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Résumeé : L’objectif de cette thése est d’apporter de nouvelles contraintes sur I’hydrologie de 1’ Atlantique
Nord-Est et de la Méditerranée occidentale depuis la derniére période glaciaire a partir de I’analyse de la
composition isotopique du Nd (¢Nd) dans des échantillons d’eau de mer ainsi que des coraux profonds et
des foraminifeéres, prélevés dans des carottes sédimentaires marines. Les changements de I’hydrologie des
masses d’eau intermédiaire (LIW, MSW, AAIW et masses d’cau intermédiaire des gyres subtropical et
subpolaire) ont éteé plus particulierement étudiés car leur réle sur les transferts de sels en Atlantique Nord
et in fine sur ’AMOC est actuellement mal contraint. Ce travail a ét¢ mené au cours des périodes de
changements hydrologiques majeurs et abrupts de 1’océan qui se sont produits lors des variations
climatiques rapides de la derniére période glaciaire (événements d’Heinrich et cycles de Dansgaard-
Oeschger) et lors du dép6t du Sapropel S1 en Méditerranée orientale. Dans un premier volet, nous avons
amélioré la couverture spatiale des valeurs d’eNd des masses d’eau de 1’ Atlantique Nord-Est et de la mer
d’Alboran, préalable indispensable pour restituer I’hydrologie passée de ces régions avec le traceur eNd.
Nous avons ensuite mis en évidence un changement majeur du schéma de circulation de la Méditerranée
occidentale durant la période de dép6t du sapropel S1, marquée par une forte réduction des masses d’eau
de la Méditerranée orientale (LIW) au sud de la Sardaigne au profit de celles provenant du Golfe du Lion
(WIW). Ce changement hydrologique ainsi que ceux qui s’opérent en Méditerranée depuis la derniére
période glaciaire ne sont pas associés a de fortes modifications des valeurs d’eNd de la LIW de la mer
d’Alboran et de la mer des Baléares, suggérant une stabilité de la signature isotopique en Nd de la MOW
au cours du temps. Ceci a permis, a partir d’un enregistrement d’¢Nd obtenus sur des coraux profonds du
Golfe de Cadix, de mettre en évidence une contribution plus importante de I’AAIW plus radiogénique et
donc une pénétration plus marquée en Atlantique Nord de cette masse d’eau lors des périodes de fortes
réductions de I’AMOC, liées a la déstabilisation des calottes de glace de I’Hémisphere Nord.

Abstract: The purpose of this thesis is to constrain the hydrology of the North-East Atlantic and western
Mediterranean Sea since the last glacial period from neodymium isotopic composition (éNd) measured on
seawater, cold water corals and foraminifera. In particular, hydrological changes of intermediate water
masses (LIW, AAIW, MSW, mid-subtropical and subpolar gyre water) have been studied as their role on
salt budget in North Atlantic and ultimately on AMOC are currently poorly constrained. This work has
been conducted at times of major and abrupt hydrological changes that occurred during rapid climatic
variations of the last glacial period (Heinrich and Dansgaard-Oeschger events) and during the last sapropel
deposit (S1) in eastern Mediterranean Sea. In a first step, we have improved the spatial distribution of
water masses eNd values in North-east Atlantic and Alboran Sea, what is an absolute prerequisite in order
to track past hydrological changes in these areas with éNd proxy. Next, we have highlighted a major
change of the western Mediterranean circulation pattern during the sapropel S1 deposit, which is marked
south of Sardinia by a strong reduction of eastern-sourced water masses (LIW) in favor of western-sourced
water masses (WIW). This hydrological change as well as those occurring in Mediterranean Sea since the
last glacial period was not associated with strong modifications of eéNd values in Alboran and Balearic
Sea, suggesting a stability of Nd isotopic signature of MOW over the time. This has highlighted, from an
eNd record obtained on cold water corals in the Gulf of Cadiz, an enhanced contribution of more
radiogenic AAIW and therefore a stronger northward penetration in North Atlantic at times of reduced
AMOC linked to iceberg discharges from Northern Hemisphere ice sheets.
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Introduction génerale

Dans cet avant-propos sont présentés les problématiques scientifiques ainsi que les objectifs
de [’étude. Le contexte de l’étude ainsi que les notions paléoclimatiques sont brievement

introduits. L ‘organisation détaillée du manuscrit est reportée a la fin de cette introduction.




Problématiques scientifigues :

Avec une surface couvrant plus des deux-tiers de notre planéte, les océans constituent I’une
des composantes majeures du systéme climatique. La chaleur recue par le soleil et
emmagasinée dans les masses d’eau de surface des océans aux basses latitudes est redistribuée
aux hautes latitudes a la faveur de la circulation océanique de surface, contrélant ainsi le
climat global de la Terre (e.g. Broecker & Denton, 1990 ; Bryden & Imawaki, 2001 ;
Rahmstorf, 2002). Par ailleurs, les échanges gazeux s’opérant avec 1’atmosphére font des
océans le plus grand réservoir de carbone des enveloppes de surface de la Terre (e.g. Archer
et al., 2000; Broecker, 1982; Sigman and Boyle, 2000), avec une concentration estimée a 50
fois celle de I’atmosphére (Rahmstorf, 2002). Ainsi, la restitution de la dynamique des masses
d’eau est de premiére importance dans la compréhension de I’évolution des climats passés car
celles-ci ont une influence considérable sur le stockage des gaz a effet de serre dans les
océans et la distribution des températures atmosphériques a la surface de la Terre.

L’océan Atlantique Nord constitue une zone clé de la circulation thermohaline ou les eaux de
surface chaudes et salées des régions subtropicales (Mer des Sargasses) sont transportées vers
les Mers Nordiques par le courant Nord-Atlantique (North Atlantic Current; NAC),
prolongement du Gulf Stream. Au cours de leur trajet, elles se refroidissent en relachant leur
chaleur dans I’atmosphere puis, devenues suffisamment denses, elles plongent pour former
I’eau profonde nord-atlantique (North Atlantic Deep Water ; NADW). Cette circulation
océanique méridienne de 1’Atlantique (en anglais Atlantic Meridional Overturning
Circulation - AMOC) contrdle ainsi le climat de 1’ Atlantique Nord et de son pourtour et fait
I’objet de trés nombreuses €tudes a 1’actuel et dans le passé pour essayer d’améliorer les
modeles de prévisibilité du climat des prochaines décennies. Son ralentissement attendu avec
le réchauffement climatique global pourrait jouer un réle modérateur dans les changements

climatiques de nos régions. Cependant, les mécanismes qui influent sur la variabilité de
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I’AMOC et donc sa prévisibilité restent mal compris et sont a relier en surface et aux
profondeurs intermédiaires a la dynamique de la gyre subtropical (SubTropical Gyre, STG)
anticyclonique et la gyre subpolaire (SubPolar Gyre, SPG) cyclonique (Hatun et al., 2005).

La variabilité des gyres atlantiques sur les derniéres décennies a été reconstruite récemment a
partir des observations actuelles et a permis de définir un index de gyre, représentant
I’intensité de la circulation du SPG (Hakkinen & Rhynes, 2004). 1l a ainsi été mis en évidence
une étroite concordance entre le déclin de I’index de gyre (Hakkinen & Rhynes, 2004) et une
augmentation de la température et de la salinité des eaux atlantiques pénétrant dans les Mers
Nordiques depuis les années 1990 (Hatun et al., 2005 ; Larsen et al., 2012; Hansen et al.,
2015). Plus particulierement, lorsque le transport au sein du SPG est réduit (indice de gyre
faible), la limite inter-gyre se déplace vers le sud tandis que 1’extension latérale du SPG est
limitée plus a I’ouest (Hatun et al., 2005). Par conséquent, une influence plus importante des
eaux chaudes et salées du STG entraine une augmentation de la température et de la salinité
au niveau de I’intervalle Islande-Ecosse (Larsen et al., 2012; Hansen et al., 2015), pouvant
potentiellement modifier les taux de production d’eau profonde (Rhein et al., 2011).

En Atlantique Nord, les profondeurs intermédiaires sont soumises a une circulation complexe
entre les eaux du SPG et les eaux du STG, mais également avec 1’eau de la Mer Méditerranée
(Mediterranean Sea Water, MSW) et I’eau d’origine australe (Antarctic Intermediate Water,
AAIW) (Fig. 1). Bien que ces masses d’eau soient d’un intérét certain puisqu’elles peuvent
agir comme des réservoirs de sel et de chaleur (Bryden and Imawaki, 2001; Ganopolski and
Rahmstorf, 2001), leur variabilité dans le temps est trés mal connue.

Des ¢études récentes effectuées sur des coraux d’eau froide vivant dans les masses d’eaux
intermédiaires (entre 600 et 750 m) du Golfe de Gascogne et du flanc nord du Chenal de
Rockall démontrent le lien existant entre la circulation des gyres en Atlantique Nord et

I’oscillation nord-atlantique (North Atlantic Oscillation, NAO), i.e. la circulation
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Figure 1 : Schéma de circulation des masses d’eau intermédiaire en Atlantique Nord et en Mer Méditerranée. Les
principales masses d’eau intermédiaire sont reportées en blanc. EAAIW : East Antarcic Intermediate Water, ENACW :
Eastern North Atlantic Central Water, LIW : Levantine Intermediate Water, MSW, Mediterranean Sea Water, SPMW:
Subpolar Mode Water, WAAIW : West Antarctic Intermediate Water, WNACW: Western North Atlantic Central Water.
Les carrés identifient les zones d’études. Les étoiles localisent les stations d’eau de mer.

atmosphérique (Copard et al., 2012 ; Montero-Serrano et al., 2013). 1l a alors été proposé que
lors des périodes de renforcement de la NAO+ (par exemple 1’optimum climatique médiéval),
il se produit une extension vers I’ouest du gyre subpolaire alors que les périodes de NAO- se
caractérisent par une contraction du gyre subpolaire modifiant ainsi la circulation des masses
d’eaux intermédiaires de 1’ Atlantique Nord (Colin et al., 2010 ; Copard et al., 2012 ; Montero-
Serrano et al., 2013).

D’autres part, ’AAIW, qui remonte vers le nord depuis 1’océan austral, représente 1'un des
chemins de retour principaux de I’AMOC (Rintoul, 1991 ; Schmitz Jr. and McCartney 1993).
Elle est identifiée dans le NAC par sa forte concentration en silicate jusqu’a 60°N (Tsuchiya,
1989). Une autre branche est observée dans le bassin oriental a des latitudes plus basses

jusque dans le Golfe de Cadix (Tsuchiya et al., 1992 ; Louarn & Morin, 2011). Au-dela, elle
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est largement diluée avec la MSW (Louarn & Morin, 2011) qui déborde par le détroit de
Gibraltar. Celle-ci se repend principalement vers 1’ouest et vers le nord ou elle remonte le
long de la cbte européenne en suivant un courant de bord. Actuellement, ’influence de la
MSW n’est pas tracée au-dela de 50°N (McCartney and Mauritzen 2001; New et al. 2001,
Lavender et al., 2005; lorga and Lozier 1999). Cependant, tout comme le retrait du SPG
favorise I’extension des eaux subtropicales vers le nord, Lozier & Stewart (2008) ont
¢galement suggéré qu’il pouvait permettre la pénétration de la MSW jusque dans les mers
nordiques et influencer le budget salin de I’AMOC.

Les relations entre ’extension du gyre subpolaire et la circulation de la MSW restent
toutefois mal connues. De méme, peu d’études caractérisent ’extension de PAAIW vers
le nord dans le passé. Par conséquent, le role potentiel de ces masses d’eau intermédiaire
sur PAMOC et les centres de productions d’eau profondes reste actuellement mal

comprit.

A Téchelle des stades glaciaires et interglaciaires, la circulation océanique en Atlantique
Nord a connu de profonds changements. Durant la derniére période glaciaire, il a été
démontré que la zone de convection a migré dans 1’ Atlantique subpolaire, entre 45 et S6°N de
latitude (Labeyrie et Duplessy, 1985, 1992). Le plongement des eaux de surface était alors
moins intense et la masse d’eau résultante (1’équivalent de la NADW aujourd’hui) circulait a
des profondeurs plus faibles, centrée autour de 2000 m (Boyle & Keigwin, 1987; Zahn et al.,
1987; Ganapolski & Rahmstorf, 2001 ; McManus et al., 2004 ; Bohm et al., 2015). C’est
pourquoi on parle géneralement d’cau intermédiaire Nord-Atlantique glaciaire (Glacial North
Atlantic Intermediate Water, GNAIW). En contrepartie, les grandes profondeurs des bassins
atlantique ont été remplies par de 1’eau antarctique profonde (Antarctic Bottom Water ;

AABW) se propageant bien plus au nord qu’actuellement (Boyle et Keigwin, 1982, 1987 ;
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Duplessy et al., 1988 ; Lynch-Stieglitz et al., 2007; Roberts et al., 2010).

En outre, les enregistrements paléoclimatiques montrent que durant la derniére période
glaciaire, la région Nord-Atlantique a oscillé rapidement entre des climats plus chauds
(interstadials) et des climats plus froids (stadials) sur une échelle de quelques milliers
d’années (e.g. McManus, 1999 ; Blunier et al., 2001). Ces changements climatiques brutaux
correspondent aux éveénements de Dansgaard-Oeschger (D/O) et aux événements d’Heinrich
(HS) (Heinrich, 1988 ; Dansgaard et al., 1993 ; Bond et al., 1993).

Les événements de D/O debutent avec un réchauffement brutal de 5-10°C dans I’Hémisphére
Nord en quelques décennies, suivi d’un refroidissement progressif de plusieurs siécles a
plusieurs millénaires (Dansgaard et al., 1993). Les événements de D/O se produisent avec une
récurrence fréquente de 1500 ans (Alley et al., 2001). Les évenements de Heinrich sont des
périodes de débacles d’iceberg de grande ampleur en raison de la déstabilisation de la calotte
Laurentide qui recouvrait I’Amérique du Nord a cette époque (Heinrich, 1988 ; Alley &
Clark, 1999). Ils sont associés a un refroidissement dans I"Hémisphére Nord et a un
réchauffement dans I’Hémisphére Sud, phénoméne désigné par le terme de « bipolar seesaw »
(Blunier et al., 1998 ; Stocker, 1998).

Les archives marines révélent que la circulations thermohaline en Atlantique a subit de
profonds changements, contemporains de ces variations climatiques abruptes (e.g. Sarnthein
et al., 1994 ; Keigwin et al., 1994). Trois modes de circulations ont été mis en évidence en
Atlantique & partir du rapport Z'Pa/~°Th (Rhamstorf, 2002) : un mode chaud (warm mode),
similaire a aujourd’hui, ou la convection profonde se produit dans les Mers Nordiques ; un
mode froid (cold mode) ou elle est déplacée dans 1’Atlantique subpolaire (au sud de
I’Islande) ; un mode Heinrich ou off-mode ou la formation d’eau profonde s’interrompt tandis
que les eaux d’origine antarctique (AABW) envahissent le bassin atlantique (Oppo and

Lehman, 1993; Sarnthein et al., 1994; Elliot et al., 2002; Lynch-Stieglitz et al., 2007; Roberts
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et al., 2010; Bohm et al., 2015). S’appuyant sur un enregistrement haute résolution des
variations de I’intensité de I’ AMOC, Bohm et al. (2015) ont proposé que 1’effondrement de la
convection en Atlantique Nord ne se soit produite que durant les évenements les plus froids,
soit HS1, HS2 et HS11.

Au contraire de ’AABW, la pénétration de I’AAIW vers le nord lors de ces événements n’est
pas attestée et les interprétations sont contradictoires. A I’ouest, certaines études documentent
une extension plus importante de I’AAIW aux latitudes subtropicales de 1’Atlantique Nord
lors des périodes de ralentissement de I’AMOC (Zahn and Stiiber, 2002; Pahnke et al., 2008),
tandis que d’autres proposent une réduction du flot d’AAIW durant ces mémes intervalles de
temps (Came et al., 2008; Xie et al., 2012; Huang et al., 2014). A I’est, seules quelques études
suggerent que I’AAIW pourrait atteindre les moyennes latitudes de 1’ Atlantique Nord (30°N)
durant les périodes glaciaires (Willamowski and Zahn, 2000; Montero-Serrano et al., 2011).
Par ailleurs, il a été démontré que la circulation thermohaline méditerranéenne s’est
intensifiée lors des périodes de réduction ou d’effondrement de I’AMOC (Cacho et al., 2000;
Moreno et al., 2002; Sierro et al., 2005 ; Voelker et al., 2006 ; Toucanne et al., 2007 ; Frigola
et al., 2008), bien que celle-ci soit temporairement ralentic durant les débacles d’iceberg,
lorsque 1’eau douce d’origine Nord Atlantique pénétre dans la Mer Méditerranée (Sierro et al.,
2005 ; Frigola et al., 2008). Par conséquent, le volume de MSW chaude et salée, injecté en
Atlantique Nord a du largement varié au cours de la derniére période glaciaire (Rogerson et
al., 2006 ; Voleker et al., 2006), conduisant plusieurs auteurs a émettre 1’hypothése d’un
redémarrage de ’AMOC a la suite des événements de Heinrich, conditionné par un apport
plus important de MSW dans les régions de convection de I’hémisphére Nord (Rogerson et
al., 2006; Voelker et al., 2006; Khélifi et al., 2009).

Ces études a I’échelle de la derniére période glaciaire mettent ainsi en évidence le réle

crucial que les masses d’eau intermédiaire ont pu jouer sur la circulation méridienne en
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Atlantique au cours des changements climatiques rapides des hautes latitudes
(événements d’Heinrich et cycles de Dansgaard-Oeschger). D’une part, les schémas
d’intrusion vers le Nord de PAAIW restent controversés dans I’Atlantique Nord-Ouest
et peu d’études ont actuellement abordé cette problématique dans I’Atlantique Nord-
Est. Par ailleurs, ’importance que peut jouer la MSW sur PAMOC est également mal
contrainte et les liens existants entre les changements de la circulation méditerranéenne
et les variations de flux et de profondeur de la MSW en Atlantique Nord restent mal

connus.

La période de I’Holocéne (i.e. ~ les 10 000 derniéres années) est considérée comme une
période de relative stabilité climatique. L’optimum climatique holocéne est atteint autour de
9000 ans puis il est suivi par une diminution lente et plus ou moins réguliere des températures
(Ortiz et al., 2000a,b; Kim et al., 2004; Marchal et al., 2002). Pourtant, des études a plus haute
résolution montrent que le climat européen a connu des oscillations rapides (Mayewski et al.,
2004 ; Mann et al., 2009), associés d’une part a des forgages externes tels que 1’activité solaire
(Bond et al., 2001) et d’autre part aux variations de la circulation océanique (McManus et
al., 1999 ; Broecker et al., 2001 ; Debret et al., 2009). Au cours de I’Holocéne, 1’analyse
de la composition isotopique du Nd dans les coraux du Chenal de Rockall (600-750m) (Colin
et al., 2010) ainsi que les variations de température et de salinité reconstruites a partir de
plusieurs especes de foraminiferes planctoniques dans le NAC (Thornalley et al., 2009) ont
révélé un affaiblissement significatif de I’influence des eaux du gyre subpolaire a I’'Holocene
moyen ainsi que durant les périodes chaudes historiques (réchauffement médiéval). Plus
particulierement, une réorganisation de la circulation des masses d’eau intermédiaires a été
mise en évidence vers 6000-7000 ans avec une diminution de 1’extension du gyre subpolaire

pouvant permettre une plus forte extension vers le Nord des masses d’eau du sud en
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I’ Atlantique Nord-Est (STG et/ou MSW). Ce changement hydrologique a été interprété
comme induit par un changement de la position des vents d’ouest (westerlies) et la fonte de la
calotte résiduelle Laurentide (Colin et al., 2010).

Par ailleurs, en Méditerranée, le début de I’Holocéne est également marqué par un
effondrement de la circulation thermohaline et une stagnation des masses d’eau, associé a un
dép6t riche en matiére organique correspondant au sapropel S1 en Méditerranée orientale
(Rohling, 1994). Le dépdt du sapropel S1 est divisé en deux phases, Sla (10.8-8.8 ka) et S1b
(7.8-6.1 ka) interrompu a 8.2 ka B.P (Ariztegui et al., 2000; de Lange et al., 2008; Mercone et
al., 2001; Rohling et al., 1997). Il est associé au déplacement vers le nord de la zone de
convergence intertropicale et & une intensification de la mousson africaine (deMenocal et al.,
2000; Barker et al., 2004; Garcin et al., 2009) induisant des apports importants d’eau douce en
Méditerranée via le Nil et les paléo-fleuves Nord-africains (Revel et al., 2010; Weldeab et al.,
2014). L’augmentation des apports d’eau douce et de nutriments aurait ainsi favorisé la
diminution de la densité des eaux de surface et la productivité primaire conduisant a une
stratification des masses d’eau méditerranéenne et 1’arrét de la convection profonde
(Rossignol-Strick, 1985 ; Revel et al., 2010; Weldeab et al., 2014 ; Rohling et al., 2015).
L’export facilit¢ de la matiere organique vers le fond, amplifiée par la hausse de la
productivité, conduisit le bassin oriental profond a 1’anoxie (Rohling, 1994 ; de Lange et al.,
2008).

Cependant, la circulation des masses d’eau intermédiaire entre la Méditerranée
orientale et occidentale d’une part et entre la Méditerranée et I’Atlantique Nord-Est
d’autre part est encore mal établie au cours de I’Holocéene et plus particuliérement au
moment de I’événement anoxique du Sapropel S1. Il s’avere donc important de restituer
I’hydrologie de cette circulation intermédiaire afin de déterminer dans les études futures

I’impact potentiel sur la circulation intermédiaire de I’Atlantique Nord-Est et sur
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PAMOC. Ce travail entre dans le cadre de PANR HAMOC (Holocene North Atlantic

Gyres and Mediterranean Overturning dynamic through Climate Changes).

Obijectifs de I’étude

Il existe actuellement un manque important d’information sur la variabilité temporelle des
masses d’eaux intermédiaires de 1’Atlantique Nord-Est et de la Méditerranée ainsi que des
liens potentiels pouvant exister entre la dynamique du gyre subpolaire, de I’AAIW et de la
MSW. Leur réle est actuellement sous-estimé dans les modéles de circulation océanique
globale. Ceci résulte principalement du fait que trés peu d’études ont utilisé des archives
sédimentaires situées aux profondeurs des masses d’eaux intermédiaires en 1’ Atlantique Nord-
Est et en Méditerranée occidentale dans le but de tracer la dynamique des masses d’cau.

L’objectif de cette thése est de restituer 1’évolution de la dynamique des masses d’eau
intermédiaire depuis la derniere période glaciaire en Atlantique Nord-Est et en
Méditerranée occidentale. Ce travail permettra de contraindre le réle potentiel de
PAAIW et de la MSW sur I’hydrologie des masses d’eau intermédiaire de I’ Atlantique
Nord-Est, notamment lors des périodes d’effondrement de PAMOC durant la derniére
période glaciaire ou bien lors de la période du dépét du sapropel S1, caractérisée par
une modification trés importante de la circulation méditerranéenne (Rohling et al.,

2015).

Stratégie scientifique et mise en ceuvre :

Afin de reconstruire les changements de la circulation océanique au cours du temps, un
certain nombre de traceur sont classiquement utilisés dans les archives sédimentaires marines
tels que les isotopes de I’oxygéne (5'%0), du carbone (5*3C et A™C) ou encore le rapport

cadmium sur calcium (Cd/Ca) et protactinium sur thorium (Pa/Th). Le couple 8"*C - Cd/Ca
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est I’'un des plus utilisé dans les études paléocéanographiques et a permis de mettre en
¢vidence des variations majeures de I’intensité de la circulation thermohaline au cours du
quaternaire. Néanmoins, ces traceurs sont soumis & de nombreux effets secondaires non-
conservatifs dépendant de facteurs tels que la température (Broecker & Peng, 1982), la
concentration des ions carbonates (Spero et al., 1997), le thermodynamisme (Boyle, 1988) et
la concentration en nutriment contrdlée par les processus de surface (Broecker & Peng, 1982).
A Dinverse, la composition isotopique du néodyme (Nd) a été largement utilisée comme
traceur du mélange et de 1’origine des masses d’eau dans 1’océan (e.g. Von blanckenburg,
1999 ; Lacan & Jeandel 20044, b, ¢, 2005 ; Rickli et al., 2009, 2010 ; Copard et al., 2011 ;
Stichel et al., 2012, 2015). Le temps de résidence du Nd dans 1’Océan a été estimé entre 600
et 1000 ans (Tachikawa et al., 2003), c'est-a-dire inférieur au temps de brassage des eaux
océaniques (environ 1000 ans; Broecker, 1982). Par conséquent, les masses d’eaux présentent
des signatures isotopiques trés contrastées a 1’échelle du bassin Atlantique Nord (Lacan &
Jeandel, 2005) et en Mer Méditerranée (Tachikawa et al., 2004 ; Montagna et al., in prep.).

Ce traceur a également été abondamment utilisé pour restituer les changements hydrologiques
passés a partir des archives sédimentaires telles que les oxydes de Fe-Mn (Rutberg et al.,
2000 ; Piotrowski et al., 2004, 2005 ; Pahnke et al., 2008 ; Gutjahr et al., 2008), les
foraminiferes planctoniques (Vance & Burton, 1999 ; Burton & Vance, 2000 ; Robert et al.,
2010 ; Huang et al., 2014 ; Wu et al., 2015) et les coraux profonds (van de Flierdt et al., 2006,
2010 ; Colin et al., 2010 ; Copard et al., 2010, 2011, 2012 ; Montero-Serrano et al., 2011,
2013). Néanmoins, a proximité de sources sédimentaires telles que les marges continentales,
une modification de la composition isotopique du Nd et/ou de sa concentration a été observée
dans les masses d’eau (Tachikawa et al., 2003 ; Lacan & Jeandel, 2001, 2005). Ce phénoméne
a été qualifié d’échange a la marge (Boundary Exchange) (Lacan & Jeandel, 2005) et limite

dans certaines régions, 1’utilisation de la composition isotopique du Nd comme traceur de la
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circulation océanique. Les apports lithogéniques par les fleuves et les poussiéres
atmosphériques peuvent également influencés la couche supérieure de I’océan (Arsouze et al.,
2009).
Dans notre étude, nous avons choisi d’utiliser la composition isotopique du néodyme comme
traceur de la paléo-circulation dans les archives sédimentaires que constituent les coraux
d’eaux froides vivant dans les masses d’eau intermédiaire. Cette archive climatique peut étre
précisement datée (datations par la méthode U/Th) et intégre la composition isotopique du Nd
de I’ecau de mer pendant un temps relativement court, correspondant a la durée de vie d’un
polype (Copard et al., 2010). Ceci permet de s’affranchir, entre autre, des problémes de
perturbation sédimentaire due a la bioturbation des sediments. Cependant, comme les coraux
d’eaux froides ne permettent pas d’obtenir des séquences climatiques continues dans le temps,
nous avons été amenés a compléter cette archive par 1’analyse de la composition isotopique
du Nd dans les foraminiféres d’une carotte marine. Ces travaux seront réalisés essentiellement
pour les 40 000 derniéres années, qui sont le siége de variations climatiques majeures et
rapides, au niveau de trois zones clés :

) le Golfe de Cadix, qui délimite un front hydrologique entre les eaux de 1’ Atlantique
nord et les eaux de I’Atlantique sud (AAIW) et soumis a 1’écoulement de la MSW. Le
Golfe de Cadix permet d’évaluer 1’évolution du front hydrologique dans le temps, et
de nous renseigner sur la dynamique de la MSW et de I’AAIW dans le temps.

i) les récifs de coraux profonds de Mingulay, localisé au nord-ouest de 1’écosse, permet
d’enregistrer I’évolution des eaux atlantiques résultant du mélanges des gyres et des
masses d’eau circulant le long de la marge européenne. L’étude de la variabilité des
gyres en sub-surface est complémentaire des travaux actuellement engagés aux
profondeurs intermédiaires dans le Chenal de Rockall (750 m) (ANR HAMOC) et

permet de donner des informations a haute résolution temporelle sur la variabilité de

20



la circulation des masses d’eau de surface et intermédiaire de 1’ Atlantique Nord-Est a
partir de la composition isotopique du Nd.

i) Le bassin méditerranéen occidental (mer d’Alboran et bassin des Baléares a 1’ouest, le
sud de la Sardaigne a I’est) permet d’identifier les changements de la circulation
intermédiaire (LIW) et ses impacts dans le bassin au cours de périodes clés tel
I’événement du Sapropel S1. Cette étude permettra également de déterminer, pour la
premiére fois, la composition isotopique du Nd des eaux méditerranéennes au cours
du temps depuis le dernier maximum glaciaire et ainsi de contraindre la signification
des enregistrements de la composition isotopique du Nd des sédiments du Golfe de

Cadix et le long de la marge Européenne (ANR HAMOC).

Afin d’interpréter les résultats obtenus dans les archives sédimentaires, une bonne
connaissance de la signature isotopique actuelle des masses d’eau est requise. Aujourd’hui la
composition isotopique des masses d’eau en Atlantique nord-est et en Méditerranée est mal
connue. De plus, la plupart des stations d’eau de mer analysées sont localisés loin des sites
clés que nous utilisons dans cette étude. Par conséquent, nous avons également collectés et
analysés la composition isotopique du Nd de plusieurs stations d’eau de mer en Mer
d’Alboran, dans le Golfe de Cadix, le bassin de Porcupine, le chenal de Rockall et au sein des
gyres atlantiques. Ce travail permet, entre autre, d’établir la distribution de la composition
isotopique du Nd des masses d’eau de 1’Atlantique Nord-Est qui est particulierement
complexe aux profondeurs intermédiaires et fait intervenir des mélanges de masses d’eau
provenant du gyre subpolaire et subtropicale, de la Méditerranée et de I’océan austral. Il
permet également de revisiter des enregistrements de la composition isotopique du Nd établie

dans I’ Atlantique Nord-Est.
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Le manuscrit de thése est organisé en 5 chapitres:

Dans le chapitre 1, le contexte hydrologique et la circulation des masses d’eau sera présenté
en détail pour les deux régions étudi¢es (I’Atlantique Nord-Est et la Mer Méditerranée). Le
traceur de la circulation océanique, que constitue la composition isotopique du Nd, sera
ensuite exposé. Une synthése complete des valeurs de la composition isotopique du néodyme
publiées jusqu’a aujourd’hui dans les deux régions étudiées sera effectuée. Pour finir, les
archives climatiques (coraux profonds et foraminiféres) utilisées durant cette étude seront
présentées.

Dans le chapitre 2, nous présenterons le matériel utilisé pour cette étude et tous les protocoles
de préparation des échantillons et d’analyse de la composition isotopique du Nd dans 1’eau de
mer et les archives sédimentaires (coraux profonds et foraminiféres).

Dans le chapitre 3, nous présenterons les résultats de la composition isotopique du Nd dans
I’eau de mer en Mer Méditerranée occidental et en Atlantique Nord-Est. Ces résultats
permettront de combler un manque crucial de valeurs d’eNd dans les masses d’eau de ces
régions, notamment au niveau des masses d’eau intermédiaire. Ils permettront ainsi de mieux
contraindre la distribution de la composition isotopique du Nd dans ces masses d’cau et
d’offrir un cadre solide pour la comparaison avec les valeurs issues des archives
sédimentaires. Cette étude sera accompagnée par I’examen de coraux de sub-surface dans la
région de Mingulay au cours des 4500 dernicres années, afin d’évaluer les potentiels
changements dans la circulation des grands gyres de 1’ Atlantique.

Dans le chapitre 4, la composition isotopique du Nd de coraux profonds localisés dans le
Golfe de Cadix a des profondeurs intermédiaires a été étudiée afin de restituer les
changements hydrologiques des masses d’eaux intermédiaires (MOW, AAIW et masses d’cau
de I’Atlantique Nord) au cours de 40 000 derniéres années. Cette étude permet de retracer les

changements de la pénétration de ’AAIW vers le nord et les liens existants avec les
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changements de ’AMOC.

Dans le chapitre 5, une étude compilant la composition isotopique du Nd de foraminiféres
planctoniques d’une carotte sédimentaire et de coraux d’eaux froides prélevés aux
profondeurs intermédiaires dans divers bassins de la Méditerranée occidentale sur les 18 000
derniéeres années sera réalisée. Les résultats permettront de mieux comprendre 1’évolution de
la circulation des masses d’eau intermédiaire, notamment au cours de la déglaciation et durant
le dépot de sapropel S1, et ses effets sur les eaux de débordements se jetant dans 1’océan
atlantique.

Enfin, une synthése générale viendra résumer les principaux résultats obtenus au cours de

cette these.
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Chapitre 1

Contexte général et présentation du traceur et
des archives climatigues

Dans ce chapitre, nous présenterons les deux régions étudiées au cours de cette thése. Apres
une description des différents courants et des masses d’eau circulant en Atlantique Nord et en
Mer Méditerranée, nous présentons le traceur de circulation océanique utilisé dans cette
étude (composition isotopique du Nd). Nous proposerons ensuite une synthese exhaustive des
valeurs de la composition isotopique du néodyme disponibles pour [’eau de mer jusqu’a
aujourd’hui. Pour finir, nous exposerons les différentes archives climatiques (coraux

profonds et foraminiferes) utilisées pour cette étude.
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1. Contexte géomorphologique de la région d'étude

1.1. L'Atlantique Nord

La dorsale médio-océanique constitue une barriere hydrologique nord-sud pour les courants
profonds et sépare 1’ Atlantique Nord en deux grands bassins : le bassin occidental et oriental.
Au sud-ouest de I’Islande, une portion de cette dorsale forme la dorsale de Reykjanes (Fig. 2).
A son extrémite, la zone de fracture de Charlie-Gibbs représente une connexion hydrologique
majeure entre les bassins de 1’ Atlantique Est et Ouest (Fig. 2). La topographie complexe de la
région induit I’existence de plusieurs sous-bassins. Au nord-ouest, le bassin du Labrador
s’étend entre les cotes groenlandaises et canadiennes (Fig. 2). Il communique avec le bassin
d’Irminger, situé entre le Groenland et la dorsale de Reykjanes (Fig. 2). Plus au sud, le bassin
de Terre-Neuve est rencontré au large de I’ile du méme nom (Fig. 2). Enfin, le bassin Nord-
Américain borde I’essentiel de I’Amérique du Nord et de I’ Amérique Centrale (Fig. 2). A I’est
de la dorsale de Reykajnes, le bassin d’Islande jouxte le plateau de Rockall (Fig. 2). Ce
dernier délimite un étroit passage avec le plateau continental, baptisé Chenal de Rockall (Fig.
2). Au large de I’Europe, se dessine le bassin Européen Occidental qui communique plus au
sud avec le bassin des Canaries, situ¢ au niveau de I’Afrique du Nord et des iles Canaries
(Fig. 2). Quelques structures notoires sont également a relever telles que le Golfe de Cadix ou
se déversent les eaux de la Mer Méditerranée, le profond Golfe de Gascogne qualifié aussi de
Baie de Biscay et le bassin de Porcupine qui entaille le plateau continental au sud-ouest de
I’Irlande (Fig. 2).

Les Mers Nordiques communiquent avec 1’Atlantique-Nord de part et d’autre de 1’Islande.
Elles sont delimitées par les reliefs de la ride Groenland-Islande a I’ouest et de la ride Islande-
Féro¢ a I’est. De profonds passages entaillent néanmoins ces structures, notamment le détroit

du Danemark et le chenal de Feroé-Shetland (Fig. 2).
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Figure 2 : Carte géomorphologique de I’Atlantique Nord. Fond de carte et bathymétrie GEBCO.

1.2. La Mer Méditerranée
La Mer Méditerranée s’étend d’est en ouest sur 3700 km et du nord au sud sur 1600 km pour
une surface d’environ 2.5 millions de km2. Sa profondeur moyenne est de 1500 m et atteint un
maximum de 5150 m en Mer lonienne. Seul le détroit de Gibraltar, un étroit passage profond
d’environ 300 m, connecte la Mer Méditerranée a 1’Océan Atlantique Nord (Fig. 3). La Mer
Méditerranée est séparée par le détroit de Sicile (ou détroit siculo-tunisien) en deux bassins
(Fig. 3), communément nommeés bassin méditerranéen occidental et oriental. La

géomorphologie et la bathymétrie de chacun de ces deux bassins permet de distinguer
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plusieurs mers ou sous-bassins décrits ci-aprés (Fig. 3). Dans le bassin occidental, la Mer
d’Alboran, premier bassin rencontré aprés le détroit de Gibraltar, est adjacente au bassin
Algérien (Fig. 3). Celui-ci est relié au bassin des Baléares entre les fles du méme nom et la
Sardaigne (Fig. 3). Au sud des cotes européennes, on trouve d’ouest en est le bassin Catalan,
le Golfe du Lion et la Mer Ligure (Fig. 3). Enfin, entre la Sardaigne et la facade occidentale
de I'Italie, se trouve la Mer Tyrrhénienne (Fig. 3). Dans le bassin oriental, la Mer Adriatique
est située entre les cotes italiennes et I’Europe de ’est et communique a son extrémité sud
avec la Mer lonienne (Fig. 3). La région la plus a I’est de la Mer Méditerranée est occupé par
le bassin Levantin (Fig. 3). Enfin, le bassin entre la Gréce et la Turquie est le domaine de la

Mer Egée (Fig. 3).
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Figure 3 : Carte géomorphologique de la Mer Méditerranée. Fond de carte et bathymétrie GEBCO.
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2. Hydrologie actuelle de la région d'étude
2.1. L'Atlantique Nord

2.1.1. Le schéma de circulation en Atlantique Nord

La circulation de la couche supérieure (les 1000 premiers métres) de 1’Océan Atlantique Nord
est principalement caractériseée par deux grandes boucles, appelées gyres, et des courants de
bord. Elle est représentée sur la figure 4 par les fleches noires.

Le courant Nord-Atlantique (North Atlantic Current, NAC) qui prolonge le Gulf-Stream
(Iselin, 1936) délimite le Gyre Subtropicale (STG) anticyclonique du Gyre Subpolaire (SPG)
cyclonique a environ 52°N de latitude. Il transporte vers le nord-est les masses d’eaux
chaudes et salées des moyennes latitudes, qui se mélangent ainsi progressivement avec les
eaux froides de la région subpolaire (Krauss, 1986 ; Rossby, 1996) (Fig. 4). Sur toute son
étendue, le NAC transporte en moyenne plus de 20 Sverdrup® (Sv) (Krauss, 1986). Le NAC
circule le long de la bordure occidentale a des vitesses annuelles moyennes de 15-20 cm/s
(Bower et al., 2002). A mesure qu’il traverse 1’Atlantique Nord, il se divise en plusieurs
courants d’intensité plus faible (Belkin & Levitus, 1996 ; Sy et al., 1992 ; Heywood et al.,
1994) (Fig. 4), chutant a des vitesses de 2 a 5 cm/s (Bower et al., 2002). Ceux-ci alimentent
les Mers Nordiques en passant la ride Islande-Feroe (Pingree, 1993, Hansen et @sterhus,
2000; McCartney & Mauritzen, 2001 ; New et al., 2001 ; Niiler et al., 2003). L’un d’entre eux
entre dans le chenal de Rockall le long de son flanc occidental avec un débit de 3,7 Sv
(Hansen et @sterhus, 2000) (Fig. 4), tandis que deux autres pénétrent le bassin d’Islande, le
long du plateau de Rockall (front subarctique) et au centre du bassin entre 28 et 24°O (Niiler

et al., 2003) avec un débit de 3,3 Sv (Hansen et @sterhus, 2000) (Fig. 4). Une partie de cette

Y Un Sverdrup = 10° m®s™
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cau est détournée vers 1’Ouest par-dela la ride de Reykjanes pour former le courant
d’Irminger (Irminger Current, IC ; Dietrich et al., 1975; Hansen et @sterhus, 2000; Bower et
al., 2002) (Fig. 4). Ce dernier, caractérisé par des vitesses de 10 a 15 cm/s et un debit de 15 Sv
(Bersch, 1995), se sépare a son tour en deux branches. L’une atteint les mers Nordiques, via le
détroit du Danemark, et prend le nom de courant d’Irminger Nord-Islandais (North Icelandic
Irminger Current, NIIC ; Stefansson, 1962) (Fig. 4). L’autre se prolonge plus a ’ouest et
gagne le courant Est Groenlandais (East Greenland Current ; EGC) (Fig. 4) qui transporte en
moyenne 20 Sv d’eau d’origine polaire et arctique a une vitesse annuelle moyenne de 15-17
cm/s (Woodgate et al., 1999). Apres avoir contourné le cap Farvel, les eaux sont entrainées
dans le courant Ouest Groenlandais (West Greenland Current, WGC) (Fig. 4) jusqu’a la Mer
du Labrador avec des vitesses moyennes comprises entre 30 et 40 cm/s et un débit de 30 Sv
(Krauss, 1995 ; Cuny et al., 2002 ; Schmidt & Send, 2007 ; Fratantoni & Pickart, 2007). La
branche principale du WGC circule de maniere cyclonique en suivant la bathymétrie de la
Mer du Labrador tandis qu’une branche plus petite s’étend (Cunny et al., 2002 ; Kulan &
Myers, 2009). Le long du Labrador, depuis le détroit d’Hudson jusqu’a la pointe de Terre-
Neuve, circule le courant du Labrador (Labrador Current, LC ; Smith et al., 1937). 1l emporte
les eaux froides et peu salées en provenance de la Baie de Baffin ainsi que les eaux plus
chaudes et plus salées du WGC avec une vitesse annuelle moyenne de 10 cm/s et un débit
moyen de 15 Sv (Lazier & Wright, 1993, Han et al., 2008). Tandis qu’une branche continue
son chemin vers le sud au-dela de Terre-Neuve, une autre rejoint le NAC et compléte la

boucle du SPG.

A T’est, en bordure de la marge européenne, un courant circule en direction du Nord (Shelf
Edge Current, SEC ; Swallow et al., 1977; Ambar and Howe, 1979; Reid, 1994; Paillet &

Mercier, 1997; Mazé et al., 1997). Il remonte le long du Portugal puis contourne le nord de
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I’Espagne pour atteindre le Golfe de Gascogne. Cette portion du courant de bord est parfois
qualifiée de courant Ibérique (Iberian Poleward Current, IPC ; Frouin et al., 1990 ; Haynes
and Barton, 1990), caractérisé par des vitesses faibles de ’ordre de 10 cm/s (Peliz et al.,
2005). Au-dela, les eaux sont acheminées jusqu’au bassin de Porcupine puis circulent dans le
chenal de Rockall ou elles se mélangent avec les eaux transportées par le NAC (Huthnance,

1986; Hill and Mitchelson-Jacobs, 1993 ; Holliday et al., 2000).

La circulation de la couche inférieure (>1000m) est, quant a elle, principalement constituée de
courants de bord qui suivent la bathymétrie de 1’Océan Nord-Atlantique (McCartney, 1992).
IIs sont représentés en pointillé blanc sur la figure 4.

Au Nord, les eaux de débordement en provenance des Mers Nordiques alimentent un courant
profond de bord nord (Deep Northern Boundary Current, DNBC) qui s’étend de la marge
¢cossaise jusqu’aux cotes du Labrador. L3, il vire vers le sud et circule le long de la marge
américaine en direction de 1’Océan Austral sous la forme d’un courant profond de bord ouest
(Deep Western Boundary Current, DWBC).

Les eaux profondes émanant de I’Hémisphére Sud remontent vers le nord en empruntant deux
voies (McCartney, 1992; Dickson and Brown, 1994) : L’une suit la bordure continentale a
I’est (Afrique et Europe) puis pénetre dans le bassin Islandais et le bassin d’Irminger ou elle
rejoint le DNBC. Elle est qualifiée par Lacan & Jeandel (2005) de courant profond de bord est
(Deep Eastern Boundary Current, DEBC). L’autre remonte le long du flanc occidental de la
dorsale médio-océanique puis entre dans le bassin d’Irminger et en Mer du Labrador.

Ces voies de circulation profonde sont toutes connectées entre elles via la zone de fracture de
Charlie Gibbs, permettant une recirculation des eaux a 1’échelle du bassin de 1’Atlantique

Nord.
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Profondeur (m)

2.1.2. Principales masses d'eau de I'Atlantique Nord

Les différents courants définis dans la partie précédente entrainent avec eux nombre de

masses d’eau dont la plupart sont bien caractérisées avec les paramétres physico-chimiques

(la température (T), la salinité (S) et la densité (o) ; Fig. 5)
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Figure 5: Distribution de la salinité en Atlantique Nord, le long d‘une section longitudinale d’ouest en est. Base de
données World Ocean Atlas 2013. Les masses d’eau identifiables ont été reportées. Se référer au texte pour les
acronymes.

2.1.2.1. Les masses d’eau intermédiaire

Sverdrup et al. (1942) ont été les premiers a remarquer que les eaux, aux profondeurs de la
thermocline dans 1’Atlantique-Nord (o < 27,3), affichaient une relation température-salinité
(T-S) quasi linéaire, définie entre un pdle a 8°C et 35,1 et un autre a 19°C et 36,7. lls
désignérent cette masse d’eau comme 1’cau centrale Nord-Atlantique (North Atlantic Central

Water, NACW), délimitée des couches sous-jacentes par un minimum de salinité. On

33



s’apercut ensuite néanmoins d’une variabilit¢é longitudinale dans les propriétés
physicochimiques de cette masse d’eau. Dans le bassin est, I’eau est toujours plus salée que
dans le bassin ouest. Cette observation conduisit Emery and Meincke (1986) a proposé deux
dénominations distinctes : I’eau centrale Nord-Atlantique occidentale (Western North Atlantic
Central Water, WNACW) et I’eau centrale Nord-Atlantique orientale (Eastern North Atlantic
Central Water, ENACW).

La WNACW, formée dans la Mer des Sargasses (Hinrichsen & Tomczak, 1993), est
principalement entrainée dans le NAC ou elle rencontre et se mélange a 1’eau intermédiaire
subarctique (Subarctic Intermediate Water, SAIW ; Bubnov, 1968). La SAIW se forme par
convection dans la Mer du Labrador, probablement depuis le LC, et présente des températures
comprises entre 4 et 7°C et des salinités inférieures a 34,9 (Arhan, 1990). Plusieurs études
montrent que I’influence de la SATW devient quasi inexistante au-dela du méridien 20°,
région dominée par la ENACW (e.g. Harvey, 1982; Harvey and Arhan, 1988).

Deux sources de ENACW ont été identifiées, convergeant au niveau du Cap Finistere (Fraga,
1981; Fraga et al., 1982 ; Rios et al., 1992 ; Pérez et al., 1993). La ENACWst, d’origine
subtropicale, est formée vers 35°N au niveau des Azores par convection hivernale (Fiuza et
al., 1984). Elle est caractérisée par des températures de 13,13-18,50°C et des salinités de
35,80-36,75 (Fiuza et al., 1984). Aprés avoir circulé dans le courant des Azores, une branche
descend vers le sud, le long de la marge africaine, tandis qu’une autre remonte vers la
péninsule ibérique (Pérez et al., 2001). L_ENACWsp, d’origine subpolaire, est plus froide et
plus salée. Elle se forme le long du parallele 46°N, en Mer Celtique, et se distingue par des
températures de 10,0-12,2°C et des salinités de 35,40-35,66 (McCartney and Talley, 1982).
Les processus par lesquels ’ENACW acquiert une salinité plus élevée que la WNACW sont
encore mal compris. Helland-Hansen and Nansen (1926) proposerent en premier lieu une

différence dans la balance précipitation/évaporation entre les deux bassins, ainsi que 1’apport
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d’eau arctique (SAIW) peu salée dans le bassin occidental. Harvey (1982) attribua le
phénomene a I’influence de I’eau salée de la Méditerranée circulant au-dessous de ’"ENACW.
Cette hypothése est toutefois exclue par la présence d’un minimum de salinité qui sépare
physiquement les deux masses d’eaux, empéchant tout mélange ou interaction directe entre
I’ecau de la Méditerranée et ’ENACW (McCartney & Talley, 1982 ; Pollard & Pu, 1985).
Ceci conduisit Pollard & Pu (1985) a chercher une source de sel alternative. Ils suggérerent
I’implication, lors de la convection hivernale, des eaux de surface salées circulant dans le
STG. Une fois refroidies, elles subductent et transferent leur salinité vers les profondeurs de la
thermocline. Finalement, Mauritzen et al (2001) reprirent I’hypothése de Harvey en proposant
un mélange avec ’eau de la Mer Méditerranée dans le Golfe de Cadix, prés du détroit de

Gibraltar, 1a ou les deux masses d’eau sont en contact physique direct.

L’eau de la Mer Méditerranée (Mediterranean Sea Water, MSW) est formée dans le Golfe de
Cadix, lorsque I’eau de débordement méditerranéenne (Mediterranean Outflow Water, MOW)
plonge dés sa sortie du Détroit de Gibraltar, entrainant avec elle une proportion d’eaux moins
denses de I’Atlantique (Zenk, 1975a; Ambar and Howe, 1979; Howe, 1982; Coste et al.,
1988). La MSW remonte préférentiellement le long de la marge européenne a des profondeurs
comprises entre 700 et 1500m (27,3 < ¢ < 27,9) avec un noyau centré sur 1200m (o = 27,7)
(Mauritzen et al., 2001). Au cours de son advection vers le nord, ses parametres T-S varient
largement de 12°C et 36,5 dans sa zone source a 7°C et 35,2 vers 50°N (Van Aken, 2000).
Reid (1979) émit I’hypothése que la MSW pourrait constituer une source de sel significative
pour les masses d’eau entrant dans les Mers Nordiques. Cependant, de nombreuses études
n’ont par la suite jamais pu documenter sa présence au-dela du bassin de Porcupine (lorga and
Lozier 1999 ; McCartney and Mauritzen 2001; New et al. 2001; Lavender et al., 2005). En

corrélant les anomalies de salinité observées dans le chenal de Rockall avec I’état du SPG,
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Lozier & Stewart (2008) suggérérent une variabilité dans la limite d’extension vers le Nord de
la MSW, permettant de réconcilier les deux points de vue. Ainsi, une contraction du gyre
subpolaire vers I’ouest permettrait a 1’eau méditerranéenne (MSW) d’atteindre le chenal de

Rockall tandis que son extension vers 1’est bloquerait la pénétration MSW vers le nord.

Les eaux modales® subpolaires (Subpolar Mode Waters, SMPW) ont été définies initialement
par McCartney & Talley (1982), qui décrivirent d’épaisses couches d’eau, aux propriétés
quasi uniformes, dominant les faibles et moyennes profondeurs du SPG. Dans un premier
temps, McCartney & Talley (1982) suggérerent une circulation cyclonique des SPMW, a
I’instar du SPG, ou les eaux devenaient plus denses a mesure qu’elles se refroidissaient le
long du parcours. Cette hypothése fut remise en cause par Brambilla & Talley (2008a,b), qui
montrérent que les SPMW étaient associées aux branches terminales du NAC, lesquelles ne
forment pas un chemin cyclonique. Cette observation s’ajoutait a celle de Read (2001), qui
identifia une SPMW peu dense dans le Chenal de Rockall déconnectée horizontalement, par
des masses d’eau stratifiées, d’'une SPMW plus dense au niveau de la ride de Reykjanes. Ces
nouvelles données excluent donc I’hypothése initiale de la progression cyclonique des
SPMW. Au lieu de cela, les SPMW sont transportées essentiellement vers le nord-est,
empruntant les courants terminaux du NAC qui circulent dans le bassin d’Islande et le Chenal
de Rockall (Fig. 6). Par conséquent, 1’origine d’'une SPMW est une SPMW de densité
inférieure issue du méme courant. Les SPMW sont définies par un minimum de vorticité
potentielle (e.g. Talley, 1999 ; Read, 2001) a des densités comprises entre 6=27 et 6=27,7. La
transformation progressive de la SPMW,=,7, jusqu’en SPMW =,75 Se produit dans le Bassin

d’Islande. La transformation de la SPMW, =75 en SPMW,-»;7 se produit dans le bassin

? « Eau Modale » fait référence a un grand volume d’eau aux propriétés homogénes, largement étendu verticalement et
latéralement, qui se trouve généralement entre la surface et la thermocline permanente. Le terme a été introduit par
Masuzawa (1969) pour décrire une épaisse couche d’eau a 16-18°C présente dans la gyre subtropical du Pacifique-Nord.
Aujourd’hui, ce terme est couramment utilisé dans de nombreuses régions du globe (Hanawa & Talley, 2001).
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d’Irminger ainsi qu’au sein du EGC et WGC. En Atlantique Nord-Est, Brambilla & Talley

(2008a) caractériserent trés précisément la gamme prédominante de SPMW (tableau 1).

Tableau 1 : Propriétés des SPMW selon leur densité en Atlantique Nord-est

0 (°C) S (psu) Prof. (m)
SPMW,-273 9.82 +0.37 35.41 + 0.083 453 + 145
SPMW,—74 8.64 +0.20 35.29 + 0.04 481 + 143
SPMW,—75— Ride Islande-Feroe 781 +0.21 35.25 + 0.04 670 + 143
SPMW,-,75— Ride de Reykjanes 728 +0.24 35.15 + 0.04 435 + 86

Leur distribution est reportée dans la figure 6. 1l est a noter que la SPMW,-,7 5 affiche des
propriétés bimodales, indiquant deux origines différentes. Au niveau de la ride Islande-Feroe,
elle est probablement dérivée de la SPMW,-; 4 advectée dans le Chenal de Rockall et le long
du front subarctique. Au niveau de la ride de Reykjanes, elle est plutdt connectée a la
SPMW,-7 4 circulant dans le bassin d’Islande central (Brambilla & Talley, 2008a). Le front
subarctique agit ainsi comme une barriere entre les SPMW a 1’ouest et a 1’est du bassin
d’Islande.

Les SPMW représentent le lien entre les eaux chaudes et salées du STG et les eaux froides et
moins salées de la Mer du Labrador et des Mers Nordiques (McCartney & Talley, 1982). En
utilisant la composition isotopique du Nd de I’ecau de mer, Lacan & Jeandel (2004a)
estimerent que la formation de la SPMW impliquait un mélange a deux péles entre la NACW
et la SAIW. Au niveau de la ride Islande-Féroé, ils établirent pour la SPMW une composition

de =44% de NACW et =56% de SAIW. Au sein de ’EGC, les proportions de ce mélange

changent avec =22% de NACW et =78% de SAIW.
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Figure 6 : Carte schématique des principaux courants (en bleu) du gyre subpolaire et des SPMW (en rouge) qui leur sont
associées. Les séquences de densité sont reportées sur les zones de SPMW. IC : Courant d’Irminger; NIIC : Courant
d’Irminger nord-islandais; EGC : Courant est-groenlandais; WGC : Courant ouest-groenlandais; NAC : Courant nord-
Atlantique. Modifiée d’aprés Brambilla & Talley (2008a).

L’eau de la Mer du Labrador (Labrador Sea Water, LSW) est facilement identifiable par un
minimum de salinité, un minimum de vorticité potentielle et un maximum de la teneur en
oxygeéne dans tout I’Atlantique Nord, au-dessus de 40°N. La LSW a été identifiée jusqu’a
18°N le long de la bordure occidentale de 1’Atlantique Nord (Talley & McCartney, 1982).
Formée en Mer du Labrador par convection, elle est considérée comme la plus dense des
SPMW, circulant le long de I’isopycne 6=27,77 (généralement a une profondeur comprise
entre 1500 et 2500m), avec des gammes de température comprises entre 3,3 et 3,4°C et de
salinité comprises entre 35,84 et 35,89 (Talley & McCartney, 1982).

La vision d’une zone de formation unique pour la LSW a cependant été remise en cause par
Pickart et al. (2003). En utilisant une compilation historiqgue de données hydrologiques
(HydroBase 2), ils appuyérent leur argumentation sur deux points: (1) I’incohérence de

plusieurs données collectées telles que le temps de transit de la LSW dans le SPG ; (2)
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I’existence de conditions favorables a la convection profonde a I’est du Groenland. Ceci les
mena a proposer une seconde zone de formation de la LSW située au sud-ouest de la Mer
d’Irminger.

Dans leur description initiale de la distribution de la LSW, Talley & McCartney (1982)
évoquérent trois chemins de circulation, corroborés depuis par 1’étude des
chlorofluorocarbones (CFC) (e.g. Sy et al., 1997 ; Rhein et al., 2002) : (1) une branche se
dirige vers le sud, dans I’ Atlantique subtropical, en empruntant le DWBC ; (2) une autre part
en direction du nord-est et pénétre le bassin d’Irminger ; (3) la derniere franchit la dorsale
médio-océanique et se repend a travers le bassin d’Islande et le Chenal de Rockal (Fig. 4).
Paillet et al. (1998) ont mis en évidence qu’une partie de cette derniére branche était

transportée vers le sud, sans toutefois franchir le plateau des Acores.

Certaines études utilisent également le terme d’ecau de la Mer d’Irminger (Irminger Sea
Water, IW ou ISW ; Krauss, 1995) pour caractériser une fraction de SPMW longeant le
Groenland aprés avoir circulé autour du SPG (Cuny et al., 2002). Elle se propage ensuite en
Mer du Labrador, via le WGC, a des profondeurs comprises entre 200 et 700 m (Straneo,
2006). L’ISW est la principale source de chaleur en Mer du Labrador, surplombée par les
eaux de surface froides et peu salées d’origine arctique (Cuny et al., 2002 ; Lazier et al.,
2002). Elle est caractérisée par une température de = 4,5° C et une salinité de =34,95 (Cuny et

al., 2002).

Depuis les hautes latitudes de 1’hémisphere sud, un minimum de salinité est identifiable
autour de 800-1000 m jusqu’en Atlantique-Nord vers 35°N (Roemmich and Wunsch, 1985 ;
Tsuchiya et al., 1992 ; Alvarez et al., 2005 ; Jenkins et al., 2014). 1l est attribué a la circulation

de I’eau intermédiaire antarctique (Antarctic Intermediate Water, AAIW) qui se forme par le
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mélange des eaux de surface du Passage de Drake avec celles du gyre subtropical (Talley,
1996). L’AAIW remonte principalement le long de la bordure américaine avec les
caractéristiques suivantes : 6=4°C, S=34,4 (Jenkins et al., 2014). Vers 15°N, une branche
rejoint le bassin oriental (Reid, 1994), ou I’AAIW a été décrite par de nombreuses études le
long des cotes de 1’Afrique du Nord dans une gamme de densité comprise entre 27,3 et 27,6
(Roemmich and Wunsch, 1985; Castro et al., 1998; Pérez et al., 2001b; Ambar et al., 2002;
Llinas et al., 2002; Machin et al., 2006). Elle a également été identifiée dans le Golfe de
Cadix ou elle se mélange avec la branche profonde de la MSW (Cabecadas et al., 2002 ;
Louarn & Morin, 2011). Grace a sa forte teneur en silice, I’AAIW a néanmoins été tracée au-

dela de 35°N dans le courant Nord-Atlantique jusqu’au sud de I’Islande (Tsuchiya, 1989).

2.1.2.2.  Les masses d’eau profonde

Les principaux sites de transformation en eau profonde des eaux superficielles entrainées par
le NAC se situent actuellement dans les Mers Nordiques.

Les masses d’eaux profondes des Mers Nordiques se répandent en Atlantique Nord-Est au
niveau de deux zones de passage. Tout d’abord, au niveau de la ride Islande-Ecosse, les eaux
profondes formées en Mer de Norvege débordent par le Chenal Féroé-Shetland avec une
température de -1°C, une salinité de 34,90 et une densité de 27,86 (van Aken & Becker,
1996). Ces caractéristiques au niveau de la ride définissent ce que Lacan & Jeandel (2004b)
nommeérent 1’eau de débordement Islande-Ecosse pure (pure Iceland-Scotland Overflow
Water, pISOW) afin d’éviter toute ambiguité. En effet, dés que celle-ci pénétre dans le bassin
d’Islande elle entraine avec elle les eaux Atlantiques plus chaudes (SPMW et LSW), abaissant
ainsi sa densité et transformant ses caractéristiques physico-chimiques (van Aken & de Boer,

1995 ; Dickson et al., 2002 ; Fogelqvist et al., 2003). La masse d’cau résultante est
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couramment nommée eau de débordement Islande-Ecosse (Iceland-Scotland Overflow Water,
ISOW) et circule entre 2000 et 2600 m au sud du Bassin d’Islande (Harvey & Theodorou,
1986) avec une température d’environ 2,5°C et une salinité de 34,98 (van Aken & Becker,
1996).

La masse d’eau résultante de la transformation de 'ISOW avec les eaux sus-jacentes est
identifiable au sud de la latitude 52°N est correspond a 1’eau profonde de 1’ Atlantique Nord-
Est (North-East Atlantic Deep Water, NEADW; Lee & Ellett, 1967; Ellett & Martin, 1973).
Circulant sous la LSW, elle est définie par un maximum de salinité (>34,95) et une
température de 2,6-2,7°C dans un intervalle de profondeur compris entre 2000 et 3000 m

(Schmitz, 1996; Van Aken & Becker, 1996; Van Aken & de Jong, 2012).

Le seconde passage communiquant avec les Mers Nordiques est formé par le détroit du
Danemark, situé entre le Groenland et 1’Islande, conduisant au bassin d’Irminger. L’eau
débordant par ce chenal sous-marin est nommée eau de débordement du détroit du Danemark
(Danemark Strait Overflow Water, DSOW). Elle se forme par le mélange des eaux peu salées
des Mers Nordiques et des eaux plus salées de I’Océan Arctique (Tanhua et al., 2005). La
DSOW est caractérisée par de faibles températures (1-2,5°) et des faibles salinités (34,86—

34,90) (Van Aken & de Jong, 2012).

Les profondeurs de I’Atlantique Nord sont également alimentées par une source australe :
I’eau de grande profondeur (Lower Deep Water, LDW ; McCartney, 1992). Cette masse d’eau
abyssale trés froide et peu salée (6~1,9-2°C; S~34,88-34,89 ; Van Aken, 2000b) est
facilement identifiable & son fort taux en silice (>40 pmol.L™) (Worthington & Wright, 1971 ;
Mantyla and Reid, 1983; McCartney, 1992) de part et d’autre de la ride médio-oceanique —

une caractéristique qui témoigne de son origine antarctique. Elle se forme en effet lorsque
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I’eau de fond antarctique (AntArctic Bottom Water, AABW) atteint 1’ Atlantique Nord et se
mélange a la couche inférieure de la NADW. A I’ouest, la LDW acquiert ses caractéristiques
a I’est des Bermudes dans la Mer des Sargasses (McCartney et al., 1991). A T’est, elle est
formée autour de 11°N lorsque I’AABW passe au niveau de la zone de fracture de Vema
(Mantyla and Reid, 1983; McCartney, 1992; Schmitz and McCartney, 1993).

La LDW est par définition la masse d’eau la plus profonde rencontrée en Atlantique Nord.
Cependant, lorsqu’elle rencontre I’'ISOW sous une forme encore trés pure au nord du bassin
d’Islande, la LDW affiche une densité¢ potentielle inférieure a I'ISOW, la poussant a
surmonter celle-ci (van Aken, 1995; van Aken and Becker, 1996).

Dans le bassin occidental de 1’Atlantique Nord, le mélange final de la NEADW, DSOW,
LSW et LDW donne naissance a 1’eau profonde de 1’Atlantique Nord (North Atlantic Deep
Water, NADW), qui se repend vers le sud entre 2000 et 3000 m (Dickson and Brown, 1994;
Schmitz, 1996; Lacan & Jeandel, 2005). La NADW a été définie a 1’origine par Wright and
Worthington (1970) comme un grand volume d’eau commun a I’échelle de I’océan atlantique

avec des températures de ’ordre 1,8 - 4°C et un maximum de salinité (34,8-35).

2.2. La Mer Méditerranée

2.2.1. Le schéma de circulation de la Mer Méditerranée

La circulation thermohaline en Méditerranée transforme les eaux fraiches atlantiques qui
entrent par le détroit de Gibraltar en eaux intermédiaires et profondes salées et relativement
chaudes qui repartent dans 1’Océan Atlantique. De maniére simplifiée, trois boucles de
circulation opérent en Méditerranée (Pinardi & Masetti, 2000) : une boucle superficielle (0 —
600 m) longitudinale et deux boucles profondes latitudinales (Fig. 7).

Les eaux de surface entre en Méditerranée par la Mer d’Alboran, ou ils décrivent deux gyres

anticycloniques d’environ 100 km de diamétres (Heburn and La Violette, 1990). Ceux-ci se
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prolongent sur le courant Algérien (Algerian Current, AC) qui s’étend tout le long des cotes
nord-africaines jusqu’au détroit de Sicile avec une vitesse maximale de 50 cm/s a 0° de
longitude (Millot, 1985) (Fig. 7). Des tourbillons saisonniers perturbent ce courant et
exportent les eaux de surface en direction du nord, principalement vers les ile Baléares
(Lopez-Garcia et al., 1994 ; Benzohra and Millot, 1995; Millot et al., 1997). Au niveau du
détroit de Sicile, I’AC se divise en deux branches (Fig. 7). Tandis qu’une partie des eaux
pénétre le bassin oriental, une autre est dirigé vers le nord en Mer Tyrrhénienne (Fig. 7). Cette
veine remonte le long de la péninsule italienne et passe la pointe corse. Les eaux circulent
ensuite a travers la Mer Ligure, le bassin provencal et le bassin catalan en empruntant le
courant du nord (Northern Current, NC ; Millot, 1992) (Fig. 7). Ce courant, plus large et plus
profond que I’AC (Taupier-Letage & Millot, 1988) circule a des vitesses de plusieurs dizaines
de cm/s (Millot & Taupier-Letage, 2005). Il est également qualifié de courant Liguro-
Provencal (Ligurian-Provencgal Current ; Pinardi & Masetti, 2000). En descendant le long des

cbtes espagnoles, il referme la boucle du gyre méditerranéen occidental (Fig. 7).

Dans le bassin oriental, au sortir du détroit de Sicile, les eaux de surface sont principalement
entrainées selon deux branches ; 1’une suivant les limites du plateau continental tunisien,
’autre plus mineure circule le long des cotes (Fig. 7). Les deux veines se rejoignent au niveau
des cotes libyennes et forment le courant Libyo-Egyptien (Lybio-Egyptian Current, LEC ;
Millot & Taupier-Letage, 2005) (Fig. 7). Les eaux décrivent ensuite une boucle autour du
bassin Levantin. Au niveau de Rhodes, une partie pénetre en Mer Egée tandis qu’une autre
circule au sud de la Créte (Fig. 7). Celle-ci, aprés avoir contourné le Péloponnese, se
subdivise a nouveau. Une partie des eaux rentrent en Mer Adriatique, tandis qu’une autre
veine poursuit sa route vers 1’ouest et referme le gyre méditerranéen oriental (Fig. 7).

Les eaux intermédiaires, principalement formées dans le bassin Levantin, circulent vers
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I’ouest le long des limites nord de la Méditerranée, en suivant le schéma de circulation décrit
ci-dessus (Millot & Taupier-Letage, 2005). Cependant, au niveau de la Corse, une seconde
veine se dirige vers le sud et contourne la Sardaigne avant de rejoindre la premiere en Mer
Ligure (Fig. 7). Au niveau du détroit siculo-tunisien, une partie des eaux re-circule au sein du
gyre oriental. De méme en Mer d’Alboran, une partie re-circule dans le gyre occidental tandis

que I’autre se déverse en Atlantique (Fig. 7).

La circulation profonde opere en deux boucles cycloniques, contraintes par la topographie, au
centre des bassins oriental et occidental méditerranéens comme illustré dans la figure 7
(Millot & Taupier-Lepage, 2005). Dans le bassin oriental, la partie supérieure des eaux
profondes déborde par le détroit de Sicile dans le bassin occidental formant un gyre profond
en Mer Tyrrhénienne (Millot, 1987 ; Astraldi et al., 2001). Une fraction de 1’eau profonde

quitte la Mer Méditerranée via le détroit de Gibraltar.

2.2.2. Principales masses d'eau de la Méditerranée

Les eaux atlantiques pénétrent dans la Mer Méditerranée par le détroit de Gibraltar et
rependent leur minimum de salinité, identifiable entre 30 et 200 m, jusque dans le bassin
oriental. Elles sont généralement qualifiées de flot atlantique (Atlantic Inflow, AI) ou d’eau
atlantique modifiée (Modified Atlantic Water, MAW) (Fig. 8). Du fait d’une évaporation
excédant les apports d’eau douce et du mélange avec les masses d’eau salées sous-jacentes
(Millot & Taupier-Letage 2005), les valeurs de salinité de la MAW évoluent @ mesure de son
transport vers 1’est, passant de 36,15 dans le détroit de Gibraltar (Lacombe and Tchernia,
1972) a 37,5 dans le détroit de Sicile (Morel, 1971), jusqu’a 38,6 dans le bassin Levantin

(Ozsoy et al., 1989; Oren, 1971).
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Les eaux intermédiaires de la Méditerranée sont formées dans le Bassin Levantin et portent
ainsi le nom d’eau intermédiaire levantine (Levantine Intermediate Water, LIW). Plus
particulierement, la LIW est produite dans le gyre cyclonique de Rhodes par le plongement
des eaux, qui sont refroidies au centre du gyre entre février et mars (Ovchinnikov, 1984 ;
Lascaratos et al., 1993, 1998). La LIW est ensuite exportée dans tout le bassin oriental entre
150 et 400 m avec des températures de 15-16°C, un maximum de salinité de 38,95 — 39,05 et
une densité de 28,85 — 29,10 (Wust, 1961 ; Lacombe and Tchernia, 1972 ; Ozturgut, 1976 ;
Ovchinnikov, 1984 ; Plakhin and Smirnov, 1984 ; Hecht, 1986 ; Hecht et al., 1988) (Fig. 8).
Au fur et a mesure de sa circulation vers I’ouest, la LIW se mélange avec les eaux sus- et
sous-jacentes, entrainant des diminutions progressives de sa salinité et de sa température.
Dans le bassin occidental, elle circule entre 200 et 600 m de profondeur avec des températures
comprises entre 13,1 et 13,7 °C et des salinités comprises entre 38,4 et 38,7 (Bryden &

Stommel, 1982 ; Font, 1987 ; Millot, 1999) (Fig. 8).

Le détroit siculo-tunisien, qui relie les deux bassins méditerranéens, est un passage d’environ
400 m de profondeur. Par conséquent, les eaux profondes (> 1500 m) sont cantonnées dans
leur bassin respectif. A 1’est, I’eau profonde de la Méditerranée orientale (Eastern
Mediterannean Deep Water, EMDW ; Waust, 1961) est formeée en Mer Adriatique par
convection hivernale, principalement de la LIW (Pollak, 1951; Wist, 1961; Schlitzer et al.,
1991). De plus, des hivers particulierement froids peuvent entrainer une accentuation de la
convection au centre du gyre de Rhodes, participant a la production d’eau profonde
(Lascaratos et al., 1993 ; Gertman et al., 1994). Enfin, la Mer Egée est également un site
reconnu de plongée des eaux mais celles-ci ne deviennent pas assez denses pour contribuer a
la EMDW (Schlitzer et al., 1991 ; Malanotte-Rizzoli et al., 1999 ; Theocharis et al., 1999). La

fin des années 1980 fut toutefois marquée par I’enregistrement d’un bouleversement soudain
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et éphémere voyant la Mer Egée devenir la source principale d’eau profonde a la place de la
Mer Adriatique (Roether et al., 1996). La EMDW circule dans tout le bassin oriental avec des
caractéristiques quasi-uniformes de tempeérature (=13,3°C) et de salinité (=38,67) (Zore-

Armanda and Pucher-Petkovic, 1977; Hopkins, 1978; Roether and Schlitzer, 1991; Manca et

al., 2002) (Fig. 8).

Salinﬁt

0 5°E 10°E 15°E 20°E 25°E

Figure 8: Distribution de la salinité en Mer Méditerranée, le long d‘une section longitudinale d’ouest en est. Base de
données World Ocean Atlas 2013. Les masses d’eau identifiables ont été reportées. Se référer au texte pour les
acronymes.

A Touest, I’eau profonde de la Méditerranée occidentale (Western Mediterranean Deep
Water, WMDW) se forme dans le Golfe du Lion avec des valeurs de température comprises
entre 12,75 et 12,80°C et de salinité comprises entre 38,44 et 38,46 (Schott et al., 1994) (Fig.
8). La production de la WMDW révele cependant une forte variabilité temporelle a I’image
des valeurs de température et de salinité qui n’ont de cesse d’augmenter depuis les années
1950 (Béthoux et al., 1990; Rohling and Bryden, 1992; Krahmann and Schott, 1998; Rixen et
al., 2005). De plus, la création épisodique d’eau profonde a déja été observée en Mer Ligure
(Smith et al., 2008) et dans le bassin catalan (L6pez-Jurado et al., 2005; Schroder et al., 2006;

Canals et al., 2006; Font et al., 2007).
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Entre la LIW et 1’eau profonde (600-1500 m), la couche de mélange présentant des
caractéristiques intermédiaires est parfois qualifiée d’eau de transition (Transition Water,

TW ; Hecht et al., 1988).

Un mélange de LIW et de WMDW quitte la Méditerranée via le détroit de Gibraltar sous le
nom d’eau de débordement mediterranéenne (Mediterranean Outflow Water, MOW).
Composee de plus de 80% de LIW, la MOW se déverse dans le Golfe de Cadix avec une
température de =13°C et une forte salinité (5>38,4) (Bryden and Stommel, 1984; Kinder and
Parilla, 1987; Baringer and Price, 1999). Le mélange avec les eaux atlantiques environnantes
entraine la formation de I’eau de la Mer Méditerranée (Mediterranean Sea Water, MSW ; cf.

section précédente)
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3. La composition isotopique du néodyme en tant que traceur de
I’nydrologie actuelle et passée des océans

3.1. Généralité sur les isotopes du Nd et sur la composition
isotopique du Nd des roches a la surface de la terre

Le Néodyme (Nd) est une terre rare (famille des lanthanides), existant sous la forme de sept
isotopes : ¥Nd, 3Nd, **Nd, *Nd, ***Nd, **®Nd, °Nd. Plus particuliérement, le ***Nd
radiogénique (élément fils) provient de la désintégration de type alpha (o) du **’Sm radioactif
(élément pere), ces deux éléments existant naturellement a I’état électronique +3 et présentant
des propriétés chimiques similaires. En systéme clos, 1’évolution au cours du temps de
I’abondance de I’isotope **Nd normalisé a I’isotope **Nd est alors décrite par 1’équation

suivante :

143Nd 143Nd 1475m N
(saawa), = (fana), * (Gaama), < € =D
144Nd/), ~ \144Nd/; " \144Nd/,

ot (***Nd/**Nd); représente la quantité de ***Nd mesuré ; (***Nd/***Nd); représente la quantité
de “*Nd initiale ; (**’Sm/**Nd); représente la quantité de **’Sm mesuré ; A représente la

constante de désintégration du **’Sm (A=6,54x10 an™®).

L’intérét porté aux traceurs isotopiques en paléoclimatologie découle de leur hétérogénéité a
I’intérieur du systéme Terre. La principale source de variation isotopique est la discrimination
chimique entre la croute continentale et le manteau mise en place lors du processus de
differentiation des enveloppes terrestres il y a 3,5 Ga. Le néodyme est en effet un élément
plus incompatible que le samarium, c’est-a-dire qu’il migre préférentiellement dans la phase
liquide (le magma) lors de la fusion partielle. De ce fait, les continents ont acquis un rapport
Sm/Nd plus faible que le manteau. Au cours du temps, les roches de la crodte continentale ont
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donc acquis un rapport ***Nd/***Nd plus faible que les roches basaltiques dérivées de la fusion
du manteau, telles que les basaltes localisés au niveau de la dorsale océanique ou des points
chauds.

De plus, les rapports *Nd/***Nd du réservoir mantellique et de la croute continentale
augmentent avec le temps. Les différentes roches a la surface de la terre se caractérisent donc
par des rapports isotopiques “**Nd/***Nd trés différents en fonction de 1’age et de I’histoire

géologique de celles-ci.

Compte tenu des propriétés physico-chimiques similaires existant entre le Sm et le Nd, ces
deux terres rares sont peu différenciées au cours des processus de la géodynamique interne et
externe de la Terre et la gamme des rapports **Nd/***Nd analysés dans les roches est trés
petite. Les valeurs de 1’¢éNd(0) correspondent alors a une normalisation des rapports
3Nd/A**Nd analysés & un modéle appelé CHUR (Chondritic Uniform Reservoir) et permet de
mieux visualiser les variations de la composition isotopique en Nd a la surface de la terre. Il

se définit par I’équation suivante (DePaolo & Wasserburg, 1976):

143 144
[(( Nd/ Nd)e’chantillon> _ 1] x 10%

(14-3Nd/14-4Nd)CHUR

ou  (**Nd/™*Nd)schantiion représente le rapport isotopique mesuré dans 1’échantillon ;
(**Nd/***Nd)chur représente le rapport isotopique du CHUR 4 I’actuel — 0,512638 (Jacobsen

& Wasserburg, 1980)

Les roches de la crolte continentale se caractérisent par une gamme de valeurs d’eNd

négatives (valeurs dites non radiogéniques) tandis que les roches volcaniques d’origine
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mantelliques afficheront une gamme de valeurs d’eNd positives (valeurs dites radiogéniques).
Actuellement, la gamme d’eNd mesurée dans les roches a la surface de la terre couvre des
valeurs de -56 dans certains vieux cratons granitiques jusqu’a des valeurs de +12 dans de
jeunes basaltes d’origine mantellique (Goldstein & Hemming, 2003).

A partir d’'une compilation des valeurs d’eNd publiées dans la littérature, Lacan & Jeandel
(2007) établirent une carte de la composition isotopique en Nd des bordures continentales du
monde entier (Fig. 9). Les valeurs les plus negatives (-47 a -25) sont concentrées en
Atlantique Nord ou affleurent des formations protérozoiques. La facade Atlantique de
I’Europe, I’ Afrique et I’Amérique présentent des valeurs allant de -16 a -10, de méme que la
majeure partie du continent asiatique. Inversement, les marges entourant 1’Océan Pacifique
ainsi qu’une partie de la marge orientale africaine sont composées de roches caractérisées par
des valeurs de 1I’eNd radiogéniques comprises entre -6 et +12. Des valeurs positives d’eNd
sont également retrouvées dans les zones volcaniques actives telles que 1’Islande, le

Groenland ou les Antilles, ainsi que sur les iles d’origine volcanique comme la Réunion,

Tahiti ou encore Hawaii.

10.5

180°W 120°W 60°W 0° 60°E 120°E 180°

Figure 9 : Carte extrapolée représentant la distribution de la composition isotopique du Nd de toutes les marges bordant
les océans. L’échelle en couleur est en €Nd. Les zones hachurées correspondent aux régions pour lesquelles aucune
valeur d’eNd n’a été publiée dans la littérature. La composition isotopique pour ces régions a donc été estimée. Figure
publiée par Lacan & Jeandel (2007).
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En Atlantique Nord, les valeurs d’eNd les plus négatives (-25 a -47) sont retrouvees dans
formations situées au nord de I’Ecosse, sur les cotes groenlandaises et en Amérique du Nord
bordant la Mer du Labrador (Mearns, 1988 ; Winter et al., 1997) (Fig. 9). En descendant vers
le sud, le long des cotes américaines, les valeurs d’eNd augmentent et sont généralement
comprises entre -13 et -3 selon 1’age des roches (Patchett et al., 1999) (Fig. 9). Sur la fagade
européenne, les terrains géologiques présentent des valeurs d’eNd assez similaires comprises
entre -10 au niveau de la péninsule ibérique (Lopez-Guijarro et al., 2008) et -12 en France et
en Grande Bretagne (Miller & O’Nions, 1984 ; Davis et al., 1995) (Fig. 9). Par ailleurs, les
régions basaltiques de I’Islande, des iles Féroé et la ride de Reykjanes affichent des valeurs
d’eNd radiogéniques entre +6 et +8 (Mertz et al., 1991; Hémond et al., 1993 ; Holm et al.,

2001) (Fig. 9).

Ayache et al. (2016) ont publié une compilation des signatures isotopiques de Nd des marges
entourant la Mer Méditerranée. D’une manicre générale, les valeurs d’eNd des marges
continentales varient depuis des valeurs négatives dans le bassin occidental vers des valeurs
radiogéniques dans le bassin oriental (Fig. 10). Le nord de la Mer d’Alboran est caractérisé
par des valeurs autour de -12 tandis que les cOtes algériennes, tunisiennes, espagnoles et
francaises présentent des valeurs homogenes entre -11,5 et -10 (Fig. 10). Les valeurs d’sNd
atteignent +6 le long des cOtes égyptiennes et dans le bassin Levantin (Fig. 10). De plus, les
régions volcaniques du sud de I’'Italie et la Sardaigne affichent également des valeurs

similaires (Fig. 10).
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Figure 10 : Carte extrapolée représentant la distribution de la composition isotopique du Nd sur les marges bordant la
Mer Méditerranée. Figure publiée par Ayache et al. (2016)

3.2. Le cycle du Nd dans I'océan

Le Nd est présent dans I’Océan a 1’état de trace (de 1’ordre de quelques ppt), majoritairement
sous forme dissoute, la phase particulaire ne représentant que 5 a 10 % du contenu total
(Jeandel et al., 1995). Les apports par les fleuves, dissous et particulaires, constituent une
source majeure de Nd dans les océans particulierement dans les environnements ou
’altération chimique est tres forte et ceci malgré une forte précipitation du Nd dissous dans
les sédiments estuariens (Elderfield et al., 1990 ; Goldstein et Jacobsen, 1987; Ingri et al.,
2000). L’hydrothermalisme est également une source importante de métaux en trace dans
I’océan. Aussitot apporté a I’océan par les sources hydrothermales, le Nd est toutefois adsorbé
puis soustrait immédiatement de I’eau de mer par les sédiments (German et al., 1990 ;
Halliday et al., 1992). Pour cette raison, sa contribution est jugée négligeable dans le bilan du
Nd dans I’océan (Goldstein and O'Nions, 1981; Piepgras and Wasserburg, 1985; German et
al., 1990; Halliday et al., 1992).

Le vent transporte du mateériel éolien des continents aux océans, qui se dissout en partie dans

I’océan, contribuant de fagon notoire au bilan de néodyme des océans (Goldstein et al., 1984 ;
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Greaves et al., 1999) (Fig. 11). Néanmoins, le taux de dissolution des apports éoliens restent
tres incertains, variant entre 2 et 50 % selon les études (Greaves et al., 1994; Henry et al.,
1994, Jeandel et al., 1995; Tachikawa et al., 1999). La partie non dissoute plonge sous forme
de particules lithogéniques au fond de la colonne d’eau. Le flux global de Nd provenant des
particules atmosphériques est généralement évalué entre 1x10° et 2,6x10° g(Nd)/an (Arsouze
et al., 2009 ; Rempfer et al., 2012).

Les fleuves et les rivieres transportent le Nd sous forme dissoute ou particulaire en quantité
significative (Fig. 11), bien que 70% du Nd dissous soit soustrait par les sédiments des
estuaires (Sholkovitz, 1993 ; Elderfield et al., 1990 ; Ingri et al., 2000). Le flux total de Nd par
les apports fluviatiles est estimé entre 2,6x10° et 3,4x10% g(Nd)/an (Arsouze et al., 2009 ;

Rempfer et al., 2012).

Bertram & Elderfield (1993) ont pour la premiére fois mis en évidence 1’existence d’une
incohérence entre la distribution de la concentration de Nd dans I’océan et celle de la
composition isotopique (eNd). Ce constat fur par la suite partagé par de nombreux autres
travaux (Jeandel et al., 1995, 1998 ; Tachikawa et al., 1997, 1999 ; Lacan & Jeandel, 2001) et
fut qualifié de «Paradoxe du Nd ». Les profils de concentration de Nd montrent une
augmentation avec la profondeur le long de la circulation thermohaline avec une distribution
similaire & celle des silicates (Elderfield, 1988) dont le temps de résidence est d’environ
20 000 ans (Broecker & Peng, 1982). A I’inverse, la composition isotopique du Nd (eNd)
montre des variations entre les différents bassins océaniques, suggérant un temps de résidence
du Nd plus court que le temps de brassage global des eaux océaniques estimé a environ 1000
ans (Broecker & Peng, 1982). Afin de réconcilier concentration et composition isotopique du
Nd, I’existence d’interactions dissous/particulaire a été envisagée (Bertram & Elderfield,

1993 ; Tachikawa et al., 1999, 2003). A la surface des océans, le Nd dissous est soustrait par
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adsorption sur les particules marines (scavenging). Les particules sont alors exportées
verticalement a de plus grandes profondeurs de 1’océan ou le Nd est partiellement remis en
solution (reminéralisation). Le role majeur de ce cycle vertical a été confirmé par les
tentatives de modélisation du cycle du Nd (Siddall et al., 2008 ) (Fig. 11). Cependant, toutes
les études qui se pencherent sur la quantification des flux du Nd échouérent a équilibrer le
bilan global en ne considérant que les apports fluviatiles et €oliens (Bertram and Elderfield,
1993; Tachikawa et al., 2003; van de Flierdt et al., 2004). La nécessité d’une source de Nd
supplémentaire conduisit Tachikawa et al. (2003) a proposer une interaction entre 1’ecau de
mer et les sédiments des marges continentales, qui mena ensuite a la notion d” « échange a la

marge » (Boundary Exchange ; Lacan & Jeandel, 2005).

Particules atmosphériques
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Figure 11 : Schéma synthétique présentant les sources et puits de Nd dans I’Océan. Le Boundary Exchange est représenté
par la remobilisation du sédiment de la marge d’une part (source) et par la sédimentation des particules d’autre part
(puits). Modifiée d’aprés Arsouze et al. (2009).

3000m

Le Boundary Exchange repose sur le processus d’absorption et désorption du Nd des
particules lithogeniques des marges océaniques. En d’autres termes, les marges continentales
joueraient le réle a la fois de source et de puit pour le Nd des océans. Ce double processus
serait la clé du paradoxe du Nd puisqu’il permettrait de transformer la composition isotopique

du Nd d’une masse d’eau circulant le long d’une marge océanique sans en changer la
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concentration. Lacan & Jeandel (2005) ont ainsi mis en évidence I’impact que pouvait avoir le
phénoméne de Boundary Exchange sur la composition isotopique de Nd des masses d’eau
océanique en plusieurs endroits de 1’océan (Fig. 12). Les modélisations du cycle du Nd
suggérent que le Boundary Exchange est la source majeure de Nd dans 1’Océan (Arsouze et
al., 2007, 2009 ; Rempfer et al., 2011). Le flux de Nd libéré par les marges est estimé entre
5,5x10° et 1,1x10° g(Nd)/an, soit 90-95% du flux total de Nd dans I’cau de mer (Arsouze et
al., 2009 ; Rempfer et al., 2011). Bien que ne représentant que 5 & 10% des apports de Nd a
I’océan, les particules lithogéniques apportées par le vent et les riviéres restent des
contributeurs importants pour les 1000 premiers métres de 1’Océan (Arsouze et al., 2009 ;

Rempfer et al., 2011, 2012).
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Figure 12 : lllustration du Boundary Exchange a travers les variations de la composition isotopique et de la concentration
du Nd au sein d’'une masse d’eau dans différents océans. 1 ppt (partie par trillion) =10 g g'l. Les carrés noirs
représentent les stations d’échantillonnage. La circulation des masses d’eau est schématisée par les fleches pointillées.
La composition isotopique du Nd des sédiments des marges sont reportés dans les cercles gris (Innocent et al., 1997;
Jeandel et al., 1998; Lacan & Jeandel, 2001; Goldstein et al., 1984). Les doubles fleches indiquent le Boundary Exchange.
Redessiné en couleur d’aprés Lacan & Jeandel (2005).
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A ce jour, aucun processus de fractionnement du rapport isotopique n’a pu étre mis en
¢vidence dans 1’océan lors des processus chimiques ou biologiques contrairement aux
isotopes stables tels que le carbone (83C) et 1’oxygéne (8'°0). Par ailleurs, le temps de
résidence du Nd dans 1’Océan est estimé entre 360 et 1000 ans (Tachikawa et al., 1999 ;
Tachikawa et al., 2003 ; Arsouze et al., 2009) et est inférieur au temps de brassage global de
I’Océan (1500 ans, Broecker, 1982). Ainsi, en 1’absence d’apports lithogéniques, le Nd peut
étre considéré comme conservatif ; ¢’est-a-dire que la composition isotopique du Nd pour une
masse d’eau donnée ne sera modifiée que par mélange avec une masse d’eau de composition
isotopique différente.
3.3. Compositions isotopique du Nd dans les océans
3.3.1. Généralités sur la composition isotopigue du Nd dans les
océans

Les premiéres mesures de la composition isotopique du Nd dans 1’Océan furent conduites sur
les croutes de ferromanganese présentes sur le plancher océaniques (O’Nions et al., 1978 ;
Piepgras et al., 1979 ; Goldstein & O’Nions, 1981). Les résultats pointérent des disparités
importantes entre les différents bassins océaniques. L’ Atlantique Nord affichait les valeurs les
plus basses (eNd = -10 a -14) tandis que le Pacifique montrait les plus hautes (eNd = 0 a -5).
L’Océan Indien était caractérisé par des valeurs intermédiaires comprises entre -7 et -10. Ces
données, qui rappellent la distribution des valeurs d’e¢Nd sur les continents, confirmérent
’origine lithogénique du Nd dans I’Océan et ouvrirent le champ a ’utilisation des isotopes du
Nd comme traceur de la circulation océanique.
Les premieres acquisitions des valeurs d’eNd directement dans I’eau de mer remontent au
début des années 1980, toutes produites par I’équipe du professeur G. Wasserburg au
California Institute of Technology (Caltech) (Piepgras and Wasserburg, 1980, 1982, 1983,

1985, 1987; Stordal and Wasserburg, 1986; Spivack and Wasserburg, 1988). Si le volume de
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données publiées est resté stable et constant jusqu’au début des années 2000, il a
considérablement augmenté au cours des quinze dernieres années (Lacan et al., 2012). En
2012, c’est plus de 880 mesures de la composition isotopique du Nd de 1’eau de mer qui ont
éte faites sur 280 stations différentes (compilation produite par Lacan et al., 2012).

Tous ces travaux montrent (1) que les valeurs d’eNd des eaux profondes dans les différents
bassins océaniques concordent parfaitement avec les valeurs relevées précédemment sur les
croutes de ferromanganése (e.g. Piepgras & Wasserburg, 1980, 1982, 1987 ; Bretram &
Elderfield, 1993) (Fig. 13a) ; (2) que les valeurs d’eNd varient au sein de la colonne d’eau
permettant 1’identification de différentes masses d’eau en fonction de la composition
isotopique du Nd (e.g. Piepgras & Wasserburg, 1987 ; Jeandel, 1993 ; von Blackenburg,

1999) (Fig. 13b).
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Figure 13 : A) Profils verticaux de la composition isotopique du Nd dans différents océans (Goldtein & Hemming, 2003) ;
B) Transect nord-sud en Atlantique. L’échelle en couleur représente la salinité. Les différents profils d’eNd permettent de
tracer la NADW grace a sa signature quasi-constante de -13.5 (Von Blanckenburg, 1999).
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Au cours des deux derniéres décennies, de nombreuses études ont extrait la composition
isotopique du Nd a partir d’un vaste éventail d’archives sédimentaires. Celles-ci prennent la
forme de biocarbonates (foraminiféres, coraux), de crodtes et de nodules de ferromanganese,
de phosphates (dents de poissons) ou encore d’oxyde de ferromangannese dispersé dans les
sédiments (e.g. Vance & Burton, 1999 ; O’Nions et al., 1998 ; Frank et al., 2006 ; Rutberg et

al., 2000 ; Piotrowski et al., 2005 ; van de Flierdt et al., 2006 ; Colin et al., 2010).

3.3.2. Composition isotopique du Nd dans les masses deau de
[Atlantigue Nord

De par son r6le clé dans la circulation océanique globale, 1I’Atlantique Nord est I’une des
régions les plus étudiées (Lacan et al., 2012), bien que sa partie orientale souffre d’un manque
crucial de données.

Toutes les valeurs connues d’eNd en Atlantique, ont été publiées par Piepgras & Wasserburg
(1983) ; Piepgras & Wasserburg (1987); Spivack & Wasserburg (1988) ; Jeandel, (1993) ;
Tachikawa et al. (1999) ; Lacan et Jeandel (2004a, b, c) ; Lacan & Jeandel (2005b); Rickli et
al. (2009) ; Rickli et al. (2010) ; Copard et al. (2011) ; Huang et al., (2014) ; Osborne et al.,
(2014) ; Stichel et al., (2015) ; Lambelet et al., (2016) et sont comprises entre -16 et -7. Dans
la partie supérieure de I’océan (< 1000 m), les eaux du gyre subtropical sont caractérisées par
des valeurs moyennes comprises entre -10,2 to -11,7, tandis que les eaux circulant dans le
gyre subpolaire sont moins radiogéniques et affichent une gamme de valeurs allant de —15 a
-13,5.

En Mer des Sargasses, la WNACW (Fig. 14) a été mesurée avec une valeur moyenne entre -
9,8 et -11,0 (All 109-1, St 30 ; Piepgras & Wasserburg, 1987 ; Station 15, 19, 21 ; Lambelet
et al., 2016). Dans la partie orientale du STG, au large des cotes africaines, son influence est

encore enregistrée en subsurface par des valeurs d’eNd comprises entre -10 et -11 (TTO-TAS
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80, Spivack & Wasserburg, 1988 ; USGT10-05, Stichel et al., 2015).

A P’inverse, la SATW (Fig. 14) affiche une composition isotopique en Nd moins radiogénique.
Sa valeur moyenne a été fixée a -15,1 dans sa zone source en Mer du Labrador (GINS 1;
Lacan & Jeandel, 2004). Cette signature refléte ’influence des eaux de subsurface trés
négative circulant dans le courant du Labrador (eNd=-17 ; Lacan & Jeandel, 2004), et dont la
signature isotopique provient probablement des apports d’eau douce du craton canadien
(Piepgras & Wasserburg, 1987). Une signature similaire est retrouvée un peu plus au sud
(eNd = -15,8 £ 0.5 ; Hudson 83-036 St 11 ; Piepgras & Wasserburg, 1987). Dans le bassin
oriental, juste aprés avoir traversé la dorsale médio-océanique, la SAIW présente une valeur
de -15 £ 0,4 (GINS 12 ; Lacan & Jeandel, 2005)

L’ENACW (Fig. 14) est, quant a elle, bien contrainte le long des cotes européennes. Au large
du Golfe de Cadix, elle présente une signature comprise entre -12,4 et -11,9 a une profondeur
de 400-500 m (AIl 109-1 St95 ; Piepgras & Wasserburg, 1983 ; USGT10-03, Stichel et al.,
2015). Plus au nord, au large du Portugal, sa signature isotopique a été mesurée entre -11.8 et
-12 entre 400 et 500 m (OVIDE St 15 ; Copard et al., 2011 ; USGT10-01, Stichel et al., 2015).
Enfin, dans le Golfe de Gascogne, deux études fixent sa signature isotopique avec une valeur
de -11,6 autour de 500 m (ANT XXII1/1 St 69/6, Rickli et al., 2009 ; CAROLS St 34, Copard
et al., 2011). A la latitude 22°N, au large de 1’Afrique, deux points de subsurface enregistrent

la ENACW a-11,3 entre 100 et 200 m (ANT XXII1/1 St 69/11, Rickli et al., 2009).

Lacan & Jeandel (2004) réalisérent une étude approfondie de la SPMW (Fig. 14). A travers
neuf stations localisees le long du SPG (GINS 2, 7, 9, 12, 14, 15, 16, 22, 23), ils
documentérent une gamme de valeur allant de -15 a -12,9 en utilisant la moyenne des points
au-dessus de I’isopycnal ¢ = 27,75. La LSW, masse d’eau issue de la SPMW, a été

caractérisee par un eNd de -13,5 a 1600 m en Mer du Labrador dans sa zone de formation
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(GINS 02 ; Lacan & Jeandel, 2005). Cette valeur similaire a celle de la SPMW pour la méme
station (-13.9) supporte bien 1’idée que la LSW acquiert sa signature isotopique en Nd de la
seule SPMW. Le long de ses voies de circulation en Atlantiqgue Nord, la LSW montre une
distribution des valeurs d’eNd quasi homogeéne. Ainsi, elle est mesurée entre -13,7 + 0,4 et -
14,0+ 0,4 dans sa branche sud, au large de Terre Neuve (GINS 06 ; Lacan & Jeandel, 2005 ;
Lambelet et al., 2016) ; a -14,1 + 0,4 dans le bassin d’Islande (GINS 12 ; Lacan & Jeandel,
2005) ; et a -13,2 + 0,4 dans le bassin d’Irminger (GINS 09, Lacan & Jeandel, 2005).
Toutefois, au nord de la Mer du Labrador, elle présente une signature légérement plus
négative de -14,5 £ 0,4 (GINS 03; Lacan & Jeandel, 2005). Enfin, le long des cotes
européennes, la LSW porte des valeurs d’eNd comprises entre -13 et -12,7 (OVIDE St. 15,
CAROLS St. 34, Copard et al., 2011)

Dans le Golfe de Cadix, seul un point enregistre une veine tres superficielle de la MSW (Fig.
14) a 650 m (eNd = -9.9, All 109-1 St 101 ; Piepgras & Wasserburg, 1983). A I’ouest du
Golfe, un point a 1000 m enregistre I’influence de 1’eau d’origine méditerranéenne avec une
valeur aux barres d’erreur assez importantes de -9.8 £ 0.6 (All 109-1 St 95; Piepgras &
Wasserburg, 1983). Au sud-ouest de la péninsule ibérique, la MSW a été enregistrée entre 650
et 1200 m avec une valeur moyenne de -10,6 (USGT10-01, Stichel et al., 2015). Plus au large,
si ’anomalie en salinité est toujours identifiable, le contraste en eNd n’est plus significatif
avec les eaux atlantiques (eNd = -12, USGT10-03, Stichel et al., 2015). La MSW a été tracée
le long des c6tes européennes par Copard et al. (2011), durant son advection vers le nord. A
I’ouest du Portugal, elle porte une signature de -10,9 a 1200 m (OVIDE St. 15) tandis que
dans le Golfe de Gascogne elle est de -11,2 autour de 800 m (similaire a ANT XXIII/1 St
69/3, Rickli et al., 2009), suggérant une forte dilution des eaux méditerranéennes de 60-70%

entre le detroit de Gibraltar et le Golfe de Gascogne (Copard et al., 2011).
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Figure 14 : Compilation et localisation des valeurs d’eNd connus en Atlantique Nord et discutées dans le texte. Lorsque
plusieurs stations sont proches l'une de I'autre, la valeur est moyennée. WNACW : Western North Atlantic Water ;
ENACW : Eastern North Atlantic Water ; SAIW : SubArctic Intermediate Water ; SPMW : SubPolar Mode Water ; LSW :
Labrador Sea Water ; MSW : Mediterranean Sea Water.
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La composition isotopique du Nd des eaux de débordement des Mers Nordiques a été étudiée
en détails par Lacan & Jeandel (2004). L’ISOW (Fig. 15) sous sa forme pure (pISOW), au
niveau du chenal Féroé-Shetland, a été caractérisée par une signature moyenne de -8,2 (GINS
23), une valeur en adéquation avec un point a -7,7 mesurée dans le chenal Faroe-Bank a 750
m (TTO/NAS St 142, Piepgras & Wasserburg, 1987). Cette signature trés radiogénique, par
rapport aux autres masses d’eau de I’ Atlantique Nord, s’explique par une interaction entre les
eaux de la Mer de Norvége et les sédiments volcaniques présents dans ce bassin
particuliérement au niveau de I’Islande et des iles Féroé (eNd = +6 a +8 ; Mertz et al., 1991;
Hemond et al., 1993; Holm et al., 2001). Dans le bassin d’Islande, 'ISOW qui est alors
modifiée par les eaux atlantiques a été identifiée avec une valeur d’¢Nd de -10,1 + 0,4 & 2800
m (GINS 12, Lacan & Jeandel, 2005).

De la méme facon, la DSOW (Fig. 15) porte une signature moyenne de -8.4, plus
radiogénique que les précurseurs de cette masse d’eau, mesurés a environ -10,9 dans I’EGC
(Lacan & Jeandel, 2004). Cette valeur d’eNd est cohérente avec un autre point obtenu plus en
aval du détroit a 2300 m (¢Nd = -8,6 ; TTO/NAS St 167, Piepgras & Wasserburg, 1987). Le
mécanisme invoqué est un apport de Nd radiogénique par boundary exchange depuis les
bordures basaltiques du Groenland et d’Islande (eNd = +4 a +10; O’Nions & Gronvold,
1973 ; Mertz et al., 1991; Bernstein et al., 1998; Hansen & Nielsen, 1999). Cependant, la
gamme de valeurs centrée sur -8.4 pour la DSOW est assez hétérogéne (-10 a -7,2 ; Lacan &
Jeandel, 2004). Les auteurs suggérent également un échange plus modérée avec les sédiments
précambriens (eNd~ -35 ; Taylor et al., 1992).

La NEADW (Fig. 15) affiche des valeurs d’eNd tres homogenes, au sein du gyre subpolaire,
comprises entre -13,2 et -12,6 (GINS 02, 06, 07, 12, Lacan & Jeandel, 2005). Seule une
station montre une signature isotopique de -16,4, probablement influencée par des apports

terrigenes (GINS 03, Lacan & Jeandel, 2005). Cette valeur trés négative n’est pas redistribuée
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dans le SPG suggérant un impact négligeable de cette station sur le reste du gyre ou un
mélange trés intense de la NEADW. L’¢Nd de la NEADW en moyenne plus élevé que les
valeurs trouvées pour la SPMW et la LSW refléte bien 'influence de I'ISOW dans le
mélange. Au large des cotes européennes, la NEADW présente des valeurs légerement plus
faibles (-12,2 a -11,6 ; ANT XXIII/1 st 69/3, Rickli et al., 2009 ; OVIDE St 15, CAROLS St
39, Copard et al., 2011) probablement dues a I’influence des eaux profondes originaires du

sud (LDW, voir ci-apres).

.14 -12 eNd -10 -8

Figure 15 : Compilation et localisation des valeurs d’eNd connus en Atlantique Nord et discutées dans le texte. Lorsque
plusieurs stations sont proches 'une de I'autre, la valeur est moyennée. ISOW : Iceland-Scotland Overflow Water ;
DSOW : Denmark Strait Overflow Water ; NEADW : North East Atlantic Deep Water ; LDW : Lower Deep Water
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Les masses d’eau de 1’Océan Austral montrent en effet des signatures qui contrastent avec les
masses d’eau de 1’ Atlantique subpolaire (Fig. 16). Plusieurs stations au sud de la latitude 30°S
et dans le passage de Drake affichent des valeurs de -7 & -8 pour ’AAIW et des valeurs
centrées autour de -9 pour ’AABW (AII 107 St 315, 327, Piepgras & Wasserburg, 1982 ;
SAVE St 217, 271, 302, Jeandel, 1993 ; ANT XXIII/3 St 140, 224, Rickli et al., 2009 ;
ANTXXIV/3 St 101, 104, 113, 244, 250, Stichel et al., 2012). Au cours de leur remontée vers
le nord, leur signature évolue. Dans le bassin oriental, ’AAIW est tracée le long des cotes
africaines depuis le bassin du Cap jusqu’a la latitude des Canaries (ANT XXIII/1 St 69/11,
69/21, 69/26, Rickli et al., 2009 ; USGT10-05, 07, 09, 10, 11, 12, 22, Stichel et al., 2015)
avec une signature relativement constante centrée sur -11,4. Cette évolution des valeurs
pourrait provenir des apports terrigenes africains (Rickli et al., 2009), comme le déversement
du fleuve Congo dont la signature a été estimé a = -16 (Bayon et al., 2004). La modification

de la signature de I’ AAIW est toutefois visible des le bassin du cap a 25°S.

-14 -12 eNd -10 -8

Figure 16 : Compilation et localisation des valeurs d’eNd connus en Atlantique Sud et discutées dans le texte. Lorsque
plusieurs stations sont proches I'une de I'autre, la valeur est moyennée. AAIW : Antarctic Intermediate Water ; AABW :
Antarctic Bottom Water
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A T’ouest, ’AAIW enregistre un changement similaire des valeurs mais plus hétérogénes.
Vers 7°N, elle affiche des valeurs allant de -12,6 a -10,1 autour de 700/800 m (TTO/TAS St
63, Piepgras & Wasserburg, 1987 ; KNR197-3 3CTD, 68CTD, Huang et al., 2014).

De la méme fagon, ’AABW (Fig. 16) évolue vers une composition isotopique du Nd plus
négative. A 1’ouest, les valeurs varient entre -10,7 et -12,0 a 4500 m (TTO/TAS St 63,
Piepgras & Wasserburg, 1987 ; KNR197-3 3CTD, 68CTD, Huang et al., 2014), tandis qu’a
I’est seul un point dans le bassin du Cap donne une valeur de -9,6 encore proche du pole pur
(ANT XXIII/1 St 69/26, Rickli et al., 2009). Plus au nord, ’AABW modifiée est appelée
LDW. Elle prend des valeurs comprises entre -12,9 et -11,3 depuis 22°N jusqu’au Golfe de
Gascogne (All 109-1 St95; Piepgras & Wasserburg, 1983 ; TTO/TAS St80, Spivack &

Wasserburg, 1988 ; ANT XXII1/1 St 69/6, 69/11, 69/26, Rickli et al., 2009).

3.3.3. Composition isotopique du Nd dans les masses d'eau de la
Méditerranée

L’étude de la composition isotopique du Nd des masses d’eau de la Mer Méditerranée a été
réalisée sur 18 stations publiées par Spivack & Wasserburg (1988) ; Henry et al. (1994) ;
Scrivner et al., (2004) ; Tachikawa et al. (2004) ; Vance et al. (2004). Ce jeu de données nous
permet toutefois d’identifier un gradient est-ouest tres marqué de la composition isotopique
du Nd. Dans le bassin Levantin, les eaux de mer ont une signature isotopique treés
radiogénique avec une valeur d’eNd moyenne sur toute la colonne d’eau allant jusqu’a -4.5.
La Mer Egée, la Mer lonienne et le détroit Siculo-tunisien présentent des valeurs de 1’eNd
intermédiaires entre -7 et -8. Enfin, la Mer d’Alboran se caractérise par des valeurs les
négatives comprises entre -9 et -10.

En surface (0-200 m), les eaux atlantiques entrent en Méditerranée avec une composition

isotopique du Nd peu radiogénique. Dans le Golfe de Cadix, avant de passer le détroit de
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Gibraltar, les eaux de subsurface ont des valeurs comprises entre -11,8 et -9,9 (MED-4, 9, 15,
Spivack & Wasserburg, 1988). Dans le détroit, les trente premiers metres ont été mesurés
entre -10,1 et -9,4 (St 5, Tachikawa et al., 2004). En Mer d’Alboran, la Modified Atlantic
Water (MAW) est caractérisée par des valeurs de -10,8 a -9,4 (AIB-1, Spivack & Wasserburg,
1988 ; St B, St C, Tachikawa et al., 2004) (Fig. 17). Enfin, en Mer Ligure, il a été mesuré
avec une valeur moyenne de -9,7 (St Villefranche M, O, Henry et al., 1994). Dans le bassin
oriental, la MAW présente des valeurs de 1’eNd autour de -9,3 entre 22° et 27°E (St 30, 51,
Tachikawa et al., 2004). Dans le bassin Levantin, la composition isotopique du Nd ne permet
pas de distinguer une composante atlantique comme les valeurs sont centrées autour de -5,
comparables aux valeurs plus profondes (St 74, Tachikawa et al., 2004 ; GeoB 7709-1, GeoB
7713-3, GeoB 7716-1, GeoB 7718-3, Vance et al., 2004) (Fig. 17).

Aux profondeurs intermédiaires (200 — 800 m), la Levantine Intermediate Water (LIW) est
formée dans le bassin Levantin avec une composition isotopique du Nd trés radiogénique,
affichant des valeurs comprises entre -4,8 et -5,7 (St 74, Tachikawa et al., 2004 ; GeoB 7713-
3, GeoB 7716-1, Vance et al.,, 2004) (Fig. 17). En effet, le Nil est une source de Nd
radiogénique avec une composition isotopique estimée a = -3 (Frost et al., 1986; Freydier et
al., 2001; Weldeab et al., 2002). Le matériel dissous et/ou particulaire se déversant en
Méditerranée est probablement transporté jusqu’a la zone de formation de la LIW. Avant
d’emprunter le détroit Siculo-tunisien, la signature isotopique en Nd de la LIW est contrainte
par un point a-7,7 a 375 m (St BAOR, Henry et al., 1994) (Fig. 17). En Mer Ligure, elle porte
une valeur d’eNd moyenne de -9,2 entre 200 et 500 m (St Villefranche M, Henry et al., 1994).
Enfin en Mer d’Alboran, la LIW circule vers le détroit de Gibraltar avec une signature
isotopique en Nd moyenne de -9,6 (St B, St C, Tachikawa et al., 2004) (Fig. 17).

Les eaux profondes présentent des valeurs d’eNd plutot homogenes a 1’échelle de chacun des

bassins occidental et oriental. L’Eastern Mediterranean Deep Water (EMDW) se distingue
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cependant de la Western Mediterranean Deep Water (WMDW) par une composition
isotopique du Nd plus radiogénique. Les valeurs publiées dans le bassin oriental aux grandes
profondeurs (>1300m) sont comprises entre -6,4 et -7,8 avec une valeur moyenne égale a -7
(St 30, 34, 51, 74 ; Tachikawa et al., 2004) (Fig. 17). Seules les stations situées dans la zone
d’influence des apports volcaniques du Nil affichent des valeurs d’eNd proches de -5 & la base
de la colonne d’eau (GeoB 7716-1, GeoB 7718-3, Vance et al., 2004). La WMDW est
caractérisée par des valeurs de -10,2 en Mer Ligure (St Villefranche M, Henry et al., 1994) et
de -10,7 en Mer d’Alboran (St C, Tachikawa et al., 2004) (Fig. 17).

Enfin, la signature de la Mediterranean Outflow Water (MOW) a été fixée dans le détroit de

Gibraltar a -9,4 (St 5, Tachikawa et al., 2004) (Fig. 17).

Figure 17 : Compilation et localisation des valeurs d’eNd connues en Mer Méditerranée. Lorsque plusieurs stations sont
proches I'une de l'autre, les valeurs sont moyennées. Al : Atlantic Inflow ; LIW : Levantine Intermediate Water ; WMDW :
Western Mediterranean Deep Water ; EMDW : Eastern Mediterranean Deep Water ; MOW : Mediterranean Outflow
Water.
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4. Les archives climatiques utilisées pour restituer la composition
isotopique du Nd de I'eau de mer dans le passé

Outre son utilisation comme traceur de source et de mélange en océanographie, la
composition isotopique du Nd est également un outil robuste dans les études
paléocéanographiques a différentes échelles de temps.

De nombreuses études visant a reconstruire les variations de la circulation océanique dans le
passé ont été réalisées a partir des nodules de manganése et des crotites d’oxydes de fer et de
manganese dont les teneurs en Nd peuvent atteindre plus de 1 000 ppm (Alplin et al., 1986 ;
Burton et al., 1997 ; Burton et al., 1999 ; Frank et al., 1999 ; O’Nions et al., 1998 ; von
Blanckenburg, 1999). Cependant, les faibles vitesses d’accrétion, de 1’ordre de 1 a 15 mm par
Ma, de ces concrétions ne permettent d’obtenir de ces archives sédimentaires que des
évolutions sur des longues échelles de temps (plusieurs Ma). Les analyses sur des dents de
poisson (Thomas, 2005) et sur la barytine ont aussi permis d’obtenir des enregistrements sur
de longues échelles de temps (Martin et al., 1995).

Les processus de bio-minéralisation des tests calcaires n’étant pas accompagnés d'un
fractionnement isotopique des isotopes du Nd, les valeurs d’e¢Nd incorporées dans les tests
calcaires des organismes marins sont identiques a celles des masses d’eau dans laquelle
I’organisme se développe. Ainsi, il a été démontré que I’analyse de la composition isotopique
du Nd des coraux profonds (van de Flierdt et al.,, 2006 ; Copard et al., 2010) et des
foraminiféres (Roberts et al., 2010; Piotrowski et al., 2012; Roberts et al., 2012; Tachikawa et
al., 2013) permettait de restituer la composition isotopique du Nd des océans dans le passe.
Pour cette étude, nous avons donc choisis d’utiliser ces deux archives sédimentaires afin de
reconstruire les variations d’eNd de I’eau de mer au cours du temps sur une échelle millénaire

a séculaire.
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4.1. Les coraux profonds

Les coraux profonds sont 1’objet d’une attention particuliere depuis les vingt dernieéres années
(Van de Flierdt et al., 2010). A la différence des coraux tropicaux, ceux-ci ne possedent pas
d’algues symbiotiques et peuvent tout a fait vivre hors de la zone photique, dans les eaux
généralement froides. C’est pourquoi, ils sont couramment qualifiés de coraux d’eau froide
(Roberts et al., 2006). La plupart d’entre eux sont des coraux solitaires (e.g. Desmophyllum
dianthus) tandis que d’autres construisent d’importants récifs (e.g. Lophelia pertusa)
(Freiwald et al., 2004 ; Cairns, 2007). Les coraux profonds sont distribués tout autour du
globe entre 70°N et 78°S, a des profondeurs pouvant atteindre 6328 m et supportant des
températures de -1 °C a plus de 20°C (Keller, 1976 ; Stanley & Cairns, 1988).

La distribution des coraux profonds dépend de plusieurs facteurs. Tout d’abord, les coraux ont
besoin d’un substrat dur afin que leur larve (planula) puisse s’y fixer et qu’ils résistent aux
forts courant marins (Cairns, 2007; Wilson, 1979). De plus, si les coraux profonds tolerent
une large gamme de conditions environnementales, Dullo et al. (2008) ont montré qu’en
Atlantique nord les récifs coralliens n’étaient rencontrés que dans des masses d’eau dont la
densité est comprise entre 27,35 et 27,65 kg.m™®. Enfin, I’apport de nutriment est une
condition essentielle a leur développement. Ils sont principalement alimentés par la
productivité primaire des eaux de surface qui est exportée en profondeur (Duineveld et al.,
2004). C’est pourquoi ils occupent fréquemment des zones a forts courants, ou soumises a
I’action des vagues qui favorise 1’apport de nourriture sur le fond (Genin et al., 1986; Mienis
et al., 2007, 2009; White, 2007; White et al., 2005).

Les principaux constructeurs de récifs sont les coraux appartenant aux especes Lophelia
Pertusa et Madrepora oculata (Freiwald et al., 2004). Ces spécimens édifient de véritables
monts carbonatés dont la base est généralement composée de débris coralliens tandis que les

coraux vivants occupent la partie supérieure. En Atlantique Nord, les monts carbonatés
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occupent I’ensemble des marges européennes ainsi que le sud de I’Islande et la ride de
Reykjanes (Fig. 18). Dans le bassin occidental, ceux-ci sont plutdt limités aux latitudes
subtropicales (Fig. 18). En Mer Méditerranée, des récifs de coraux profonds ont été découvert
en Mer d’Alboran, dans le Golfe du Lion, en Mer Ligure, dans le détroit de Sicile, en Mer

Adriatique et en Mer Egée (Fig. 18).
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Figure 18: Distribution des principaux récifs de coraux profonds en Atlantique Nord et en Mer Méditerranée. Modifiée
d'aprés Roberts et al. (2006)

Les coraux profonds sont ainsi de précieuses structures pour les études climatiques et
paléoclimatiques. En premier lieu, ils peuvent étre datés de fagcon absolu par la méthode U-Th
(Cheng et al., 2000 ; Mortlock et al., 2005). De plus, leur croissance rapide permet d’obtenir
des enregistrements climatique de haute résolution, de I’ordre du siécle ou de la décennie
(Adkins et al., 2002, 2004 ; Orejas et al., 2008). Enfin, ils occupent les masses d’eau
intermédiaire de 1’océan, généralement moins bien documentées par les carottes sédimentaires

(van de Flierdt & Frank, 2010).
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Cependant, les traceurs géochimiques tels que les isotopes du carbone, du bore ou encore le
rapport Mg/Ca semblent étre affectés par des processus physiologiques durant la
biominéralisation du squelette des coraux profonds (e.g., Smith et al., 2000; Adkins et al.,
2003; Shirai et al., 2005; Cohen et al., 2006; Sinclair et al., 2006; Blamart et al., 2007; Gag-
non et al., 2007; Montagna et al., 2007) bien que les progrés dans la compréhension de ces
effets vitaux permettent généralement leur utilisation (Robinson et al., 2014). A I’inverse,
plusieurs études ont montré que les isotopes du Nd dans les coraux n’étaient pas influencés
par un quelconque effet vital et que la composition isotopique du Nd mesurée dans leur
squelette aragonitique était la méme que I’ecau de mer qui les baignait (Copard et al., 2010 ;

van de Flierdt et al., 2006, 2010) (Fig. 19).
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Figure 79 : eNd des coraux en fonction de I'eNd de I'eau de mer. Modifiée d'aprés van de Flierdt et al. (2010). Mise a jour
avec les données de Copard et al. (2010)
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C’est pourquoi I’usage de cette archive climatique pour restituer la composition isotopique du
Nd des océans s’est récemment développé, notamment en Atlantique nord-est, permettant de
mettre en évidence des changements de la circulation de la circulation océanique (Stille et al.,
1996 ; Burton & Vance, 2000 ; Van de Flierdt et al., 2006 ; Colin et al., 2010 ; Copard et al.,
2010, 2011, 2012 ; Montero-Serrano et al., 2011, 2013).

Néanmoins, les enregistrements obtenus sur les coraux profonds sont plus ou moins continus
dans le temps. En Atlantique nord-est, le développement des récifs coralliens semble controlé
par les cycles climatiques (Frank et al., 2011). Ainsi, les hautes latitudes (>50°N) ne sont
principalement colonisés que durant les conditions interglaciaires (De Haas et al., 2009; Frank
et al., 2011). Cette oscillation nord-sud des récifs coralliens semble synchrone avec le
déplacement nord-sud des eaux intermédiaires riches en nutriments et de la productivité de
surface (Frank et al., 2011). A I’inverse, les coraux profonds situés dans le Golfe de Cadix
sont abondants durant la derniére période glaciaire mais sont presque completement absents
aujourd’hui (Wienberg et al., 2009, 2010). Leur absence pourrait étre due a la diminution de
la productivité primaire a I’Holocéne, causée par la diminution des apports éoliens et de
I’intensité des upwellings (Wienberg et al., 2010).

En Mer Méditerranée, les récifs coralliens sont trés massifs et trés diversifiés en périodes
glaciaire (Vertino, 2003) mais plusieurs travaux ont également mis en évidence leur présence
quasi-continue durant I’Holocéne (e.g. Taviani et al., 2005 ; Orejas et al., 2009 ; Freiwald et
al., 2009 ; Fink et al., 2013). En compilant les occurrences de coraux en Mer Méditerranée
depuis les 14 000 derniéres années, Fink et al. (2015) ont suggéré que leur prolifération
dépendait de la productivit¢ combinée a I’intensit¢ de la circulation des masses d’eau
intermédiaire. C’est pourquoi une disparition des coraux est observée dans le bassin oriental
(entre 10,5 et 6 ka) et dans le bassin occidental (entre 8 et 6 ka), lorsque le dép6t du sapropel

S1 a interrompu la production I’eau intermédiaire dans le bassin Levantin (Fink et al., 2015).
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A T’ouest la production d’eau intermédiaire dans le Golfe du Lion a permis le maintien des
coraux profonds entre 10,5 et 8 ka (Rogerson et al., 2008 ; Fink et al., 2015).
Afin de compléter les interruptions des enregistrements de coraux profonds, I’utilisation d’une

archive complémentaire telle que les foraminiféres est donc nécessaire.

4.2. Les foraminiféres

Les foraminiferes sont des organismes unicellulaires qui sécrétent un test carbonaté,
enregistrant les propriétés physiques et chimiques de 1’océan. Ils sont omniprésents dans les
archives sedimentaires et sont couramment utilisés pour tracer la variabilité des climats du
passé a différentes échelles de temps. Au début des années 2000, plusieurs travaux
expérimenterent 1’utilisation des foraminiféres comme traceur de la composition isotopique
du Nd de I’eau de mer (Vance & Burton, 1999 ; Burton & Vance, 2000 ; Scrivner et al.,
2004). L’origine du Nd incorporé dans les foraminifeéres est multiple (particules argileuses,
oxydes Fe-Mn, minéraux diagénétiques). Palmer (1985) démontra que 90% du Nd présent au
sein des foraminiféres était dérivé des encroutements d’oxydes de Fe-Mn. C’est pourquoi des
protocoles de nettoyage ont été mis en place afin d’éliminer le Nd incorporé apres la phase de
calcification du test carbonaté. De cette maniere, les foraminiféres planctoniques ont été
largement utilisés pour retracer la variabilité des valeurs d’¢Nd des eaux de surface et de sub-
surface (Vance & Burton, 1999; Burton & Vance, 2000; Scrivner et al., 2004; Stoll et al.,
2007; Osborne et al., 2008; Pena et al., 2013).

Toutefois, la comparaison des valeurs d’eNd des foraminiferes « propres » avec celles des
foraminiferes non nettoyés indiquent presque systématiquement des résultats similaires et ce
quelles que soit I’espéce ou la région du globe (Burton and Vance, 2000; Vance et al., 2004;
Roberts et al., 2010; Elmore et al., 2011; Piotrowski et al., 2012; Kraft et al., 2013 ;
Tachikawa et al., 2014), suggérant 1’inefficacité des procédures de nettoyage. Des études plus

poussees ont démontré que la signature isotopique des eaux de surface enregistrée lors de la
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calcification de I’animal était complétement masquée par 1’incorporation d’une concentration
importante de Nd dans la colonne d’eau et que par conséquent ils enregistraient plutot la
signature des eaux de fond (Martinez-Boti et al., 2009 ; Roberts et al., 2010, 2012 ; Kraft et
al., 2013 ; Tachikawa et al., 2014 ; Wu et al., 2015).

Des micro-analyses par NanoSIMS et LA-ICP-MS® ont permis d’identifier les principales
phases porteuses de Nd dans les foraminiféres. Elles correspondent aux oxydes Fe-Mn
rencontrés en surface du test carbonaté, aux oxyhydroxydes de fer formés dans les pores et
dans les chambres de I’animal et a la matiére organique reminéralisée dans la colonne d’eau
(Roberts et al., 2012 ; Tachikawa et al., 2013).

Lors de I’enfouissement post-mortem, les foraminiféres se retrouvent en contact avec I’eau
interstitielle des sédiments. Un enfouissement sous des conditions oxiques préservera la
signature isotopique des masses d’eau de fond. Cependant, sous des conditions sub-0Xiques,
Roberts et al. (2012) observe une augmentation de la concentration en Nd et une possible
acquisition par les foraminiféres de la signature isotopique en Nd des eaux interstitielles. Une
comparaison des valeurs d’eNd mesurées dans les foraminiferes tout autour du globe avec les
signatures des eaux de fond semblent indiquer une influence mineure des eaux interstitielles
(Tachikawa et al., 2014). Dans certains environnements, elle ne peut cependant pas étre

totalement éliminée.

3 Laser Ablation Inductively Coupled Plasma Mass Spectrometry. |l s’agit d’une technologie
analytique permettant I'analyse isotopique directement sur des échantillons solides.
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5. Conclusion du chapitre 1

En résumé, 1I’Atlantique Nord-Est est une zone clé pour étudier la dynamique des eaux
intermédiaires qui présentent des compositions isotopiques du Nd trés contrastées. Les eaux
du gyre subpolaire sont caractérisées par des valeurs trés négatives, tandis que les eaux du
gyre subtropical ainsi que 1I’eau de la Mer Méditerranée (MSW) affichent des valeurs plus
radiogéniques. Enfin, la signature isotopique des masses d’eau intermédiaire d’origine
australe (AAIW) n’est pas bien établie en Atlantique Nord, bien qu’elle semble modifi¢e le
long de son trajet.

En dépit du nombre croissant d’études paléocéanographiques utilisant la composition
isotopique du Nd pour retracer la dynamique des gyres atlantiques et des eaux intermédiaires
circulant le long de la marge européenne, 1’ Atlantique Nord-Est est une région trés pauvre en
valeurs d’eNd analysées dans 1’eau de mer.

La Mer Méditerranée présente un gradient significatif de la composition isotopique du Nd
entre le bassin oriental et le bassin occidental. Ce contraste dans la signature des masses d’eau
représente un potentiel considérable pour restituer la variabilité de la circulation océanique

dans le bassin méditerranéen.
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Chapitre 2

Présentation des échantillons et des méthodes
analytiques de 1’¢tude

Dans ce chapitre, nous présentons dans un premier temps le matériel étudié au cours de
cette thése. Nous décrivons ensuite brievement les protocoles chimiques et les méthodes
utilisées pour [’analyse de la composition isotopique du Néodyme sur MC-1C-MS et

TIMS dans les echantillons d’eau de mer, de foraminiféres et de coraux profonds.
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1. Localisation des sites d'étude

Au cours de cette these, de nombreux échantillons issus du matériel sédimentaire (coraux
profonds, foraminiféres) ainsi que des prélévements d’eau de mer ont été utilisés. Ceux-Ci

sont reportés et localisés sur la figure 20.
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Figure 20 : Carte présentant la localisation des stations d’eau de mer (ronds blanc) et des carottes
sédimentaires sur lesquelles ont été prélevées les coraux (ronds jaune) et les foraminiféres (ronds
rouge) analysés lors de cette étude.

1.2. Echantillons d’eau de mer

Au total, 82 échantillons d’eau de mer de 10 litres ont été prélevés en Atlantique Nord et en
Mer Méditerranée au cours de deux campagnes océanographiques (Fig. 20 ; Tableau 2). La
premiere, baptisée ICE-CTD, s’est déroulée du 11 juin au 7 juillet 2012 a bord du navire
frangais Thalassa. Ce projet a pour objectif de retracer I’évolution de la dynamique des récifs
coralliens et la circulation océanique en Atlantique Nord a ’actuel et dans le passé. Pour ce

faire, I’analyse de traceurs géochimiques (eNd, Li/Mg, A¥C) et de datations U/Th mesurées
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dans les coraux profonds est combinée a I’analyse de la composition isotopique du Nd (eNd)
dans I’eau de mer. Au cours de cette theése, nous avons utilisés 47 échantillons d’eau de mer
répartis sur huit stations (ICE-CTD 02 a 04 et 21 a 25; fig. 20 ; Tableau 2), couvrant une large
gamme de profondeur, afin de combler un manque crucial de valeurs d’eNd des masses d’eau
circulant en Atlantique Nord-Est. Le bassin de Porcupine et le Chenal de Rockall, qui sont des
régions clés pour les études visant a restituer 1’hydrologie des masses d’eau de surface et
intermédiaires entrant dans les mers Nordiques (projet ANR HAMOC), n’ont jusqu’a présent
jamais été échantillonnés en vue de d’en caractériser la composition isotopique du Nd. Les
stations ICE-CTD 02 (bassin de Porcupine) et ICE-CTD 03 (Chenal de Rockall) ont donc été
échantillonnées afin de palier a ce manque et caractériser, entre autre, la contribution de la
composante méditerranéenne. Plus au Nord, la station ICE-CTD 04 (bassin d’Islande)
permettra notamment d’évaluer I’impact des eaux de débordements des Mers Nordiques sur
les valeurs d’eNd du bassin d’Islande. Pour finir, cinq stations (ICE-CTD 21 a 25) ont été
distribuées le long du méridien 25°0O afin d’obtenir un transect nord-sud traversant les deux
gyres atlantiques. Ces stations sont importantes afin d’évaluer la composition isotopique du
Nd au centre de I’ Atlantique Nord, ou peu de données sont actuellement disponibles, et dans
la zone de mélange intergyre.

La mission EuroFLEETS-Gateway s’est déroulée du 10 au 21 Juin 2013, a bord du navire
francais Marion-Dufresne dans le but d’étudier les provinces coralliennes dans le Golfe de
Cadix (Escarpement de Pen Duick) et en Mer d’ Alboran (Province corallienne de Mellila). Au
cours de cette these, nous avons utilis¢ 35 échantillons d’eau de mer prélevés parmi cinq
stations échantillonnées durant la campagne. (Fig. 20 ; Tableau 2)

Dans le Golfe de Cadix, la station Beta-1 a été échantillonnée sur I’escarpement de Pen Duick
afin de caractériser la composition isotopique du Nd au-dessus des monts carbonatés. Les

stations MOW 1 et MOW 2 ont été prélevées afin de mieux contraindre la signature de la
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MSW et de tracer I’influence potentielle et la signature isotopique en Nd de ’AAIW qui a
déja été observée dans le sud du Golfe de Cadix dans une étude récente (Louarn & Morin
2011). En mer d’Alboran, les stations OMS et BR-I, permettront d’étudier les échanges entre

les eaux atlantiques et méditerranéennes.

Tableau 2 : Localisation des stations d'échantillonnage pour les stations d'eau de mer

N?m de la de Latitude Longitude Profondeur Région
a station
MOW 1 35°39°N  6°55° 0 950 m Golfe de Cadix
MOW 2 35°13’ N 7°10°0 1025 m Golfe de Cadix
Beta-1 35°17°’N  6°47°0 510 m Golfe de Cadix
OMS 35°24°N  2°33°0 333m Mer d’Alboran
BR-I 35°26°N  2°30°0 350 m Mer d’ Alboran
ICE-CTD02 50°15'N  13°0°0O 1190 m Bassin de Porcupine
ICE-CTD03  55°56'N  14°24'0 1750 m Chenal de Rockall
ICE-CTD04 61°59'N  14°59°0 2030 m Bassin d’Islande

ICE-CTD21  60°37'N  24°59°W  2085m  Atlantique Central 25°0
ICE-CTD22 57°20'N  24°59'0 2100 m  Atlantique Central 25°0
ICE-CTD23  54°5'N  24°59'0  3400m  Atlantique Central 25°0
ICE-CTD24 50°25'N  25°0'0 4175m  Atlantique Central 25°0
ICE-CTD25 46°46'N  24°59'0  2845m  Atlantique Central 25°0

1.3. Coraux profonds et carottes sédimentaires

107 coraux profonds provenant de I’Atlantique Nord, du Golfe de Cadix et de la Mer
Méditerranée occidentale ont été analysés au cours de cette these.

Tout d’abord, 26 spécimens (Lophelia pertusa et Madrepora oculata) ont été préleveés sur le
récif de Mingulay (cOte écossaise occidentale) (Fig. 20), entre 127 et 134 metres de
profondeur, dans le but de restituer la dynamique des gyres atlantiques au cours du temps. Les
échantillons proviennent de deux carottes de type vibrocore prélevées au cours de 1I’expédition

015 a bord du RSS James Cook, tandis que trois échantillons supplémentaires ont été prélevés
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en surface avec un robot mécanisé. Les coraux ont été datés avec la methode U-Th (Douarin
et al., 2013) et couvrent la période de temps comprise entre 0,02 et 4,29 ka.

Dans le Golfe de Cadix, 28 fragments de coraux (Lophelia pertusa, Madrepora oculata,
Desmophyllum dianthus et Desmophyllum alternata) ont été collectés dans plusieurs carottes
sédimentaires (Fig. 20). Au Sud du Golfe, 25 coraux ont été prélevés entre 550 et 827 meétres
de profondeurs afin de tracer les changements rapides dans la circulation des masses d’eaux
intermédiaires, et notamment de I’AAIW. La carotte MD08-3231 a été collectée sur le mont
Gamma (550 m) sur D’escarpement de Pen Duick lors de la campagne océanique
MICROSYSTEMS en juillet 2008 (tableau 3). Les autres échantillons proviennent de
plusieurs carottes situées a proximité (tableau 3). Au nord du Golfe de Cadix, trois spécimens
prélevés dans la carotte GeoB 9022 a 676 m (tableau 3) ont été utilisés pour estimer la
variabilité de la signature isotopique en Nd de la MSW au cours du temps. La plupart des
échantillons du Golfe de Cadix ont été datés avec la méthode U-Th et publiés par Frank et al.
(2011) et Wienberg et al. (2010). Six nouveaux spécimens ont été datés pour cette étude.

En Mer Méditerranée, 47 échantillons de coraux (Lophelia pertusa et Madrepora oculata) ont
été collectés en Mer d’Alboran et dans le chenal de Sardaigne. Plus précisément, 19
spécimens ont été prélevés a 414 metres de profondeur dans la province corallienne de
Sardaigne (Traviani et al., 2016) a partir de la carotte RECORD 23 (Fig. 20) échantillonnée
durant la campagne RECORD en novembre 2013. lIs ont été datés avec la méthode U-Th. En
Mer d’Alboran, 28 spécimens ont été prélevés entre 280 et 465 metres de profondeur dans la
province corallienne de Mellila (Fig. 20) lors des campagnes POS-385 en 2009 et GASALB
en 2011. Les échantillons ont été collectés a la surface des monts carbonatés New Mound et
Horse Mound, ainsi que sur les rides Brittlestar I, II et III par le moyen d’un robot mécanisé
ou d’un box-core. La plupart des fragments ont été datés au “C et publiés par Fink et al.

(2013). Trois spécimens supplémentaires ont été datés avec la méthode U-Th pour cette étude.

83



Ces fragments coralliens sont idéalement situés pour étudier la variabilité de la LIW au cours

de I’Holocéne et notamment durant le sapropel.

Tableau 3 : Localisation des stations d'échantillonnage pour les coraux profonds

Nom de la carotte

sédimentaire ou de Latitude Longitude  Profondeur Région
la station
+56-08/929VE 56°49'19"N 7°2327"0 129 m Récif de Mingulay
+56-08/930VE 56°49'20"N 7°23'47"0 134 m Récif de Mingulay
MD08-3231 35°18,87'N 6°48,05'0 550 m Golfe de Cadix Sud
GeoB 12104 35°21,99'N  06°51,90'0 590 m Golfe de Cadix Sud
GeoB 12103 35°21,18N  06°50,90'0 591 m Golfe de Cadix Sud
GeoB 12712 35°22,27'N  06°54,19'0 716 m Golfe de Cadix Sud
GeoB 12740 35°00,02'N  07°04,470 739 m Golfe de Cadix Sud
GeoB 12743 35°03,47'N  07°08,78'0 827 m Golfe de Cadix Sud
GeoB 9022 36°10,98'N  07°18,36' O 676 m  Golfe de Cadix Nord
GeoB 13723 35°21,05’N  02°34,82'0 291 m Mer d'Alboran
GeoB 13727 35°26,16'N  02°30,84'0 363 m Mer d'Alboran
GeoB 13728 35°26,28'N  02°30,89'0 343 m Mer d'Alboran
GeoB 13730 35°26,200N  02°30,87'0 338 m Mer d'Alboran
GeoB 13737 35°28,06'N  02°33,56'0 297 m Mer d'Alboran
GP21 35°26,498'N  2°31,004'0 465 m Mer d'Alboran
RECORD 23 38°42'11,2"N  08°54'44,9"E 414 m Chenal de
Sardaigne

Comme la croissance des coraux est irréguliere dans le temps, les échantillons collectés dans
une région donnée ou dans une carotte sédimentaire ne permettent pas d’avoir des séquences
continues de coraux. Celles-ci présentent soit des périodes de temps ou les coraux ne sont pas
présents, soit des périodes de temps ou ils sont tres abondants. Nous avons donc analysé la
composition isotopique du Nd des foraminiféres d’une carotte sédimentaire prélevée dans la

mer des Baléare car les séquences coralliennes prélevées dans la mer d’Alboran présentent de
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fortes discontinuités temporelles (Fink et al. 2013). Nous avons alors étudie la carotte SU92-
33 (35°25.38’N, 0°33.86’E, profondeur 622 m) prélevée dans le bassin des Baléare lors de la
campagne PALEOCINAT Il en 1992. Seul les 2,10 premiers metres de la carotte couvrant les
derniers 18 ka ont été étudiés. Le modéle d’age de la carotte a été réalisé sur la base de cing
ages radiocarbone et de la courbe de variation des températures de surface établie par Siani et
al., 2004. Vingt-quatre échantillons de foraminiféres planctoniques ont été utilisés pour
I’analyse de la composition isotopique du Nd. De plus, les isotopes stables de I’oxygéne et du
carbone ont été mesurés sur 26 échantillons de foraminiferes planctoniques (G. Bulloides) et

benthiques (C. Pachyderma).
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2. Méthodes analytiques

Lors de cette thése, nous avons analysé la composition isotopique du Nd dans des échantillons
d’eau de mer, de foraminiféres et de coraux profonds dont nous présentons ici dans le détail
les protocoles analytiques. Nous avons également utilisé des datations U/Th effectuées sur des
échantillons de coraux profonds et des mesures de 520 et §"°C réalisées sur des foraminiféres
planctoniques (G. Bulloides) et benthiques (C. Pachyderma). Ces analyses n’ayant pas été
produites dans le cadre de ce travail de thése, nous ne développons pas ci-dessous les
méthodes analytiques mises en ceuvre. Elles seront décrites succinctement dans les manuscrits

reportés dans les chapitres suivants.

2.1. Préparation des échantillons d’eau de mer

A bord du navire océanographique, I’eau de mer est prélevée dans des bouteilles Niskin de 12
litres montées sur un systéme CTD-rosette. Les échantillons d’eau ont été filtrés a 0.42 um
avec des capsules acropak® lors de leur transfert vers les bouteilles de stockage de 10 litres.
Ces derniéres ont été prélavées a 1’aide d’un bain d’HCI1 1N pendant 48 h puis rincé plusieurs
fois a I’eau MilliQ.

Lors de la campagne ICE-CTD, une solution de fer purifiée a été ajoutée dans les echantillons
d’eau de mer filtrée. Le pH de I’eau de mer est ensuite ajusté a 8.0 £ 0.5 en utilisant une
solution d’ammoniaque pure. A ce pH, les terres rares co-precipitent avec les hydroxydes de
fer Fe(OH)s. Les échantillons sont laissés au repos le temps que le précipité décante au fond
des bouteilles puis le surnagent a été siphonné autant que possible et jeté. De retour en
laboratoire, le précipité et le surnagent restant ont été transférés dans un tube Falcon® pour
centrifugation. A chaque centrifugation, le surnagent jeté est remplacé par de 1’eau mili-Q
légérement basique (quelques gouttes d’ammoniaque) afin d’éliminer les sels de mer. Une

solution de 10mL d’acide nitrique 3N est ensuite ajoutée dans le tube afin de transférer le
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précipité dans un bécher en téflon. L’échantillon est ensuite totalement évaporé sur une
plaque chauffante. Le résidu est alors dissous dans 2mL d’acide nitrique 8N et 50ul d’acide
fluorhydrique et placé sur une plaque chauffante (120°C) pendant plusieurs heures afin de se
débarrasser des gels de silice qui peuvent se former durant la co-précipitation. Apres
évaporation, 1’échantillon est prét pour I’étape suivante visant a purifier les terres rares et le
Nd de la matrice.

Une seconde méthode a été utilisée avec les échantillons d’eau de mer de la campagne
EuroFLEETS. Les échantillons ont été acidifiée a pH=2 juste apres leur filtration sur le bateau
avec de ’HCI 2N. Apres acidification, les échantillons sont rapatriés en laboratoire. Une
solution d’ammoniaque a été ajoutée aux échantillons, vigoureusement mélangés, afin
d’ajuster le pH de I’eau de mer a 3.7 + 0.3. Ceux-ci sont ensuite laissés au repos pendant 24
heures afin d’homogénéiser 1’échantillon d’eau. Les terres rares présentes dans I’eau de mer
sont alors pré-concentrées sur des cartouches Sep-Pak® C18 Classic. Avant utilisation, ces
dernicéres sont systématiquement lavées a trois reprises avec une solution d’HCI 2N puis
rincés a I’eau Milli-Q. Enfin, elles sont plongées dans un bain d’HC1 IN pendant 24 heures.
Les cartouches sont ensuite imprégnées avec environ 300 mg du complexant
HDEHP/H,MEHP. L’échantillon d’eau de mer circule ensuite au travers de la cartouche
imprégnée du complexant HDEHP/H,MEHP a I’aide d’une pompe péristaltique avec un débit
d’environ 20 ml/min. Une cartouche ainsi préparée permet la pré-concentration d’un
échantillon de 5 L d’eau de mer. Deux cartouches ont donc été utilisées pour un échantillon de
10 litres d’eau de mer. Apres fixation de ’échantillon (terre rares), les cartouches sont
purifiées des €éléments non désirés (notamment le Baryum) avec 5 mL d’HCI 0.0IN. Les
terres rares sont ensuite ¢luées avec 35 mL d’HCI1 6N. La solution est ensuite évaporée sur
une plaque chauffante, et est ainsi préte pour 1’étape suivante visant a purifier les terres rares

et le Nd de la matrice.
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2.2. Préparation des échantillons de foraminiféres et de coraux

profonds

Pour I’analyse de la composition isotopique du Nd des échantillons de foraminiferes, 20 a 30
mg de foraminiferes planctoniques (pluri-espéces) ont été piqués a partir du sédiment tamisé a
150 pum a I’aide une loupe binoculaire. Les foraminiféres planctoniques sont ensuite écrasés
délicatement entre deux plaques de verres afin d’ouvrir les tests carbonatés. Les fragments
sont ensuite passés aux ultrasons dans de I’eau milli-Q pendant environ une minute, avant de
siphonner le surnageant et les particules en suspension. Cette étape a été répétée autant de fois
que nécessaire pour que la solution devienne complétement limpide. Aprés séchage, 1’état du
nettoyage de chaque échantillon de foraminifére a été vérifié sous une loupe binoculaire.
Classiquement, les foraminiféres sont ensuite nettoyés chimiquement par une attaque
oxydante afin d’¢éliminer la matiére organique puis par une attaque réductrice afin d’éliminer
les encroutements d’oxydes Fe-Mn (Wu et al., 2015). Cependant, un récent examen des
techniques de préparation montre que les échantillons n’ayant pas subi d’attaques chimiques
affichent la méme signature isotopique que les échantillons nettoyés (Tachikawa et al., 2014).
Ainsi, selon le protocole établit par le groupe de Cambridge (Roberts et al., 2010, 2012 ;
Elderfield et al., 2012 ; Piotrowski et al., 2012) le nettoyage chimique n’a pas été effectué sur
les échantillons de foraminiferes de cette étude.

Les foraminiféres sont ensuite dissous lentement dans une solution composée de 100 pl
d’acide acétique IN et de 500 pl d’eau Milli-Q, afin de ne pas dissoudre d’éventuelles
particules. 100 ul supplémentaires sont ajoutés environ toutes les heures jusqu’a la dissolution
totale des fragments de tests carbonatés. L’échantillon est ensuite centrifugé pendant 10
minutes a 4500 tr/min. Le surnageant est centrifugé une seconde fois a 10 000 tr/min puis la
solution est ensuite portée a sec.

Les fragments de coraux sont débarrassés du sédiment avec de 1’eau milli-Q puis passés aux
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ultrasons. Ils sont ensuite nettoyés méticuleusement a la scie diamantée afin d’éliminer tout
encroutement. Des échantillons d’environ 500 mg de coraux profonds ont été utilisés pour
I’analyse de la composition isotopique du Nd. Les échantillons sont ensuite plongés dans
I’eau milli-Q et passés aux ultrasons pendant plusieurs minutes. Cette étape a été répétée
plusieurs fois et suivie par une attaque acide modérée avec d’acide chlorhydrique IN. Les
¢chantillons ont été ensuite abondamment rincés a 1’eau Milli-Q. Enfin, les coraux ont été
dissous dans une solution diluée d’acide nitrique 3N. La solution est ensuite évaporée a sec

sur une plaque chauffante.

2.3. La séparation du Nd par chromatographie ionique

La séparation du Nd est pratiquée sur des colonnes remplies de résine permettant 1’échange
des ions selon le coefficient de partage des différents éléments. Plusieurs types de résines ont
été utilisés (AGIW-X8, AG50W-X8, TRU-Spec, Ln-Spec) en fonction du type d’échantillon
et de la procédure utilisée pour pré-concentrer les échantillons dans le cas de I’eau de mer.
Les terres rares des échantillons d’eau de mer pour lesquels la méthode de co-précipitation a
été employée sont tout d’abord séparées de la matrice ferreuse sur une résine AG1W-X8. Par
la suite, la solution récupérée est évaporée puis le Nd est séparée des terres rares en deux
étapes. En premier lieu, une résine TRU-Spec est utilisée afin d’éliminer les éventuels
¢léments majeurs encore présents. Cette €tape est suivie par le passage de I’échantillon sur
une résine Ln-Spec permettant la collecte du Nd purifié des autres éléments.

Les échantillons d’eau de mer, pour lesquels la pré-concentration des terre-rares a été utilisée
a I’aide de cartouches imprégnées du complexant HDEHP/H,MEHP, ont été purifiés sur une
résine AG50W-X8. La solution récuperée a éte ensuite évaporée puis le Nd a été séparé des
autres terres rares sur une résine Ln-Spec.

Les solutions amenées a sec, issus de la dissolution des échantillons de foraminiferes et de
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coraux, ont été repris dans 2 mL d’acide nitrique IN. Les terres rares ont été purifiées sur une

résine TRU-Spec puis le Nd a été séparé sur une résine Ln-Spec.

2.4. Mesure de la composition isotopique du Nd par MC-ICP-MS

La mesure de la composition isotopique du Nd a été effectuée sur un Neptune Plus MC-ICP-
MS Thermo Scientific installé au Laboratoire des Sciences du Climat et de I’Environnement
(LSCE) a Gif-sur-Yvette. Il comprend neuf cages de Faraday permettant la mesure simultanée
des isotopes. Il est également équipé d’une Interface Jet qui augmente jusqu’a 10 fois
I’intensité du signal sur la gamme de masse sélectionnée, associée a des cones spécifiques Jet
Sample et X-Skimmer. Le systéme d’introduction utilisé pour nos analyses est un Apex
Elemental Scientific, équipé d’un nébuliseur avec un flux de 100 uL.min™.

Les échantillons sont introduits dans 1 mL d’acide nitrique 1N. Leur concentration est ajustée
de sorte que les échantillons et les standards soient mesurés avec la méme concentration et
donc avec la méme intensité de signal. Une calibration de gain des cages de Fraaday est
effectuée avant chaque séquence d’analyse. Les rapports isotopiques “**Nd/***Nd sont corrigés
du fractionnement de masse en utilisant une loi exponentielle par rapport a la valeur de
référence “*°Nd/**Nd = 0,7219. Les isotopes du Sm, qui sont susceptibles d’interférer dans la
mesure, sont analysés afin de vérifier qu’ils aient bien été éliminés lors de la purification du
Nd par chromatographie ionique. Les concentrations de Sm obtenues étant en dessous de la
limite de détection de la machine, aucune correction d'interférence n’a été nécessaire sur le
Sm.

Les séquences d’analyse sont composées de standards internationaux La Jolla et Jndi-1, places
tous les deux échantillons avec une concentration similaire aux echantillons, permettant de

corriger les rapports mesurés par la technique du bracketting. Au cours de cette thése, les
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parameétres analytiques sont été longuement optimisés afin d’obtenir une reproductibilité
satisfaisante et minimiser les barres d’erreurs. La figure 21 montre les valeurs obtenues sans
aucune correction sur les standards La Jolla a différentes concentrations entre Juin et Juillet
2015. La moyenne obtenue est de 0,511846 + 0,000006 soit un écart de 0,25 e¢Nd avec la

valeur certifiée (0,511858+0,000007).
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Figure 21 : Compilation des valeurs du rapport 1*>Nd/***Nd pour le standard La Jolla entre janvier
2014 et Février 2016. Le trait pointillé noir représente la valeur moyenne (0.511844).

2.5. Mesure de la composition isotopique du Nd des coraux
profonds par la méthode Nd-Oxyde sur TIMS
Les analyses produites sur TIMS (thermal ionization mass spectrometry) MAT 262 Finnigan
ont été réalisées avant mon arrivée en thése. La technique analytique est décrite en détail dans
Copard et al. (2010). Brievement, la composition isotopique du Nd des échantillons est

déterminée avec la méthode Nd-Oxyde. Les échantillons sont déposés sur des filaments de
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rhénium dégazés avec un gel de silice. Pour chaque échantillon, deux cents rapports
143 144 4 H : 4 : 144 16
Nd/~"*Nd sont mesurés sur six cages de Faraday avec une intensité sur le faisceau ~*Nd/~O
supérieure a 500 mV. Les interférences PrO” sont corrigées ligne par ligne durant 1’analyse
des données. Les rapports isotopiques ***Nd/**Nd sont corrigés du fractionnement de masse
en utilisant une loi de puissance par rapport & la valeur de référence “**Nd/***Nd = 0,7219. Les

rapports isotopiques de 1’oxygéne utilisés pour les corrections sont les suivants :

180/1%0=0,002085 et 1’0/**0=0,000391.
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Chapitre 3

Caractérisation de la composition isotopique
du Nd des masses d’eau en Atlantique Nord-
Est et restitution de la dynamique passée de la

circulation de gyres

L’ Atlantique Nord-est est une zone clé pour reconstruire les changements de la circulation de
gyres au cours du temps. Pourtant, les valeurs d’eNd des masses d’eau de surface et
intermédiaires sont tres mal contraintes. Dans ce chapitre, nous présentons les valeurs d’eNd
obtenues sur plusieurs profils d’eau de mer en Atlantique Nord-Est et en Mer Méditerranée
afin de combler ce mangue crucial de données puis nous discutons la distribution des valeurs
d’eNd. Dans un second temps, nous étudions les variations rapides de la dynamique du gyre
subpolaire au cours de [’Holocene par I’analyse de la composition isotopique du Nd dans les

coraux profonds du récif de Mingulay
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1. Problématique scientifique et objectifs de I'étude

L’ Atlantique Nord est une région clé de la circulation thermohaline et de ce fait est I’une des
plus étudiée. De nombreuses stations d’eau de mer ont été utilisées pour déterminer la
composition isotopique du Nd des différentes masses d’eau circulant au sein du gyre
subpolaire (SPG) et du gyre subtropical (STG), ainsi que dans les profondeurs de I’océan (cf.
chap. 1). Cependant, la partie orientale de I’ Atlantique Nord souffre d’un manque crucial de
valeurs d’eNd pour caractériser les masses d’eau puisqu’a ce jour, seules quelques stations ont
été publiées (Piepgras & Wasserburg, 1983 ; Spivack & Wasserburg, 1988 ; Lacan & Jeandel,
2005 ; Rickli et al., 2009 ; Copard et al., 2011). L’ Atlantique Nord-Est se situe pourtant a un
carrefour entre les eaux d’origine subpolaires et subtropicales et présente donc un intérét
certain dans I’étude de la dynamique des gyres atlantiques. Cette région est également
soumise a la propagation vers le nord de la Mediterranean Sea Water (MSW) le long des
cotes européennes, et a la présence dans le Golfe de Cadix de /’Antarctic Intermediate Water
(AAIW) dont les modifications de sa signature isotopique au cours de son trajet depuis
I’océan austral sont mal contraintes (Rickli et al., 2009).

Les données actuelles montrent que les eaux du SPG acquiérent des valeurs d’eNd autour de -
14 pour la Subpolar Mode Water (SPMW) et la Labrador Sea Water (LSW) (Piepgras &
Wasserburg, 1987; Lacan & Jeandel, 2004, Lacan & Jeandel, 2005, Lambelet et al. 2016)
tandis que les eaux circulant au sein du STG varient entre -10 et -12 (Piepgras & Wasserburg,
1987 ; Osborne et al., 2010 ; Lambelet et al., 2016). La MSW est également caractérisé par
une signature plutdt radiogénique (-9,9+0,4) (Piepgras and Wasserburg, 1983) par rapport aux
masses d’eau subpolaires.

Néanmoins, la composition isotopique du Nd des masses d’eau dans la limite inter-gyre, sur le
trajet du Courant Nord Atlantique (NAC), restent mal connues, bien que plusieurs études ont

utilisé les isotopes du Nd dans les archives sédimentaires de 1’ Atlantique Nord-Est pour tracer
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la dynamique de gyre a différentes échelle de temps (Colin et al., 2010; Montero-Serrano et
al., 2011, 2013; Copard et al., 2012)

Plusieurs études ont aujourd’hui démontré que ’intensité ainsi que la forme du gyre sub-
polaire ont varié au cours du temps (Hatun et al., 2005 ; Thornalley et al., 2009; Montero-
Serrano et al., 2011, 2013 ; Copard et al., 2012). Montero-Serrano et al. (2011) proposerent un
modele de circulation des gyres atlantiques a I’échelle glaciaire/interglaciaire. Pendant les
stades glaciaires, le déplacement des westerlies vers le sud (Calvo et al., 2001; Helmke and
Bauch, 2003; Bakke et al., 2008; Eynaud et al., 2009) pourrait avoir conduit a une contraction
du SPG, permettant I’extension de la circulation des eaux subtropicales vers le nord. A
I’inverse durant les périodes interglaciaires, les westerlies se renforcent vers le nord et
favorisent une extension du SPG, limitant I’advection les masses d’eau de I’atlantique
tempéré vers le nord.

D’autres études conduites sur des coraux d’eau froide dans le Golfe de Gascogne et le flanc
nord du Chenal de Rockall démontrent le lien existant entre la circulation des gyres en
Atlantique Nord et 1’oscillation nord-atlantique (North Atlantic Oscillation, NAO), i.e. la
circulation atmosphérique (Copard et al., 2012 ; Montero-Serrano et al., 2013). Entre 1950 et
1990, les périodes durant lesquelles I’index NAO est négatif correspondent a I’enregistrement
d’une proportion plus importante des eaux du STG (Montero-Serrano et al., 2013). Sur les
1500 derniéres années, une extension du SPG caractérise 1’optimum climatique médiéval et la
période récente (depuis 1850 aprés J.C), associé a un renforcement des index de NAO
positifs. A I’inverse, le petit age glaciaire est marqué par un retrait du SPG, associé a une
dominance de I’index NAO négatif (Copard et al., 2012).

Dans ce chapitre, nous présentons tout d’abord les résultats de 82 échantillons d’eau de mer
prélevées sur 13 stations différentes en Mer d’Alboran, dans le Golfe de Cadix, dans le bassin

de Porcupine, dans le chenal de Rockall, dans le bassin d’Islande et en Atlantique central. Ce
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tout nouveau jeu de données a pour but de combler le manque de valeurs d’eNd actuelles et
par consequent :
- d’¢tudier I’évolution de la signature isotopique de la MSW et de ’AAIW durant leur
transport vers le nord
- de caracteériser les masses d’eau circulant au sein des gyres et dans la limite inter-gyre
en Atlantique NE et plus particulierement le long de la marge européenne
- d’étudier la distribution des valeurs d’¢eNd des masses d’eau profondes telles que la
LSW et la NEADW a I’échelle du bassin atlantique
- d’¢évaluer I’impact des eaux de débordement des Mers Nordiques sur la composition
isotopique du Nd en Atlantique Nord
- d’évaluer I’éventuel impact du boundary exchange sur la signature isotopique des

masses d’eau circulant preés des marges

Cette partie sera présentée sous la forme d’un d'article rédigé en anglais et intitulé
Neodymium isotopic composition of water masses from the North-East Atlantic Il a été

soumis a la revue Geochimica et Cosmochimica Acta.

Dans un second temps, nous étudions la composition isotopique du Nd dans les coraux
profonds du récif de Mingulay, localisée sur le chemin du NAC au nord-ouest de 1’Ecosse.
Les résultats démontrent 1’influence une variabilité rapide de la composition de I’eau de mer

entrant dans les Mers Nordiques, liée a la position et a I’intensité du SPG.
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Abstract

The neodymium isotopic composition (eng) from northeast Atlantic and Alboran Sea was
assessed to determine whether the water masses flowing from the Gulf of Cédiz, along the
European margin and in the eastern subpolar and subtropical Atlantic reveal distinct isotopic
patterns. Modified Atlantic Water (MAW) displayed eng Values between -9.2+0.2 et -8.9+0.2,
which is more radiogenic than previous studies. It was further possible to assess the eng value
of the underlying modified Winter Intermediate Water (WIW) to -9.8+£0.3, while the deeper
Levantine Intermediate Water revealed eng values identical to previous studies (-8.3 £ 0.2).
Within the Gulf of Céadiz southern and northern Mediterranean Sea Water (MSW) differ
moderately (eng values of -9.9+0.4 and -10.6+0.2), but are indistinguishable from the
modified Antarctic Intermediate Water (AAIW) (-10.9+0.2). Even the surface and Eastern
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North Atlantic Central Water (ENACW) carry an eyg Signature enclosing the one of the
underlying MSW with values ranging from -9.8+0.2 to -11.5+0.2. Along the northward path
of MSW, gng Values decrease to -12.1+0.3 within the Porcupine Seabight, where the salinity
maximum can no longer be traced. Within Rockall Trough and in the Iceland basin eng values
decrease to -13.5+0.3 demonstrating the strong eastward influence of the subpolar gyre on the
North Atlantic Current. Along a transect at 25°W and from 42°N to 62°N, eng Values further
confirm the eastward influence of the subpolar gyre to 1000m water depth. Deeper water
masses are clearly influenced by the least radiogenic Labrador Sea water (-13.2+0.3 and -14.5
+0.3), but Iceland Scotland overflow water steers a strong eng Variability ranging between -10

+0.3 and -11.3+0.3.

2.1. Introduction

The Northeast Atlantic Ocean circulation is of paramount importance for the European
climate and is intimately tied to the transport of heat and salt through the gyre and intergyre
circulations and the Atlantic Meridional Overturning Circulation (AMOC), as revealed by
modern hydrographical observations (Bower et al., 2002; Lavender et al., 2005) and model
simulations (Ganopolski and Rahmstorf, 2001). In addition, the Mediterranean Sea Water
(MSW) that spreads at mid-depth along the western European margin progressively mixes
with central and eastern Atlantic water masses and thus contributes to the heat and salt content
of the Northeast Atlantic and possibly to the strength of overturning (lvanovichet al., 2013).
North of Porcupine Bank the MSW can no longer be traced through the physical properties
(Reid, 1979; McCartney and Mauritzen 2001; New et al. 2001; lorga and Lozier 1999). It has
been proposed that the northward penetration of MSW was connected to the location of the
mid-depth subpolar gyre (SPG) that varies in phase with the North Atlantic Oscillation (NAO)
(Lozier & Stewart, 2008).

100



The Nd isotopic composition, expressed as eng = [(“**Nd/***Nd)sampte/ *Nd/***Nd)crur -1]
*10000, with the present-day (“**Nd/***Nd)ciur of 0.512638 (Jacobsen and Wasserburg,
1980), displays a large range from -17 to -8 for the main water masses of the North Atlantic.
With a residence time of 500-1000 years (Tachikawa et al., 2003; Siddall et al., 2008) and
distinct local basin scale sources, Nd isotopes are thought to behave as a quasi-conservative
water mass tracer with a great potential to fingerprint the provenance of Atlantic water masses
(e.g., Piepgras and Waserburg, 1987; Lacan and Jeandel, 2004, 2005; Copard et al., 2011).
Intermediate- and deep-water masses acquire Nd from downwelling surface water (Goldstein
and Hemming, 2003), through lithogenic inputs of material with various ages, boundary-
exchange processes that occur at the continental margin (Lacan and Jeandel, 2005; Jeandel et
al., 2007) and reversible scavenging in the water column in open ocean (Bertram and
Elderfield, 1993; Tachikawa et al., 2003; Siddall et al., 2008). Along the flow path of water
masses the isotopic composition evolves by mixing of isotopically different water masses.
Consequently, water masses from the North Atlantic display strong North-South basin scale
eng contrasts, with less radiogenic eng values being characteristic of Labrador Sea Water
(LSW; eng = -13 to -14.5), (Piepgras & Wasserburg, 1987; Lacan & Jeandel, 2004, Lacan &
Jeandel, 2005, Lambelet et al. 2016). Conversely, eng Values of waters from the subtropical
Gyre (STG; eng between -10 and -12) and southern-sourced waters, such as the Antarctic
Bottom Water (AABW) and the Antarctic Intermediate Water (AAIW) (eng between -7 and -9
in the Southern Ocean) are characterized by more radiogenic values (Jeandel, 1993; Stichel et
al., 2012). The Mediterranean Sea Water (MSW) is also characterized by more radiogenic eng
values (-9.9+0.4) (Piepgras and Wasserburg, 1983) if compared to water masses from the

Northwest Atlantic.

Investigation of Nd isotopes in marine archives, such as ferromanganese crusts, foraminifera,

authigenic ocean sediments and recently in cold-water corals, can provide useful insights into
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past changes of water mass provenance and circulation of the North Atlantic (Colin et al.,
2010; Crockett et al., 2011; Montero-Serrano et al., 2011, 2013; Gutjahr and Lippold, 2011;
Copard et al., 2012; Bohm et al., 2015). Cold-water corals from the NE Atlantic have been
used to trace the MSW during its northward penetration as well as variations in the Atlantic
mid-depth gyre competition at different times scales (glacial-interglacial and millennial to
decadal time scales) (Copard et al., 2010; 2012; Colin et al., 2010; Monterro-Serano et al.,
2013). Furthermore, eng Values of foraminiferal tests from sediment cores recovered in the
Rockall Trough show a strong increase in eng (Up to 6 eng-units) in deep and intermediate
water of the eastern basin during the last glacial period linked to the input of volcanic material
during times of northern-hemisphere ice sheet debacle (Roberts et al., 2015). However, past
seawater eNd record produced by Roberts and Piotrowski (2015) and Crocket et al. (2011) for
the same geographical area (Rockall Trough) and water depth present a discrepancy of about
6 and 4 eNd-units for the Last Glacial Maximum (LGM) and the Holocene, respectively. Such
conflicted results are mainly due to the analytical procedure used to extract past seawater eNd
from marine sediments. Such analytical procedure needs to be evaluated for each area
investigated rather than being used as a simple method that can be uniformly applied
particularly from eNd extracted from foraminifera and Fe-Mn oxide fraction leached from
sediments (Wilson et al., 2013, Wu et al., 2014). It needs to improve our knowledge of the

eNd signature of the NE Atlantic water masses.

Even though the northeastern Atlantic is key to AMOC dynamics its present day eng
composition is poorly constrained. Moreover, seawater eNd values have been mostly obtained
from stations distant to past seawater eng records available along the European margin (e.g.
Rockall Trough, Procupine Seabight and Gulf of Cadiz). Thus, we have analyzed the Nd
isotopic composition of 82 seawater samples collected from 13 depth profiles collected in the

Alboran Sea, Gulf of Cadiz, Procupine Seabight, Rockall Trough, Iceland basin and along a

102



Nord-South transect across the Northeast Atlantic Ocean at about 25°W. The results provide
new evidence on (i) eNd changes of the East Antarctic Intermediate Water (EAAIW) and the
MSW during their northward drift, (i) eNd values characteristic of gyres and inter-gyre water
masses interacting along the European margin, (iii) to the presence of deeper northern source

water masses in the eastern basin (i.e. ISOW).

2.2. Hydrological setting

2.2.1. Alboran Sea

The general circulation of the Alboran Sea is characterized by four water layers. The surface
Modified Atlantic Water (MAW) flows eastward as a low salinity surface tongue (~36.5 psu)
identified in the upper ~ 200 m water depth in the Alboran Sea (Fig. 22). The MAW
originates from a mixture of Surface Atlantic Water (SAW), shelf currents and entrained
Mediterranean Water (van Geen et al. 1998). At ~200m depth a thin layer of denser water
formed in the Liguro-Provencal sub-basin by winter cooling is found. According to the
formation process this water mass is labeled Winter Intermediate Water or Western
Intermediate Water (WIW; 6=12.5-13.0 °C, S=38.1-38.3; Salat and Font, 1987). Between ~
200 and ~ 600 m, the Levantine Intermediate Water (LIW) circulates mainly along the
northern margin of the Alboran Sea and is commonly found with a potential temperature of
13-13.2°C and a salinity of ~38.48 (Kinder and Parrilla, 1987). Below 800 m water depth, the
Western Mediterranean Deep Water (WMDW) fills the Alboran basin (Millot, 2009). The
three westward flowing water masses WIW, LIW and WMDW spill into the Atlantic as
subsurface Mediterranean Outflow Water (MOW, S > 38.4), and entrain Atlantic water along

the downwelling process.
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2.2.2. North-East Atlantic

Due to the entrainment of Atlantic water the properties of MOW are modified and the
resulting water mass is referred as Mediterranean Sea Water (MSW) (#=12°C, S=36.5; Van
Aken, 2000). It constitutes and important dilute component of the mid-depth STG and it
forms a boundary current flowing northward along the western European margin at 1200 m
water depth. Further to the north, off Portugal and later in the Bay of Biscay, the physical
properties evolve — i.e. the amplitude of the salinity maximum decreases. Today, MSW can
no longer be traced through a peak of maximum in salinity and temperature at mid-depth
north of Porcupine Seabight (lorga and Lozier 1999; McCartney and Mauritzen 2001; New et
al. 2001; Lavender et al., 2005).

The mid-depth hydrology stemming from the above modifications of Northeast Atlantic water
masses is due to the basin gyre systems interacting with topographically controlled boundary
currents (Fig. 22) (Bower et al., 2002). The warmer surface waters are widely described as
North Atlantic Central Water (NACW) (Iselin, 1936). East of the Mid-Atlantic Ridge, the
Eastern North Atlantic Central Water (ENACW) is distinguished from the Western North
Atlantic Central Water (WNACW) by a higher salinity (Emery and Meincke, 1986). In the
eastern basin, two sources of ENACW have been identified, converging northwest of the
Iberian Peninsula: ENACWSsp of subpolar origin that is formed near 46°N in the Celtic Sea (¢
=10.0-12.2°C, S=35.40-35.66; McCartney and Talley, 1982) and the warmer ENACWst of
subtropical origin that is formed near 35°N at the Azores (/=13.13-18.50°C, S=35.80-36.75;
Fiuza et al., 1984).

The Subarctic Intermediate Water (SAIW; Bubnov, 1968), characterized by low potential
temperatures (between 4 and 7 °C) and salinity lower than 34.9, is formed in the upper layers
of the southern Labrador Sea. SAIW spreads into the northeast Atlantic where vertical mixing

with overlying NACW occurs (Arhan, 1990) (Fig. 22). Both NACW and SAIW are
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transported northeastward into the NAC where one branch penetrates into the Nordic Seas,
while another bifurcates to the west as the Irminger Current (IC) (Dietrish, 1975; Hansen et
@sterhus, 2000; Bower et al., 2002).

In the Iceland Basin and Irminger Sea, central water is affected by air-sea interactions in
winter and sinks to form Subpolar Mode Water (SPMW) (McCartney & Talley, 1982;
Brambilla et al., 2008). A smooth density progression (from 27.2 to 27.7 kg m™) occurs as
SPMW flows into Rockall Trough, the Iceland Basin and the East and West Greenland
Currents (EGC and WGC) (Brambilla et al., 2008). The hydrographic properties of SPMW
change spatially over a relatively wide range of values, with potential temperatures and
salinity varying from 9 to 11 °C and 34.95 to 35.50, respectively (Van Aken & Becker, 1996;
Brambilla & Talley, 2008). The Labrador Sea Water (LSW) is the densest variety of SPMW
(McCarney & Talley, 1982). LSW is identified across the entire North Atlantic along the
isopycnal 27.77 (generally 1500-2500 m) by a salinity minimum (McCarney & Talley, 1982;
Harvey & Arhan, 1986). According to previous studies, the spreading of the LSW is as
follows (Sy et al., 1997; Rhein et al., 2002): (1) one branch takes a southward route along the
western boundary current to reach the subtropical Atlantic; (2) another flows northeastward
and penetrates the Irminger basin; (3) the last one crosses the Mid-Atlantic Ridge and fills the
Iceland Basin and Rockall Trough (Fig. 22). Part of the latter is advected to the south in the
western European basin (Paillet et al., 1998). The /S properties of LSW range from 3.3 to
3.4°C and 34.84 to 35.89 respectively (McCarney & Talley, 1982). The deep Northeast
Atlantic is characterized by the input from two Nordic Seas overflow water masses that mix
subsequently with mainly SMPW and LSW (Hansen and @sterhus, 2000; Read, 2000;
Dickson et al., 2002). The water masses thus formed are Denmark Strait Overflow Water in
the west (DSOW,; 6~1-2.5°C, S~34.86-34.90; Van Aken & de Jong, 2012) and Iceland—

Scotland Overflow Water in the east (ISOW; 6~2.5°C, S~34.98; Van Aken & Becker, 1996).
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The deepest water mass in the subtropical East Atlantic is broadly identified as Lower Deep
Water (LDW; 6~1.9-2°C, S~34.88-34.89; Van Aken, 2000), entering the subpolar North
Atlantic along the eastern European margin with a low salinity (McCartney, 1992). A mixture
of LSW, ISOW and LDW in the subpolar gyre leads to the formation of North East Atlantic
Deep Water (NEADW) characterized by a salinity maximum (>34.95) and a potential
temperature of 2.6-2.7 °C (Schmitz, 1996; Van Aken & Becker, 1996; Van Aken & de Jong,
2012). A final mixture of LSW, NEADW and DSOW gives rise to the so-called North

Atlantic Deep Water (NADW) (Schmitz, 1996).

2.3. Material and methods

Thirty-six seawater samples distributed over seven depth profiles were collected in the north-
east Atlantic during the ICE-CTD cruise, on board R/V Thalassa, in June and July 2012. For
the first time, seawater samples have been collected for Nd isotopes in the Porcupine Seabight
and the Rockall Trough. Further north, the Iceland basin has been investigated in order to
fingerprint the outflow across the Iceland — Scotland sill. Finally, five stations have been
selected along the meridian 25°W to provide a North-South transect across the two Atlantic
gyres. All the seawater samples were collected using a Sea-Bird SBE 911plus CTD-Rosette
system equipped with 24 clean Niskin bottles. The samples were filtered on board using
AcroPak 500 capsule filters (0.8 um/0.45um) and transferred to ~ 10L acid-cleaned (0.5M
HCI) cubitainers. Upon recovery, the samples were immediately acidified to a pH of 2 with
suprapur 6N HCI and mixed with a Fe solution (ultra-pure FeCls) in preparation for pre-
concentration of the Rare Earth Elements.

Thirty-six additional seawater samples were collected from five depth profiles in the Gulf
of Cadiz and the Alboran Sea during the MD-194 EuroFLEETS GATEWAYS cruise, on

board R/ Marion Dufresne, in June 2013 (Fig. 22 and Table 4), in order to investigate the
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Nd isotopic signatures of the MSW and how it relates with Mediterranean water upstream of
the overflow. These seawater samples were also filtered on board using AcroPak 500 capsule
filters (0.8 pm/0.45um) and acidified to a pH lower than 2 with suprapur 2N HCI immediately

after collection following GEOTRACES recommendations (Van de Flierdt et al, 2012).
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Figure 22: Map of the studied area. Locations of the depth profiles are shown by open dots and identified by station
names. The black dots identify stations discussed in this paper. The black arrows represent surface and intermediate
currents. Dotted lines represent deep circulation. The main water masses are labelled in italics. The gray arrows identify
the main LSW propagation directions. EGC, East Greenland Current; IC, Irminger Current; LC, Labrador Current; NAC,
North Atlantic Current; WGC West Greenland Current. DSOW, Denmark Strait Overflow Water; ENACW, eastern North
Atlantic Central Water; ISOW, Iceland-Scotland Overflow Water; LDW, Lower Deep Water; LSW, Labrador Sea Water;
MSW, Mediterranean Sea Water; NADW, North Atlantic Deep Water; SAIW, Subarctic Intermediate Water; WNACW,
western North Atlantic Central Water. Map created with the Ocean Data View Software (Schlitzer, R., Ocean Data View,
http://odv.awi.de, 2015)

For the seawater samples collected during the ICE-CTD cruise (NE Atlantic), the pH was
adjusted to ~ 8 with Optima grade ammonium hydroxide. The REE co-precipitated fractions
were separated from the remaining solution through several centrifugations and careful
rinsing. The residues were then re-dissolved by adding 3N HNO3 and evaporated to dryness.

The dried samples were re-dissolved in 2 ml 8N HNOj3 and 50ul of HF to remove any possible
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Table 4: Locations, water depth (m), potential temperature (°C), salinity (psu), potential density (kg m-3) and eNd values

of the seawater samples analyzed in this study. The names of the stations are also reported in the map (Fig. 22).

Depth 0 (°C) S (psu) o (kg.m) eNd Water mass
Station OMS : Alboran Sea (35°24°N, 2°33°W; Jun 2013)
5 20.32 36.56 25.88 -94 £0.2 MAW
65 17.37 36.59 26.65 -94 £0.2 MAW
100 15.88 36.79 27.16 -92 0.2 MAW
150 13.79 38.01 28.56 -9.2 £0.2 MAW
200 13.23 38.30 28.91 -99 %02 WIwW
300 13.09 38.47 29.07 -89 %02 LIW
Station BR-I : Alboran Sea (35°26°N, 2°30°W; Jun 2013)
20 18.67 36.59 26.33 -94 £0.2 MAW
70 16.64 36.62 26.84 -89 %02 MAW
115 15.69 36.87 27.26 -94 £0.2 MAW
150 13.96 37.86 28.41 -93 £0.2 MAW
230 13.17 38.40 29.00 -9.7 £0.2 WIwW
300 13.16 38.44 29.03 -89 %02 LIwW
350 13.18 38.45 29.03 -83 %02 LIwW
Station MOW!1 : Gulf of Cadiz (35°39°N, 6°55°W; Jun 2013)
10 19.11 36.44 26.10 -96 %02 SAW
50 16.87 36.41 26.63 -10.1 £0.2 SAW
100 15.83 36.35 26.83 -99 %02 SAW
250 13.92 35.97 26.96 -10.7 £0.2 ENACW
550 11.36 35.62 27.20 -11.4 £0.2 ENACW
900 10.02 35.73 27.52 -10.8 £0.2 EAAIW
950 10.07 35.78 27.56 -10.8 £0.2 MSWI
Station MOW?2 : Gulf of Cadiz (35°13°N, 7°10°W; Jun 2013)
10 19.39 36.54 26.10 -96 %03 SAW
100 16.07 36.34 26.77 -98 +0.3 SAW
600 10.97 35.62 27.27 -12.2 £0.3 ENACW
800 10.56 35.79 27.47 -10.6 £0.3 MSWu
900 9.6 35.69 27.56 -11.0 £0.3 EAAIW
1025 10.10 35.91 27.65 -10.6 £0.2 MSWI
Station Beta-1 : Gulf of Cadiz (35°17°N, 6°47°W; Jun 2013)
10 19.48 36.43 26.00 -95 %02 SAW
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Station ICE-CTD 02 : Porcupine Seabight (50°15°N, 13°0°W; Jun 2012)
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Station ICE-CTD 21 : Central Atlantic (60°37°N, 24°59°W; Jul 2012)
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Station ICE-CTD 22 : Central Atlantic (57°20°N, 24°59°W; Jul 2012)
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Station ICE-CTD 24 : Central Atlantic (50°25°N, 25°0°W; Jul 2012)
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Station ICE-CTD 25 : Central Atlantic (46°46°N, 24°59°W; Jul 2012)
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hydrated silica residues precipitated during the Fe co-precipitation step. After drying, REE

were separated from the matrix through anion exchange columns (AG1-X8 resin, mesh 100-

200). After loading the solutions onto the columns in 2 ml 6N HCI, the REE were eluted in 8

ml 6N HCI. Finally, Nd was recovered using columns containing Eichrom TRU-Spec and Ln-
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Spec resins, following the method described in detail by Copard et al. (2010). For the
seawater samples collected during the MD-194 EuroFLEETS GATEWAYS cruise (Gulf of
Cédiz and the Alboran Sea), Nd isotopic compositions of filtered seawater samples were
analyzed following the analytical procedures described in detail by Lacan and Jeandel (2001)
and Wu et al. (2015). Briefly, seawater REE were pre-concentrated using SepPak Classic C18
cartridge loaded with a HDEHP/H2MEHP complexing agent. Solutions were then passed
through a cationic resin (AG50W-X8) and finally Nd was extracted and purified using an
Eichrom Ln-Spec resin following the method described in detail by Copard et al. (2010).

The Nd/***Nd ratios of all purified Nd fractions were analyzed using the
ThermoScientific  Neptune™  Multi-Collector Inductively Coupled Plasma Mass
Spectrometer (MC-ICP-MS) hosted at the Laboratoire des Sciences du Climat et de
I'Environnement (LSCE) in Gif-sur-Yvette. The solutions were analyzed at a concentration of
10 to 15 ppb. The mass-fractionation correction was made by normalizing ***Nd/***Nd to
0.7219 and applying an exponential-fractionation correction. During the analytical sessions,
every two samples were bracketed with analyses of appropriate Nd standard solutions JNdi-1
and La Jolla, which are characterized by certified values of 0.512115+0.000006 (Tanaka et
al., 2000) and 0.511858+0.000007 (Lugmair et al., 1983), respectively. Standard solutions
JNdi-1 and La Jolla were analyzed at concentrations similar to those of the samples (10-15
ppb) and all of the measurements affected by a machine bias were corrected using the La Jolla
standard. The external reproducibility (2c) for time resolved measurement, deduced from
repeated measurements of the La Jolla standard and JNdi-1, ranged from 0.2 to 0.4 Epsilon
units for the different analytical sessions. The analytical uncertainty associated to analysis is
taken as the external reproducibility of the La Jolla standard for the respective measurement

session (Table 4).
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2.4. Results

2.4.1. East-Atlantic stations from the Mediterranean Sea to the
Iceland Basin

Figures 23, 24 and table 4 provide the physical properties (potential temperature (¢) and
salinity) and eNd values of the sampled water masses versus depth. The further presentation

of the results follows a path of Mediterranean seawater into the Atlantic, i.e. south-north.

2.4.1.1. Alboran Sea

For both stations BR-I and OMS of the Alboran Sea, MAW and the LIW appear well
separated with a small depth range (100 — 200 m) corresponding to a steep thermocline (Fig.
23a and 24a). The MAW occupies approximately the first 100 m and is characterized by a
salinity of 36.5-37.0 and potential temperatures of 16-21.5°C (Fig. 23a). Below the steep
thermocline at depth of 190-240 m, a small inflexion of the salinity to value of 38.25 can be
attributed to the WIW (12.5 — 13°C and 38.1 — 38.3; Salat and Cruzado, 1981; Salat and Font,
1987; Millot, 2009) (Fig. 23a). Below 250 m, the upper part of the LIW is identifiable by
salinity values of 38.4-38.5 and a nearly constant temperature of ~13°C (Fig. 23a). eNd values
show a range of 1.5 g-units from maximum -8.3£0.2 in the deepest sample to -9.9+0.2 at
200m depth.

However, except for one sample (BR-I1 — 70m) which yielded a moderately lower value of -
8.94+0.2, the MAW and thermocline waters display a narrow range of eéNd values from -
9.2+0.2 to -9.4+0.2 (Fig. 23a). At depths corresponding to the WIW, the mean eNd value is -
9.8 £ 0.2, thus WIW appears significantly less radiogenic. At depths and density of the LIW,
four seawater samples indicate more radiogenic eNd values towards deeper depth with -8.9 +
0.2 to -8.3 £ 0.2. This trend must be driven by the interaction of WIW and LIW as discussed

later. Hence, the collected data confirms previous studies of the Alboran Sea water mass eNd
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values (Spivack & Wasserburg, 1988; Tachikawa et al., 2004) and reveals that LIW carries

the most radiogenic values.

2.4.1.2. Gulf of Cadiz

In the Gulf of Cadiz three dominant water masses interact. The 6-S diagram in figure 24b
indicates similar water masses for the three stations MOW1, MOW?2 and Beta-1 in the Gulf of
Céadiz. The surface water called Surface Atlantic Water (SAW; T>16°C, S>36.4; Criado-
Aldeanueva et al., 2006) corresponds to the well mixed upper 100 m (note the presence of a
summer thermocline at 50m depth) and displays a narrow range of ¢Nd values from -9.5+0.2
to -10.1+0.2 (Fig. 23b). Hence the physical properties as well as the eNd values of SAW and
MAW are identical within uncertainty. The main core of thermocline waters corresponds to
ENACW identified between 100 and 600 m depth by a constant decrease of both temperature
and salinity (11.0°C>T>16.0°C; 35.6>S>36.4) (e.g. Knoll et al., 1999; Ambar et al., 2002).
eNd values decrease from -10.2+0.2 at 200 m to -12.2+0.3 at the depth of the salinity
minimum (~600 m).

At greater water depth, MSW is visible by two peaks in temperature (10.3-10.8°C) and
salinity (35.80-35.95), corresponding to the main cores of the MSWu and MSWI centered at
about 800 and 1200 m, respectively (Fig. 23b), in good agreement with previous surveys
(Sielder, 1968; Zenk, 1970; Ambar et al., 2002, Criado-Aldeanueva et al., 2006; Louarn and
Morin, 2011). Seawater samples collected at 800 and 1025 m along the depth profile of
station MOW?2 display a similar eNd value of -10.6+0.3 (Fig. 23b). Flowing northward
between the two MSW layers at a depth of 900 m, the EAAIW is recognized by a temperature
(9.6-10°C) and salinity minimum (35.65) (Fig. 23b) with a potential density of 27.5 kg m-3
(Fig. 24b). At the depth of EAAIW, the MOW1 and MOW?2 stations display eNd values of -

10.8+0.2 and -11.0+0.3, respectively (Fig. 23Db).

113



Potential temperature (°C)

Salinity (psu)

14 16 18 20 2 3675 37.25 37.75 38.25 -10 9.5 9 -85 -8
a .. % w18’ » : R 0 R L
1
MAW 4 MAW | MAW
100 | 100 100 -
\ \
£ |
< 2004 200
=4 WIW
o 0
o ] J
300 - LIW 300
— OMs ]
—BR
400 400

10 12 14 16 18 20

200 -

200 -

400/ 400 -
£
=
a
2 00 600 |
(=)

800 800 .

1000 1000 -

C o 0

500 500
£ 1000 1000 -
=
=)
a
(]
[a]

1500 1500 -

— ICE-CTD 02
2000 ECDos 2000 +
ISOW — ICE-CTD 04 ISOW
349 351 353 35.5

1000 -

2000 |

Depth (m)

3000 -

4000 -

ISOW
NEADW
— ICE-CTD 21
—Ice-cto22 |
— ICE-CTD 23
—— ICE-CTD 24 LDW
— ICE-CTD 25

2000 -

3000 -

4000 -

1000

500 -

1000

1500

2000

ISOW

-15.5 -145 -135 -12.5 -11.5 -10.5 -9.

4000

eas ueloq|y

ZIped Jo 4N

pueajd|/||exp0y/auidnaiod

Jnuely [enua)

Figure 23: Potential temperature, salinity and eNd depth profiles for the Alboran Sea (a), the Gulf of Cadiz (b), the
Porcupine Seabight, Rockall Trough and Iceland basin (c) and the central Atlantic (d)
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for the different water masses were taken from the literature: ENACW (Harvey, 1982; Pollard et al., 1996), ISOW (Van
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Becker, 1996 Van Aken & de Jong, 2012), SAIW (Bubnov, 1968; Harvey and Arhan, 1988), WIW (Salat and Font, 1987).
Isopycnals were calculated with the reference pressure at 0 m.

2.4.1.3.  Porcupine Seabight

In the Porcupine Seabight (ICE-CTD 02), the physical property measurements reveal a
problem with the T and S senor, while overall values are in expected ranges (Rice et al.,
1991). At 1250 m the CTD completely disconnected and was repaired before the next CTD
casts of the ICE-CTD cruise. Nevertheless, the property profile corresponds to previous

hydrographic observations within the Porcupine Seabight (van Aken, 2000). Warm and saline
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ENACW (6=10.7-11.1°C; S=35.5-35.6) fills the upper layer below the seasonal thermocline
(~50 m) down to about 550 m water depth (Fig. 23c) (Vermeulen, 1997). A marked salinity
and temperature minimum at 630 m depth (35.4, <10°C) indicates the eastward extension of
subpolar gyre water (SPMW) (van Aken, 2000). Between 800 and 1000 m salinity reaches a
maximum 35.55 corresponding to the northward propagation of MSW (Rice et al., 1991).

ENACW is characterized by less radiogenic eNd values of -13.0+ 0.2 (400 m at station ICE-
CT02) compared to more southern locations (-11.5+0.2 at station Beta 1) and is within
uncertainty identical to SPMW (-13.4+0.2, 600 m at station ICE-CT02). The influence of the
underlying MSW is visible through more radiogenic average eNd value-12.2+0.2 at ~ 800-

1000 m water depth.

2.4.1.4. Rockall Trough and Iceland Basin

Further to the north within the Rockall Trough (station ICE-CT03) and the Iceland Basin
(station ICE-CTDO04) the water becomes successively colder and fresher but the shape of the
thermocline is similar (Fig. 23c and 24c). Below the seasonal thermocline, a relatively warm
and saline water is found as deep as ~400 m at station ICE-CTD 03 (6~9.5-10°C; S~35.38-
35.45) and at ~230 m at station ICE-CTD 04 (6~8.7°C; S~35.26). This water mass aligns on
the Harvey’s curve (Harvey, 1982) (Fig. 24c), and thus represents the ENACW that mixes
with waters carried by the North Atlantic Current (Holliday et al., 2000; New and Smythe-
Wright, 2001). Below ENACW, thermohaline properties smoothly decrease in the range of
SPMW (6-9°C and 35.1-35.25) (Stoll et al., 1996; van Aken and Becker, 1996). At about
1500 m, salinity reached a minimum at both stations ICE-CTD 03 and 04 (34.92-34.97)
corresponding to a density of ~27.77 indicative of LSW (New and Smythe-Wright, 2001,
Read, 2001; Lacan et al., 2004a). At station ICE-CTD 04 (Iceland Basin) salinity increases to

35.0 below 2000 m while temperature drops down to 2.7°C, which reveal the presence of
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ISOW spilling over the Iceland—Scotland Ridge (2.5°C and 34.98, VVan Aken & Becker, 1996,
Dickson et al., 2008).

The most unradiogenic eNd values (-14.0+0.2 to -14.8+0.5) are found between the surface
and 300 m water depth for both stations. The water column then exhibits a narrow range down
to 1500 m (SPMW and LSW) with values between -13.3+0.2 and -13.8+0.2. Close to the
bottom (below 1750 m) the relative percentage of ISOW increases (Dickenson 2003) and the
water becomes more radiogenic (-12.7+0.2). Finally, the one sample clearly matching

physical properties of ISOW is characterized by a strongly increased eNd value of -11.3+0.2.

2.4.2. Central-North Atlantic South-North transect at 25°W

The four stations ICE-CTD 21 to 25 are located in the central North Atlantic, east of the Mid-
Atlantic Ridge (Fig. 22). The upper ~500 m of the water column for the southernmost stations
(ICE-CTD 24 and 25) is occupied by warm (between 7.5 and 12°C) and saline (35.1 and 35.5)
water masses corresponding to the NACW (Fig. 23d). Temperature and salinity progressively
decreases towards northern location (ICE-CTD 22 and 23) as the sampling cuts through the
North Atlantic current to reach subpolar gyre waters. The northernmost station (ICE-CTD 21)
displays higher temperature (~8°C) and salinity (~35.2) as it is influenced by a saltier and
warmer subpolar mode water flowing into the Iceland basin (ICE-CTD 04). In the southern
stations (stations ICE-CTD 24 and 25) a salinity minimum (35.1 at station ICE-CTD24 and
~35.2 at station ICE-CTD 25) is visible at 600 m and the subsequent salinity maximum (~35.3
at station ICE-CTD 25) at depth of ~700 m is associated with constant temperatures or
moderate warming (Fig. 23d) indicative of contributions of warm and saline mid-depth
waters, i.e. MSW. Further to the North (ICE-CTD 22 and 23) the salinity minimum (34.8-
34.9) occurs at shallower depth of ~400 m and is associated with moderate cooling (6°C) (Fig.

23d), due to advection of a cold and fresh subsurface water mass, i.e. SPMW. The subsequent
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salinity maximum (35.1) at ~600 m depth likely reflects a mixture of subtropical and subpolar
mid-depth waters.

The surface and sub-surface (upper 500 m depth), exhibit highest values at the most southern
location (-14.0+0.3, station ICE-CTD 25) (Fig. 23d), corresponding to the NACW, identical
to the values obtained within Rockall Trough to the east (from -13.3+0.2 to -14.0+0.2 at
station ICE-CTD 03), but rapidly decrease to -14.8+0.3 (at station ICE-CTD 24) (Fig. 23d)
above 50°N, yielding values identical to the once observed in the Iceland Basin (-14.1+0.2 to
14.8+0.5 at station ICE-CTD 04). Located further north, stations ICE-CTD 21, 22 and 23 are
characterized by fresher (34.8-35.1) and colder (4.0-8.0 °C) SPMW down to about 1000 m
water depth, with eNd values ranging from -15.1+0.3 to -13.8+0.2 (Fig. 23d). Hence, it
appears that most of the Northeast Atlantic apart from the eastern margin reveals unradiogenic
eNd at the topmost 1000 m of the water column, including even layers that reveal residual
influence of MSW and subtropical mid-depth waters.

Below the salinity maximum the LSW provides a layer of perfectly constant salinity (34.9)
spanning a depth range from 1300 to 2200 m and covering the entire south-north transect
(stations ICE-CTD 21 to 25) (Fig. 23d). Here, potential temperature moderately decreases
between 4°C and 3°C from south to north. Within the LSW, ¢Nd values moderately decrease
from south to north (from -13.9+0.2 for station ICE-CTD 25 to -13.4+0.2 for station ICE-
CTD 23 (Fig. 23d) and thus point to a strong influence of water originating from the Labrador
Sea. However the lower layer of LSW is influenced in the north (stations ICE-CTD 21 and
22) by the presence of the ISOW, leading to éNd values between -12.9+0.2 and -12.3+0.4
Below the LSW, solely minor residual changes in physical properties occur. Water at a
salinity of ~34.95 and potential temperatures around 2.5-3°C between approximately 2500
and 3500 m (ICE-CTD 23, 24, 25) corresponds to the NEADW (Read, 2001; Lacan and

Jeandel, 2005b). At these depths, NEADW displays €Nd values between -13.1+0.3 and -
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12.1+0.2 (Fig. 23d). At the northernmost stations ICE-CTD 21 and 22, near the bottom,
temperature drops to 2.8°C accompanied by a slight increase in salinity to ~35psu. This is
clear evidence of the presence of ISOW, which yields eNd values of -10.3+0.2 to -10.5+0.5
for both stations ICE-CTD 21 and 22 (Fig. 23d). Below 4000 m, the station ICE-CTD 24 is
characterized by a slight decrease in salinity that corresponds to more radiogenic ¢Nd value (-
11.6+0.3) (Fig. 23d), suggesting the presence of the LDW (T~2.2°C, S~34.9, ¢~27.9; Spivack

and Wasserburg, 1988), derived from the AABW (McCartney, 1992).

2.5. Discussion

Figure 25 summarizes the west-cast eéNd distribution from the Alboran Sea to the Gulf of
Cédiz including previously published data from Tachikawa et al. (2004) and Piepgras &
Wasserburg (1983); and the north-south eNd distribution from the Gulf of Cadiz to the

Iceland Basin, including data from Rickli et al. (2009) and Copard et al. (2011).

2.5.1. Medliterranean Sea — Atlantic Gauge

Stations OMS and BR-I, located in the Alboran Sea, complement and confirm previously
published data (Spivack and Wasserburg, 1988; Tachikawa et al., 2004) (Fig. 26). The eNd
values of the upper 100m, which reflect MAW, is -9.3£0.2 (n=8) (Table 4). This is
moderately more radiogenic than previously obtained eNd values in the North-western
Alboran Sea of average -10.3+0.6 (n=10) and -10.7+1.4 (n=1) (Fig. 26) (Tachikawa et al.,
2004; Spivack and Wasserburg, 1988). Such differences in water mass eNd values of the
MAW may either reflect temporal changes of the surface water Nd-composition over the past

three decades of punctuated measurements or points to spatial differences between Northern
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and Southern part of the western Alboran Sea (Farmer et al., 1988; Béranger et al., 2005;
Millot, 2009). Along the eastward route of the Atlantic water into the Mediterranean Sea
entrainment of Mediterranean water and contributions of shelf edge currents are known (van
Geen, et al., 1988). Atlantic water entering the Strait of Gibraltar is composed of (i) SAW
which carries a eNd signature of -9.5 £ 0.3 to -10.1+ 0.3 and (ii) ENACW which is
significantly less radiogenic with a eNd value of ~ -11.7 0.3 (Bray et al., 1995; Millot,
2009). Both water masses are less radiogenic than eNd signature of the MAW obtained on
stations OMS ad BR-1. Van Geen and Boyle (1987) also suggested the influence of a third
water mass flowing along the Spanish coast, for which its eNd value is not known. Variations
in upwelling dynamics in the Gulf of Cadiz (Sanchez and Relvas, 2003) could also affect the
eNd contribution of ENACW to the inflow. Hence, the stations analyzed by Tachikawa et al
(2004), which revealed less radiogenic MAW showed possibly a stronger influence of

ENACW at time of the sampling.
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The eastward circulation of the MAW in the Alboran Sea is characterized by the presence of
two seasonal variable gyres (Vargas-Yanez et al., 2002). Thus, the surface layer is likely well
homogenized in terms of north-south gradients; hence the observed differences are more
likely to reflect temporal changes of the water mass eéNd values. The observed difference
between samples taken in the early 90°s (Tachikawa et al. 2004) and the ones collected in
2013 coincide with a major change of North-Atlantic oscillation (NAO) from maximum index
values in the early 90’s to minimum index values in between 2010 and 2013 (NOAA, 2016).
Thus, one may speculate whether periods of NAO+ favor the inflow of ENACW into the
Mediterranean Sea. In a modeling approach by Fenoglio-Marc et al. (2013) this phenomena
was observed for the changes of the physical properties.

At depth of WIW (between 190 and 240 m), a shift towards less radiogenic eNd values is
observed. WIW, although often overlooked, is an important intermediate water mass of the
Mediterranean Sea that is involved in the composition of the MOW (Gascard and Richez,
1985; Millot, 2009, 2014). Given the seawater eNd values reported in the Ligurian Sea for the
upper 80 m (-10.0 £ 0.2 to -9.5 £ 0.2; Henry et al., 1994), our eNd value of WIW of -9.8+0.2,
here measured for the first time in the Alboran Sea, is compatible with the composition
acquired from the sinking of MAW in the Liguro-Provencal sub-basin.

Below 250 m, LIW exhibits higher eNd values (-8.7£0.4; n=3), identical to the value of -8.9 +
0.2 obtained at 400 m at Station C in the northwest Alboran Sea (Tachikawa et al., 2004). In
contrast to WIW, the isotopic composition of LIW was shown to evolve along its route from
the formation region through mixing with water masses lying above and below (Henry et al.,
1994). Underlying the LIW, Tachikawa et al. (2004) has measured the WMDW &Nd
composition to -9.2+0.2 (n=4), hence identical within uncertainty to LIW in the Alboran Sea.
The outflow volume at the Strait of Gibraltar is composed of LIW, with about 10 % of

admixed WMDW (Bryden and Stommel, 1984; Kinder and Parilla, 1987; Baringer and Price,
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1999). The eNd value of MOW at the Strait of Gibraltar has been reported to be -9.4+0.2
(Tachikawa et al., 2004).

In the Gulf of Cadiz, eNd values of the core of MOW are modified through the mixing with
Atlantic waters to become MSW. Here we obtain less radiogenic values (-10.7+£0.2 n = 3)
compared to the values reported by Piepgras and Wasserburg (1983) of -9.9+0.4. This implies
the influence of a third fresher water mass that is likely the AAIW, as suggested by Copard et
al (2011) and well described by Louarn and Morin (2011) in the Gulf of Cadiz. The Nd
isotopic composition of the AAIW is the result of the mixing between radiogenic Pacific
water (eNd = - 4) and unradiogenic Atlantic water (eNd = -13.5) in the Southern Ocean,
which results in present-day eNd values for EAAIW of between -7 and -9 (Jeandel, 1993;
Stichel et al., 2012). EAAIW is modified during its northward penetration into the North
Atlantic by boundary exchange and/or exchange with unradiogenic sediment from western
North Africa (Rickli et al., 2009). Hence, at present, EAAIW displays eNd values close to -
11.5 along the African margin (Tachikawa et al., 1999; Rickli et al., 2009; Stichel et al.,
2015). On the western side of the Atlantic Ocean, WAAIW is characterized by ¢Nd values
between -10.5+0.5 to -10.7+0.7 (Huang et al., 2014; Osborne et al., 2014) but the acquisition
of its Nd isotopic composition is still poorly understood. The MSW in the Gulf of Cadiz (A-II
109-1, Station 101 in Piepgras and Wasserburg, 1983) results from the mixing of MOW with
ENACW and a significant fraction of the modified AAIW. This is supported by the
multiparameter analysis of Louarn and Morin (2011) who have precisely defined the AAIW
in the Gulf of Cadiz based on oxygen and chlorofluorocarbon minima and a nutrient
maximum located above the lower vein of Mediterranean water. In the southern Gulf of
Cédiz, the two peaks of salinity maximum at stations MOW 2 corresponding to MSWu and
MSWI display a similar eNd value (-10.6 £ 0.3) and indicate a higher fraction of the modified

AAIW in the MSW.

123



2.5.2. Northward penetration of the MSW along the European
margin

The Nd isotopic composition of seawater was used to track the northward circulation of
MSW along the European margin from the Gulf of Cadiz to the Bay of Biscay (Copard et al.,
2011; Rickli et al., 2009). Along the eastern margin path the MSW evolves from eNd -9.9+0.4
in the northern Gulf of Cadiz to -11.2+0.3 at 799 m depth in the Bay of Biscay (Rickli et al.,
2009; Copard et al., 2011). Here we demonstrate that the further decrease in salinity and of
this water mass (i.e. mixing with northern sourced water masses) is accompanied by a further
decrease of eNd to values of -12.1+0.3 in the Porcupine Seabight (Fig. 27). This is due to the
fact that water masses in the Porcupine Seabight are mixed by waters of subpolar origin, and
LSW is also thought to interact with MSW as the salinity minimum tends to be dampened
along the European margin (van Aken, 2000). This is consistent with eéNd values reported for
LSW in the Bay of Biscay underneath MSW (between -12.7£0.3 and -13+0.3; Rickli et al.,
2009; Copard et al., 2011), being more radiogenic than those encountered in the central North
Atlantic (-14.1+0.4; Lacan and Jeandel, 2005) (Fig 28c).

On the contrary, we find no evidence of MSW penetration to the Rockall Trough, as the eNd
profile (ICE-CTD 03) is centered on an average value of -13.7+£0.4 from the surface to 1500
m. This is in agreement with several studies indicating that MSW does not reach the Rockall
Trough as an eastern boundary undercurrent today (McCartney and Mauritzen 2001; New et
al. 2001; Lavender et al., 2005; lorga and Lozier 1999). Nevertheless, Lozier and Stewart
(2008) have proposed that the northward penetration of the MSW to the Rockall Trough can
occur when the eastward extension of the SPG is reduced, in relation to a low NAO index
(Bersch et al. 1999; Hakkinen and Rhines, 2004; Montero-Serrano et al., 2011; Morley et al.,
2014). As the ICE-CTD cruise has been conducted in June 2012 during low NAO index

(NOAA, 2016), our first eNd values in the Rockall Trough do not support such northward
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penetration of the MSW. However, further investigations are necessary to establish the
distribution of eNd of water masses in the Rockall Trough particularly along the eastern

margin of the Trough which is on the path of the boundary current (New and Smythe-Wright,

2001).
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2.5.3. Surface (0-500m) &eNd distribution in the Northeast
Atlantic

The potential temperature and salinity pattern of surface waters in the Northeastern Atlantic at
25°W and between 42° to 61°N (stations ICE-CTD 21, 22, 23, 24 and 25) indicate the north-
south separation of subpolar gyre-waters (S=34.8-35.1) and the subtropical gyre-waters
(S=35-35.5) at around ~50°N (Fig. 23d). Further to the east, the NAC causes the front to

propagate northward between 20° and 15° W along the eastern marginal seas (stations ICE-
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CTD 02, 03, 04). The &Nd values of the surface layer at 25°W, however, depict a different
pattern. All stations reveal unradiogenic eNd values ranging between -14.0+0.2 and -15.2+0.3
along the transect at 25°W, pointing towards a Labrador Sea provenance of the water (Lacan
and Jeandel, 2004, 2005) during the year of water sampling (summer 2012) (Fig. 28a). In
contrast to the subpolar gyre waters the subtropical gyre re-circulates water from the
Equatorial Surface Current and western NAC with a more radiogenic eéNd of -10.0+0.3 (n=12)
(Lambelet et al. 2016). Along the eastern basin margin the surface eNd values evolve from ~ -
10.3+£0.3 (n=14) in the Gulf of Cadiz to -13.7£0.2 (n=2) within Rockall Trough. Thus, the
more radiogenic values in the Gulf of Cadiz indicate a dominant subtropical source of water,
while along the eastern basin boundary the increasing Nd contributions from subpolar waters
are traced. The data presented here thus nicely complements the pattern recently shown by
Lambelet et al. (2016), but highlights that the northern eéNd front of subpolar influence is
situated at least 8° further to the South if compared to the physical properties. This is likely
due to the fact that the Nd concentration increases along the path of the NAC, with higher Nd
concentrations in the subpolar surface waters (Labrador Sea source) compared to the northern
subtropical gyre waters (Lambelet et al. 2016).

Hence, along the front eNd is moderately biased towards the influence from the Labrador Sea.
From a first order mixing calculation implying end-member salinities for SPG and STG water
masses of 34.8 and 36.7 respectively, one finds the front at 35.1 psu for a contribution of 85%
of SPG. For equal concentration of Nd in both gyres and applying end-member ¢Nd values of
-17 (SPG) and -10 (STG), an eNd value of -14.5 would imply ~65% of SPG water.
Considering significant concentration differences for [Nd]spc and [Nd]stc of 20 and 15 pmol
I"! respectively as well as the above eNd end-member values, an eNd value of -14,5 is reached
at ~55% SPG water. Thus, considering a value of -14 to -15 as representative of Labrador Sea

provenance implies solely the presence of 50 — 70 % of SPGW. The missing Nd
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concentrations are unfortunate, however, their implication for mixing estimates are less than
10% uncertainty, which is in the range of e¢Nd variability along the NAC path. Our
observations confirm previous results at station GINS 12 east of the mid-Atlantic ridge (Fig.
28a) (Lacan and Jeandel, 2005). These estimates represent the Nd isotopic composition of the
surface water of the inter-gyre region in the north-east Atlantic, which indicate that the Nd
isotopic composition of the NAC is unradiogenic (Fig. 29) even in areas that are still

significantly influenced by waters of subtropical origin.

Figure 28 : Maps showing the distribution of eNd in the North Atlantic (a) between 200 and 400 m water depth, (b)
between 1000 and 1200 m water depth, (c) at depth of LSW, (c) at depth of NEADW. Our data are plotted together with
data from Lacan and Jeandel (2004a, 2005), Rickli et al. (2009), Copard et al. (2011) and Lambelet et al (2016). Maps
created with the Ocean Data View Software (Schlitzer, R., Ocean Data View, http://odv.awi.de, 2015).

2.5.4. Thermocline (500-1200m) &eNd distribution in the
Northeast Atlantic

At depth of 500 to 1200 m the competition of water masses from three major sources occurs:
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the mid-depth SPG water (SPMW), the mid-depth STG water (NACW) and the MSW (Bower
et al., 2002) (Fig. 29). These water masses are of particular interest as they can store
properties over longer time periods compared to the surface and thus may provide a delayed
salt and heat reservoir to the AMOC (Bryden and Imawaki, 2001; Ganopolski and Rahmstorf,
2001). Nevertheless, the mid-depth eddy driven circulation and boundary currents are
influenced by changes of atmospheric wind forcing, i.e. North Atlantic Oscillation (NAO).
Studies on cold-water corals from Rockall Bank have revealed significant modulation of the
eNd values of such water masses through the past 10,000 years (Colin et al. 2010, Copard et
al. 2013). Mid-depth water masses in the central and northeast Atlantic are characterized by a
decline of temperature and salinity with depth and a characteristic salinity maximum
associated to the residual contribution of warm and saline water of Mediterranean origin. As
expected the presence of MSW is traced with temperature and salinity at stations ICE-CTD 24
and 25 at 25°W and at station ICE-CTD 02 at the entrance of Porcupine Seabight (Fig. 23c
and 23d). Further north at 25°W and within Rockall Through and the Iceland Basin the MSW
contribution is not visible. According to Lacan and Jeandel (2004a), the SPMW carries an
eNd value of -14.7£0.5 (n=10), while the upper LSW has been characterized with an average
value of -14.3+0.4 (n=12) (Lambrelet et al., 2016). The subtropical mid-depth waters between
500 and 1200 m appear in the study of Lambelet et al. (2016) quite variable in terms of eNd
(Fig. 29) yielding an average value of -11.7£0.5 (n=10) again in agreement with previous
studies (Piepgras & Wasserburg, 1987). The MSW &Nd composition in the Gulf of Cadiz can
be assumed to be -9.9+0.4 according to previously published data (Spivack and Wasserburg,
1988). The upper thermocline water in the northeast Atlantic at 25°W do not indicate any
significant north—south evolution of eNd. The measured composition is homogeneous with an
average value of -14.2+0.6 (n=7). This value perfectly matches those of the SPMW and upper

LSW in the western basin (Lacan and Jeandel, 2004a, 2005; Lambelet et al., 2016) (Fig. 28b).

128



We can conclude from this observation, that the LSW and its modified components (SAIW,
SPMW) carry their Nd-isotopic composition eastward (Fig. 29). Stations ICE-CTD 21 to 25
do not indicate any significant contribution of subtropical gyre water at 25°W and above 42°N
(Fig. 28Db). Further to the east, one can follow the northward propagation of mid-STGW and
MSW, with eNd values decreasing with decreasing salinity from south to north (Fig 28b).
Hence, we confirm the conclusions previously made by Copard et al. 2012 on the northward
propagation of MSW along the eastern basin boundary, but we add further evidence that eNd
traces the three end-member mixing of mSPG water, mSTG water and MSW along the
eastern recirculation path of mid-depth water masses. Hence, our study confirms that the eNd
composition sensitively traces the competition of water masses at mid-depth as previously
suggested from studies of climate archives such as corals (Colin et al., 2010; Montero-Serrano
et al., 2011 Copard et al., 2012). The eNd composition appears at mid-depth linked to salinity

and seems to behave conservatively.

2.5.5. Deep-water eNd distribution in the NE Atlantic

The Labrador Sea Water (LSW) is thought to display a spatially homogenous €Nd distribution
(-13.5+0.4) in the subpolar Northwest Atlantic due to its rapid transport within the SPG
(Lacan and Jeandel 2005). Here, we brought new constrains on the eéNd signature of LSW in
the north-east Atlantic (Fig. 28c). Our new data for stations ICE-CTD 23, 24 and 25 (between
-13.4+0.3 and -14.0+0.3) are in the range of previously published eNd values for LSW in the
North Atlantic. The LSW analyzed at station ICE-CTD 04, 21 and 22 displays €Nd values
between -12.3+0.4 and -12.7+0.2, likely resulting from the mixing of LSW with ISOW that is
characterized by an eNd of -8.2£0.6 in the Faroe-Shetland Channel (Lacan and Jeandel,
2004b). Along the western European margin, LSW displays also more radiogenic values (-

13+0.2 to -12.7+0.4, Rickli et al., 2009; Copard et al., 2011), indicative of the &eNd
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modification of LSW by mixing with overlying MSW (-10.9 to -11.2 £ 0.3; Copard et al.,
2011).

The distribution of the NEADW ¢Nd is reported in figure 28d for stations ICE-CTD 21 to 25
together with data from previous studies (Lacan and Jeandel 2005; Rickli et al. 2009; Copard
et al. 2011). eNd distribution of the NEADW is quite homogeneous within the North Atlantic,
with values ranging between -13.2+0.2 and -12.1+0.2. The more radiogenic signature of
NEADW relative to LSW results from the influence of the ISOW and the LDW. The
unradiogenic eNd value (-16.4+0.3) of NEADW obtained in the north of Labrador Sea (Lacan
and Jeandel, 2005) probably results from exchange with the continental margin. Contrariwise,
NEADW in the Bay of Biscay displays more radiogenic éNd values with a mean value of -
11.6+0.4 (n=5) (Rickli et al., 2009; Copard et al., 2011) that indicates the large influence of

southern sourced LDW (Durrieu de Madron et al., 1999).

Nd isotopic composition of ISOW has been characterized for the first time after overflowing
the Iceland-Faroe ridge (station ICE-CTD-21, 2050 m and station ICE-CTD 22, 2500 m). The
ISOW displays very similar éNd values between -10.3+0.3 and -10.5+0.4 that are in the range
of the value of -10.1+£0.4 measured east of the Reykyanes Ridge (station GINS 12; Lacan and
Jeandel, 2005). When compared to pure ISOW &eNd value of -8.2+0.6 (Lacan and Jeandel,
2004b), these values implies that surrounding waters i.e. Modified North Atlantic Water
(MNAW; eNd= -13.5+0.3; Lacan and Jeandel, 2005) and LSW are rapidly entrained and
mixed with the ISOW. Based on €Nd and salinity, we estimate that ISOW flowing in the
Iceland Basin (ICE-CTD 21) is composed of ~60% pure ISOW. Nevertheless, an inter-annual
variability in the composition and the volume of the overflow could modify these values as
the core of ISOW has been observed to expand and contract over the last 20 years (Sarafanov
et al., 2010; Garcia-lbanez et al., 2015). The eNd value found at 2030 m for station ICE-CTD

04 (Iceland Basin) is less radiogenic (-11.3+0.2) compared with stations 21 and 22. However,
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the station is not located in the main path of the water mass as ISOW flows along the northern
margin.

Several studies have reported the existence of southward flowing overflow water in the
Rockall Trough coming from the Nordic Seas, named Wyville-Thomson Ridge Overflow
Water (WTOW) (Sherwin et al., 2008; Johnson et al., 2010; McGrath et al., 2012). eNd value
for WTOW has been calculated to be -10.3 by using mixing proportions and the eNd
compositions of the two endmembers (NAC water and Norwegian Sea deep water) (Crocket
et al., 2011). However, the eNd profile of the station ICE-CTD 03 does not show the
contribution of any more radiogenic water at depth of the WTOW (800-1100 m), suggesting
that either this water mass is present occasionally in the Rockall Trough or its properties are

strongly modified in the southern part of the Rockall Trough.
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Figure 29: Salinity vs eNd diagram with theorical endmember and data from Copard et al. (2011); Lacan and Jeandel
(2005); Lambelet et al., (2016).
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2.6. Conclusions

The Nd isotopic composition of seawater collected from 13 depth profiles has been

investigated in order to determine the eéNd distribution in the north-east Atlantic and the
Alboran Sea being key areas for understanding the hydrology of the Atlantic gyres and
Mediterranean Sea Water outflow. In the southern Gulf of Cadiz, subsurface water masses are
influenced by of the presence of northward propagating AAIW, which however are not
significantly marked in the seawater eNd at depth. This is likely because the MSW and
modified AAIW are very similar in terms of éNd with values of -10.6+£0.2 and -10.9+0.2
respectively. In the Alboran Sea, MAW (-9.2+0.2 et -8.9+0.2) presents temporal changes of
the inflow eéNd composition possibly related to atmospheric forcing. At intermediate depths,
we were able to identify for the first time WIW with distinct eéNd values of -9.9£0.3 and -
9.7£0.3. Below, LIW displays a range of éNd values between -8.9£0.2 and -8.3+0.2.
Regarding the north-east Atlantic our results reveal that eNd values of surface water along the
European margin decrease toward the north (-9.5+0.2 in the Gulf of Cadiz and -14.0£0.3 in
the Rockall Trough) due to the increased influence of subpolar water. On the contrary, surface
water of the NAC (above 45°N) display eNd values between -14.0+0.3 and -15.1+0.3,
dominated by the subpolar gyre signature due to higher Nd concentrations in the subpolar
surface waters compared to the northern subtropical gyre waters.
At thermocline depth, north east Atlantic waters are dominated by the SPMW that spreads its
isotopic signature from the western basin. The eéNd values in the Rockall Trough do not
support any intermediate water mass flowing from Mediterranean Sea. In contrast MSW is
visible through the eNd composition in the Porcupine Sea, at the salinity maximum with an
eNd value of -12.1+0.2. Overall, along the eastern margin €Nd and salinity behave as
conservative tracers of the northward advance of water at the salinity maximum.

In the deep North Atlantic, LSW reveals eNd values between -13.2+0.3 and -14.5£0.3. This

132



signature is further modified in the Iceland basin (-12.7+£0.3) where LSW is influenced by
ISOW and along the European margin (between -12.7+0.2 and -13%0.2) where it mixes with
the MSW. Deeper, NEADW presents higher values between -12.1+0.2 and 13.1+0.2, except
in the Bay of Biscay (¢eNd = -11.6+0.4) where it is influenced by LDW. ISOW has been

characterized in the Iceland Basin by an eNd value as low as -10.5+0.3.
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3. Restitution de la dynamique des masses d’eaux de sub-surface de
I’Atlantique NE au cours de I'Holocéne a partir de I'étude de la
composition isotopique du Nd des coraux profonds du récif de
Mingulay

Dans I’étude précédente, la composition isotopique des masses d’eau circulant en Atlantique
Nord-est a été spécifiée et permet d’améliorer notre compréhension sur I’interprétation
pouvant étre faite de la composition isotopique du Nd analysée dans les archives climatiques
de I’Atlantique NE.

Dans cette section, nous présentons des résultats de la composition isotopique du Nd obtenue
sur des coraux profonds prélevés sur le récif corallien de Mingulay (Atlantique NE, Fig. 30).
Les fragments coralliens analysés proviennent de deux carottes de type vibrocore (+56-
08/929VE, 56°49'19"N - 7°23"27"0, 127 m de profondeur et +56-08/930VE, 56°49"20"N -
7°23'47"0, 134m de profondeur) prélevées dans le récif de Mingulay au cours de 1’expédition
015 a bord du RSS James Cook (Stewart & Gatliff, 2008 ; Tableau 5). Trois échantillons
supplémentaires (GRAB 15.5.5.10 ; GRAB 56.08.928 ; GRAB 1151) ont été prélevés sur le
plancher océanique avec un ROV (Remotely Operated Vehicle ou véhicule téléguidé). Le récif
de Mingulay est situé en Mer des Hébrides, sur la cbte ouest écossaise, et forme une ride
orientée est-ouest entre 100 et 260 m de profondeur. Il est strictement colonisé par des coraux

profonds de I’espéce Lophelia Pertusa.
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Figure 30 : Localisation du récif de Mingulay (rond bleu) et circulation simplifiée des courants de surface de I’Atlantique
Nord (en noir). Les principales masses d’eau transportées par les gyres sont également reportées. SPMW : Subpolar
Mode Water, WNACW : Western North Atlantic Central Water, ENACW : Eastern North Atlantic Central Water, MSW :
Mediterranean Sea Water. La position des coraux profonds analysés par Colin et al. (2010) et Copard et al (2012) dans le
Chenal de Rockall est indiqué par un carré vert. Les carottes marines discutées dans le texte sont également reportées
(Bond et al., 2001 ; Oppo et al., 2003 ; Thornalley et al., 2009).

Les deux carottes ont été prélevées sur le plateau continental au large de 1’Ecosse a des
profondeurs de sub-surface. Elles sont largement influencées par les eaux d’origine atlantique
qui envahissent la partie extérieure du plateau continental (Craig, 1959; Hill et al., 1997; Inall
et al., 2009). A des profondeurs inférieures a 100 m, des eaux froides et peu salées sont
apportées par un courant cotier depuis la Mer d’Irlande et le Firth of Clyde (Ellett and
Edwards, 1983).

Les échantillons ont été datés avec la méthode U-Th par Douarin et al. (2013). Les fragments
de coraux L. Pertusa analysés ici présentent des ages compris entre 2,83 et 4,29 ka dans la
carotte +56-08/929VE et entre 2,71 et 3,85 ka dans la carotte +56-08/930VE. Les trois

échantillons GRAB 15.5.5.10, GRAB 56.08.928 et GRAB 1151 ont été datés entre 0,02 et
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2,71 ka. La croissance corallienne est maximale dans cette région durant I’intervalle de temps
compris entre 5 et 2 ka, tandis qu'une diminution importante du nombre de coraux est
observée apres 2 ka (Douarin et al., 2013). Cette déstabilisation de 1’écosystéme a été reliée a
des épisodes d’intensification du SPG (Douarin et al., 2013), enregistrés au cours des deux
derniers milliers d’années par la composition isotopique du Nd dans les coraux du Chenal de
Rockall (Copard et al.,, 2012) et les paléotempératures de surface du bassin d’Islande
(RAPID12-1K, Thornalley et al., 2009). Le récif de Mingulay offre donc la possibilité
d’obtenir un enregistrement a haute résolution temporelle des valeurs d’eNd entre 4,5 et 2,5

ka.

Tableau 5 : Nom des échantillons, profondeur de prélevement (m), age et valeurs d’eNd des oraux profonds analysés sur
le récif de coraux profonds de Mingulay. * les ages reportés ici ont été publiés par Douarin et al., (2013).

Nom de Profo\ndeur Age (a_ns)*
Péchantillon de prélevement Datations eNd
(m) U/Th

GRAB 15.5.5.10 Seafloor 21 #13 -13,24 0,45

GRAB 1151 121 1365 %24 -12,04 0,40
930 A6 42-45 134 2134 18 -12,80 0,36
GRAB 56.08.928 Seafloor 2710 %30 -12,15 #0,15
930 B6 107-110 134 2754 £22 -14,53 0,40
929 A4 100-101 127 2828 *13 -12,98 0,15
930 B6 134-137 134 2871 *20 -13,13 0,31
930 C6 214-217 134 3012 *17 -12,39 0,36
930 C6 251-254 134 3080 13 -12,74 0,31
930 D6 388-392 134 3158 *21 -13,11 #0,15
930 D6 356-358 134 3259 +20 -12,07 0,23
929 A43-9cm 127 3405 *19 -11,75 0,21
930 D6 377-379 134 3497 +£28 -13,03 0,22
929 A4 12-17 127 3567 *18 -12,68 0,16
930 F6 505-510 134 3641 £22 -12,54 0,15
929 A4 38-41 127 3734 £104 -13,04 0,18
929 A4 64-67 127 3747 *17 -13,07 0,29
929 A4 90-91 127 3800 *15 -13,09 0,19
930 E6 459-461 134 3847 *24 -12,49 0,37
929 B4 188-189 134 4019 *20 -12,83 0,24
929 C4 213-216 127 4043 £23 -12,79 0,18
929 C4 284-290 127 4248 =*18 -13,03 0,19
929 D4 349-353 127 4287 £26 -12,66 0,22
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Les résultats de la composition isotopique du Nd analysée sur les coraux profonds de
Mingulay montrent une large gamme de valeurs comprises entre -14,5+0,4 et -11,8+0,4 (Fig.
31). L’échantillon de L. Pertusa le plus récent (0,02 ka) affiche une valeur d’eNd de -13,2+0,5
en accord avec la valeur d’eNd de 1’eau de mer circulant @ 100 m dans le nord du Chenal de
Rockall (station ICE-CTD 03) qui a été caracterisée par -13,7+0,3 (Fig. 31). Les signatures
isotopiques en Nd des courants cotiers circulant depuis la mer d’Irlande et le Firth of Clyde ne
sont pas connues. Cependant, une vingtaine d’échantillons de roches et de sédiments de
rivieres, analysés par Davies et al (1985) dans la partie nord des Tles britanniques, indiquent
une valeur d’¢Nd moyenne de -10,6 + 0,4 (-12,1 £ 0,4 sur I’ensemble de la Grande-Bretagne)
pouvant suggérer une signature isotopique relativement radiogénique pour les eaux circulant
dans ces mers. De telles compositions isotopiques en Nd sont trés différentes des valeurs
d’eNd analysés dans les coraux profonds analysés sur récif de Mingulay. Ces résultats
pourraient confirmer une forte I'influence des eaux du NAC sur le récif de Mingulay.
Néanmoins, une contribution mineure des eaux des cétes britanniques et/ou des mers
intérieures ne peut pas étre totalement exclue. La mission Mingulay-Rockall (juin 2016)

permettra de collecter des échantillons des ces masses d’eau et de vérifier cette hypothése.

Les plus hautes valeurs d’eNd obtenues sur les coraux du récif de Mingulay sont comprises
entre -12,1+0,2 et -11,8+0,2 autour de 3,4-3,3 ka BP (Fig. 31). Les valeurs d’eNd diminuent
ensuite progressivement avant d’atteindre une valeur minimale (-14,5+0,4) il y a 2,8 ka BP

(Fig. 31). Les valeurs d’¢Nd augmentent & nouveau en seulement quelques décennies.
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Figure 31 : Variations des valeurs d’eNd des coraux profonds du récif de Mingulay au cours des 4500 derniéres années.

Les données de la composition isotopique du Nd obtenue sur le récif de Mingulay sont
comparées avec celles obtenus par Colin et al. (2010) et Copard et al. (2012) sur les coraux
profonds du Nord du Chenal de Rockall a 747 m de profondeur (Fig. 32). Sur les 4500
derniéres années, les valeurs d’eNd dans le Chenal de Rockall se distribuent entre -11,9+0,3 et
-14,4+0,2 (Colin et al., 2010 ; Copard et al.,2012). Cette gamme est tres similaire a celle des
coraux profonds de Mingulay et les coraux ayant des ages similaires sur les deux sites
présentent un bon accord dans les valeurs d’eNd (Fig. 32). Ces deux enregistrements montrent
I’existence d’excursion négative dans les valeurs d’eNd a la fois dans les coraux du chenal de
Rockall et dans le récif de Mingulay. Dans le Chenal de Rockall, ces excursions ont été
interprétées par le renforcement du SPG et I’apport plus important d’eau subpolaire vers les
mers Nordiques.

Le profil d’eau de mer, mesuré dans le chenal de Rockall (ICE-CTD 03) indique de trés
faibles variations de la composition isotopique du Nd sur les 1000 premier metres de la
colonne d’eau (-13,3£0,2 a -14,0+0,2) (Fig. 32), en accord avec les valeurs d’eNd observées

dans le Chenal de Rockall et le récif de Mingulay, entre 120 et 750 m.
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Tous ces résultats excluent la possibilit¢é d’une contribution locale forte de Nd et suggérent
que les coraux profonds du récif de Mingulay enregistrent la variabilité de la composition
isotopique du Nd du NAC au cours du temps en accord avec les résultats de Douarin et al.

(2013).
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Figure 32 : (a) Profil vertical des valeurs d'eNd de '’eau de mer obtenues sur la station ICE-CTD 03 située au nord du
chenal de Rockall (cf. chapitre 2, Fig. 20) (b) Evolution de la composition isotopique du Nd (¢Nd) pour les coraux profonds
de Mingulay (ronds bleus) et du Chenal de Rockall (carrés verts, Colin et al., 2010 ; Copard et al., 2012 ) au cours des 4500
derniére années.

Des ages radiocarbone ont été produits sur les mémes échantillons de coraux du récif de
Mingulay, permettant ainsi de calculer le AC de I’eau au cours du temps 4 partir des 4ges U-
Th et radiocarbones obtenus sur les mémes échantillons. (Douarin et al., 2016). Les ages
réservoir ont ensuite ¢t¢ déduits afin de reconstruire les changements de 1’hydrologie des
masses d’eau de sub-surface durant I’Holocéne (Douarin et al., 2016). L’age réservoir des
eaux circulant dans les différentes branches du NAC est estimé a environ 400 ans (Stuiver et
al., 1998). A linverse, les eaux moins salées circulant au sein du gyre subpolaire sont
appauvris en radiocarbone et présentent des ages reservoirs compris entre 450 et 500 ans
(Franke et al., 2008 ; Eiriksson et al., 2011). Par consequent, une augmentation des ages
réservoirs mesurée dans les coraux de Mingulay a été interprétée par l’influence plus

importante d’eau d’origine subpolaire (Douarin et al., 2016), favorisée par une extension du
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SPG vers l'est (Hatun et al., 2005). Dans la zone inter-gyre, le long des cOtes européennes,
I’age réservoir moyen des eaux de subsurface a été estimé a 380+60 ans avec des variations
autour de la moyenne de 90 & 170 ans (Tisnerat-Laborde et al., 2010).

La composition isotopique du Nd des coraux profonds du récif de Mingulay présentent des
variations similaires a celles des &ges réservoirs obtenues sur le méme site par Douarin et al.
(2016). D’une maniére générale, un vieillissement des ages réservoirs se caractérisent par des
valeurs d’eNd plus radiogénique et vice versa. Dans le détail, les valeurs d’eNd des coraux
profonds varient rapidement vers des valeurs plus radiogéniques entre 3,5 et 3,2 ka, synchrone
avec un vieillissement de 1’age réservoir des masses d’eau (atteignant 592441 ans) mis en
évidence par Douarin et al. (2016) (Fig. 33). A I’inverse, les ages réservoirs jeunes (atteignant

20738 ans) sont observés autour de ~ 2,8 ka et sont associés a des valeurs plus négatives

d’eNd (-14,5 + 0,4) (Fig. 33).
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Figure 33 : Variations au cours du temps des valeurs d’eNd (ronds bleus) et des ages réservoirs (MRE) (losanges rouges)
des coraux profonds de Mingulay au cours des 4500 derniéres années.
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Les variations de ’abondance d’hématite obtenues sur un stack de quatre carottes (MC21,
GGC22, MC52, VM29-191) en Atlantique Nord (Bond et al., 2001) sont reportée en figure
34a. L’augmentation de 1’abondance d’hématite est associée a la présence accrue d’Ice
Rarfing Debris (IRD) apportés depuis la Mer du Labrador ou les Mers Nordiques (Bond et al.,
2001). Les IRD proviennent principalement des roches cratoniques groenlandaises mais
également des formations volcaniques islandaises (Revel et al., 1996 ; Bond et al., 2001). Ces
différentes origines sont reflétées par des valeurs d’eNd comprises entre -13,6 et +3,4,
mesurées sur les particules lithogéniques de 1’Atlantique Nord au cours des 5000 derniéres
années (Revel et al., 1996).

L’analyse de plusieurs carottes, localisées entre 1000 et 4000m dans la ceinture d’IRD au sud
du plateau de Rockall a révélé une augmentation générale des valeurs d’eNd de prés de 6
unités d’eNd durant la derniére période glaciaire par rapport a 1’Holocéne (Roberts &
Piotrowski, 2015). Les auteurs ont suggéré qu’un échange avec le matériel volcanique aurait
modifi¢ la signature isotopique de 1’eau de mer et que ce signal aurait pu se répandre a travers
I’ Atlantique Nord. Cependant, les valeurs d’eNd analysées dans le récif de Mingulay semblent
exclure un tel mécanisme durant I’Holocéne. Cela n’est pas non plus observé dans les coraux
profonds du Chenal de Rockall (Colin et al., 2010 ; Bonneau et al., in prep). Par conséquent,
les valeurs d’eNd analysées dans le récif de Mingulay ne sont probablement pas liées a des
apports lithogéniques.

Comme montré précédemment (cf chapitre 1), les eaux douces de sub-surface circulant au
sein du gyre subpolaire ont une signature isotopique tres négative (-14 a -16) par rapport a
celles formées dans le gyres subtropical (-10 a -12). Dans la partie précédente, nous avons
également mis en évidence que la composition isotopique du Nd des eaux du SPG (SAIW,
SPMW) marquait significativement le NAC, car la concentration en Nd des eaux subpolaires

étaient bien supérieurs a celle des eaux subtropicales (Lambelet et al., 2016). Par conséquent,
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une diminution des valeurs d’eNd a Mingulay indiquerait une contraction du SPG, favorisant
I’advection de 1I’ecau Atlantique subtropicale vers le nord-est dans le Chenal de Rockall et au
niveau du site de Mingulay.

Les variations d’eNd obtenus sur les coraux profonds de Mingulay impliquent de re-
interpréter les variations du A*C des coraux de Mingulay proposée par Douarin et al. (2016).
En effet, le vieillissement de 1’age réservoir (591+41 ans) entre 3,5 et 3,2 ka interprété par une
forte influence d’eau subpolaire, est corrélé a la diminution brutale des valeurs d’eNd
indiquant la présence d’eau d’origine subtropicale. Néanmoins, [’enrichissement ou
I’appauvrissement en AYC peut également étre discuté en termes de taux d’échange avec
I’atmosphere (Ascough et al., 2009 ; Tisnérat-Laborde et al., 2010 ; Wanamaker et al., 2012).
Ainsi, lorsque le taux d’échange de gaz avec 1’atmosphére augmente, induit par exemple par
I’augmentation des vents, les masses d’eau s’enrichissent en AMC et I’age réservoir diminue,
comme cela a été mis en évidence dans les coraux profonds du Golfe de Gascogne (Montero-
Serrano et al., 2013).

L’augmentation des valeurs d’eNd entre 3,3 et 3,5 ka, associée au vieillissement des ages
réservoirs, semble corrélée avec une période d’intensité maximale des tempétes enregistrée
dans les archives continentales du sud de I’Islande (Jackson et al., 2005) et sur les cotes
écossaises (Gilbertson et al., 1999) (Fig. 34e). En s’appuyant sur une compilation des traceurs
de paléo-tempétes, Sorrel et al. (2012) ont mis en évidence cinq périodes d’intensification des
tempétes (5,800-5,500 ka BP ; 4,500-3,950 ka BP ; 3,300-2,400 ka BP ; 1,900-1,050 ka BP et
600-250 ka BP) sur les cotes de 1’atlantique nord-est avec une cyclicité d’environ 1500 ans.
Ces periodes coincident géneralement avec une stratification de la partie supérieure de la
colonne d’eau (Thornalley et al., 2009) (Fig. 34d) et une augmentation des tempeératures de
surface (deMenocal et al., 2000). Cela suggere une contraction du SPG vers 1’ouest

accompagne de la pénétration des eaux chaudes et salées du gyre subtropical. Ainsi, la
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diminution du gradient de température en Atlantique Nord est lié au déplacement des centres
de basse pression et des vents vers le sud, menant a I’intensification des tempétes sur la fagade
européenne (Sabatier et al., 2012 ; Sorrel et al., 2012).

Les valeurs d’eNd et les &ges réservoirs analysés dans les coraux du récif de Mingulay
semblent appuyer ces observations sur une échelle de temps plus rapide. Entre 3,3 et 3,5 ka,
les valeurs d’eNd plus radiogéniques indiquent une origine subtropicale de I’eau de mer tandis
que le vieillissement des ages réservoirs est en accord avec une stratification de la colonne
d’eau.

A T’inverse, la diminution des valeurs d’sNd a 2,8 ka en phase avec un rajeunissement des
ages réservoirs n’est pas associée a une activité importante des tempétes (Fig. 34e). En
revanche, ces périodes sont caractérisées par de forte concentration en sodium (Na) dans les
glaces du Groenland (O’Brien et al., 1995) (Fig. 34f). La concentration en sodium (Na) dans
les glaces du Groenland est un traceur utilisé pour reconstruire 1’intensité des vents qui
soufflent les sels de mer vers les terres (O’Brien et al., 1995). Par conséquent, I’augmentation
de D’intensité des vents aux hautes latitudes entraine une extension du SPG vers Dest,
conduisant a la diminution des valeurs d’eNd dans le récif de Mingulay.

Cette variabilité des gyres atlantiques impacte également la dynamique de I’AMOC. D’apres
un enregistrement de §C aux grandes profondeurs de I’ Atlantique Nord (ODP 980, Oppo et
al., 2003), la contraction du SPG a 3,3-3,5 ka est associée a une production active d’eau
profonde nord-atlantique tandis que son extension a 2,8 ka est associé au ralentissement de
I’AMOC (Fig. 34Q). En effet, I’arrivée massive d’eau subpolaire dans les Mers Nordiques,
abaissant les niveaux de salinité, aurait pu induire un ralentissement de la formation d’cau
profonde.

Nous suggérons donc un affaiblissement et/ou une contraction du gyre subpolaire entre 3,3 et

3,5 ka, lié au déplacement des vents vers le sud. Ceci a pour conséquence une advection plus
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importante de ’eau d’origine subtropicale vers le nord-est associé a une stratification de la
colonne d’eau, ainsi qu’une intensification des tempétes sur les cotes atlantiques. Cette
modification hydrologique en Atlantique nord est marquée par un vieillissement des ages
réservoirs et par I’augmentation des valeurs d’eNd a Mingulay. Les masses d’eau atteignant le
récif de Mingulay sont soit entrainées par le NAC depuis le bassin subtropical occidental, ou
les valeurs d’eNd de subsurface sont comprises entre -10 et -12 (Piepgras & Wasserburg,
1983 ; Osborne et al., 2010 ; Lambelet et al., 2016) ; soit entrainées par le courant de bord le
long de la marge européenne depuis le Golfe de Cadix, ou les valeurs d’eNd sont comprises
entre -9 et -12 (cf. partie précédente ; Spivack & Wassurburg, 1988 ; Copard et al., 2011). En
effet, le retrait du gyre subpolaire pourrait permettre aux masses d’eau de subsurface et
intermédiaire de pénétrer dans les mers Nordiques (Lozier & Stewart, 2008). La pénétration
des eaux chaudes et salées du gyre subtropical entretient une production active d’eau
profonde.

Inversement, nous proposons une intensification et/ou une extension du gyre subpolaire vers
I’est a 2,8 ka, li¢ au déplacement des vents vers le nord, conduisant & un rajeunissement des
ages réservoirs et a une diminution des valeurs d’eNd & Mingulay. Les eaux subpolaires
moins salées largement advectées vers les Mers Nordiques pourraient avoir conduit a un

ralentissement de I’AMOC.
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Figure 34 : (a) Abondance d’hématite (en %) obtenue sur un stack de quatre carottes en Atlantique Nord (voir la Fig. 30
pour la localisation) (Bond et al., 2001). (b) Enregistrement des valeurs d’eNd des coraux profonds du récif de Mingulay.
(c) Ages réservoirs calculés a partir de 'analyse des isotopes du carbone dans les coraux du récif de Mingulay (Douarin et
al., 2016). (d) Températures des eaux en surface (en rouge) et au niveau de la thermocline (en bleu) (RAPiD12-1K;
Thornalley et al., 2009).(e) Taille des grains (en pum) mesurée dans les loess du sud de I'lslande (Jackson et al., 2005). (f)
Concentration des sels de mer mesurée dans les glaces groenlandaises (Ice Sheet Project 2) (O’Brien et al., 1995). (g)
Enregistrement benthique de 5"3C dans le Chenal de Rockall (site ODP 980 ; Oppo et al., 2003).
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4. Conclusion du chapitre 3

La composition isotopique du Nd de I’eau de mer a été analysée le long de 13 profils afin de
caractériser la distribution des valeurs d’eNd en Atlantique Nord-est et en Mer d’Alboran, qui
sont des régions clés pour I’étude de la circulation des gyres atlantiques et de la MOW.

Dans le Golfe de Cadix, ’AAIW et la MSW présentent des valeurs d’eNd trés similaires
comprises entre -10,6+0,2 et -10,9+0,2. En Mer d’Alboran, la MAW (9,2+0,2 a -8,9+0,2)
montre une variabilité temporelle de sa composition isotopique, potentiellement lié au forcage
atmosphérique. En dessous, la WIW est caractérisée pour la premiére fois par une valeur
moyenne de -9,8+0,2 tandis que la LIW présente une gamme de valeurs plus radiogéniques
entre -8,9 + 0,2 et -8,3 + 0,2, en accord avec les valeurs précédemment obtenues.

En Atlantique Nord-est, nos résultats révelent que les eaux du NAC (au dessus de 45°N)
présentent des valeurs d’eNd largement dominées par la signature du gyre subpolaire (-14+0,3
a -15,1+0,3) dues a leurs fortes concentrations de Nd par rapport aux eaux du gyre
subtropical.

Le long de la marge européenne, les valeurs d’¢Nd de subsurface présentent un gradient nord-
sud entre le Golfe de Cadix (-9,5+0.2 a -11,8+0,2) et le Chenal de Rockall (-13,4+0,3 a -
14+0,3). Aux profondeurs intermédiaires, la MSW est tracée jusque dans le bassin de
Porcupine avec une valeur d’eNd de -12,1+0,3. En revanche, celle-ci n’est plus distinguée par

sa signature isotopique de Nd dans le Chenal de Rockall.

Aux plus grandes profondeurs de 1’Atlantique Nord-est, la LSW présente une distribution
homogeéne valeurs moyennes entre -13,2 £ 0,3 and -14,5+0,3. Cette signature est toutefois
modifiée dans le bassin d’Islande (-12,7+ 0,2) ou elle est influencée par I’'ISOW, et le long de
la marge européenne (-12,7+ 0,2 a -13+ 0,2) ou elle se mélange avec la MSW. La NEADW
affiche des valeurs moyennes comprises entre -12,1+0,2 et 13,1+0,2, excepté dans le Golfe de
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Gascogne (eNd = -11.6+0.4) ou elle est influencée par la LDW. Enfin, P'ISOW a été
caractérisée dans le Bassin d’Islande par des valeurs plus radiogéniques comprises entre -

10,5+0,3 et -11,3+0,2.

L’étude du récif de Mingulay a mis en évidence une variabilité rapide de la composition
isotopique du Nd mesurée dans les coraux profonds. Les résultats suggérent une plus forte
influence des eaux du gyre subtropical sur le récif de Mingulay il y a 3,3-3,4 ka BP, li¢ a la
contraction du SPG. Cet évenement est corrélé a une stratification des masses d’eau et a
I’intensification des tempétes sur la fagcade européenne, dues a la diminution du gradient de
température et au déplacement des vents vers le sud. A I’inverse, le SPG s’est probablement
renforcé il y a 2,8 ka BP, menant & la diminution des valeurs d’¢Nd mesurées dans le récif de

Mingulay.
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Chapitre 4

Variabilité de la pénétration de I’AAIW en
Atlantique Nord-est depuis la derniere période
glaciaire

Dans ce chapitre, nous présentons les résultats obtenus sur les coraux profonds du Golfe
de Cadix et en Mer d’Alboran. L objectif de cette étude est d’étudier la réponse des eaux
intermédiaires aux changements de la circulation thermohaline a [’échelle glaciaire et
interglaciare mais également a [’échelle millénaire. Le Golfe de Cadix est donc une
région de choix puisqu’elle dessine un front hydrologique entre les eaux de I’Atlantique
Nord et les eaux d’origine australe (AAIW). 1l est de plus soumis a l’écoulement de l’eau

de la mer Méditerranée (MSW).
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1. Problématique scientifique et objectifs de I'étude

Au cours du dernier cycle glaciaire/interglaciaire, 1’ Atlantique Nord a connu d’importantes
modifications dans la production des eaux profondes Nord Atlantique. D’une part, les
enregistrements de 8*3C démontrent qu’une convection océanique moins profonde (~ 2000 m)
et moins efficace se produisait aux hautes latitudes de ’Hémisphére Nord (entre 45 et 56°N)
durant la derniére période glaciaire (Boyle and Keigwin, 1987; Duplessy et al., 1988;
Marchitto et al., 2002; Oppo and Lehman, 1993). D’autre part, des études documentent un
ralentissement partiel ou complet de I’AMOC synchrone des stades froids de Dansgaard-
Oeschger (D-O) et des évenements de Heinrich (HS) (Curry et al., 1999; McManus et al.,
2004; Bohm et al. 2015), accompagné de débacles massives d’iceberg (Vidal et al., 1997,
Labeyrie et al., 1999; Curry et al., 1999; Elliot et al., 2002). Dans ces conditions, 1’eau
profonde nord-atlantique (NADW) était moins bien exportée vers le sud et les eaux d’origine
australe (AAIW et AABW) occupaient probablement une plus grande partie du bassin
atlantique, bien que leur pénétration vers le nord reste incertaine (Oppo and Lehman, 1993;
Sarnthein et al., 1994; Elliot et al., 2002; Lynch-Stieglitz et al., 2007; Roberts et al., 2010;
Bohm et al., 2015). Un récent enregistrement de Pa/Th suggere cependant que seuls les
évenements les plus froids (HS1, HS2 et HS11) sont accompagnés d’un effondrement de la

convection océanique (Bohm et al., 2015).

Plusieurs travaux menés dans le bassin occidental révelent la présence d’un volume plus
important d’AAIW (vers 1300 m) aux latitudes subtropicales de I’océan Atlantique durant les
épisodes de ralentissement de I’AMOC (Zahn and Stuber, 2002; Pahnke et al., 2008).
D’autres au contraire semblent montrer qu’un flot réduit s’écoulait vers le nord durant ces
mémes intervalles de temps entre 600 et 1100 métres de profondeur (Xie et al., 2012; Huang

et al., 2014). A T’est, seule une étude menée au large du Portugal semble indiquer une plus
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grande influence de ’AAIW a 1100 metres de profondeur, tandis qu'une carotte localisée a
1512 métres de profondeur au large de I’Afrique ne montre pas d’apport plus important
d’AAIW (Willamoski and Zahn, 2000). L’ AAIW est pourtant I’une des principales routes de
retour de la circulation thermohaline (Rintoul, 1991 ; Schmitz Jr. and McCartney 1993) et
joue un réle majeur dans la redistribution de la chaleur, de la salinité et des teneurs en
nutriments et en carbone (Sabine et al., 2004 ; Palter and Lozier, 2008). Comprendre le lien
entre la circulation de cette masse d’eau et les événements climatiques rapides est donc

crucial.

Le Golfe de Cadix, situé au sud de la péninsule ibérique, est une région clé pour restituer la
dynamique des eaux intermédiaires puisqu’il délimitait un front hydrologique entre les eaux
de I’atlantique nord (ENACW) et les eaux de I’atlantique sud (EAAIW) durant la derniére
période glaciaire (Willamowski and Zahn, 2000 ; Montero-Serrano et al., 2011). De plus, il
est également soumis a 1’écoulement des eaux de débordement de la Mer Méditerranée
(MOW) dont le role sur le budget de salinité de 1’Atlantique Nord est toujours discuté
(Johnson, 1997; Sierro et al., 2000 ; Voelker et al., 2006 ; Khelifi et al., 2009). En effet, il a
été suggéré que I’'injection de la MOW aux hautes latitudes de I’ Atlantique Nord pourrait
réenclencher ’AMOC a la suite des périodes de ralentissement de la convection d’eau

profonde.

Afin de retracer les changements rapides de 1’origine des masses d’eau intermédiaire dans le
Golfe de Cadix durant la derniere période glaciaire, nous avons analysé la composition
isotopique du Nd (eNd) dans des coraux profonds prélevés sur 1I’escarpement du Pen Duick,
ainsi que sur plusieurs monts carbonatés alentours. L’objectif de cette é¢tude est d’examiner la
réponse des masses d’eaux intermédiaires aux changements climatiques rapides, et de
contraindre les possibles incursions de I’AAIW vers le nord pour ainsi établir les liens

existants avec les variations de ’AMOC.
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L’escarpement de Pen Duick est un ensemble de monts carbonatés (principalement construits
par Lophelia pertusa, Madrepora Occulata et Dendrophyllia sp.), hauts de plus de 60 métres,
situés a des profondeurs comprises entre 500 et 650 metres (Van Rensbergen et al., 2005;
Foubert et al., 2008). Correspondant a la branche sud-est de la ride de Renard, cette falaise
s’étend sur plus de 6 km sur une direction nord-ouest/sud-est (Van Rooij et al., 2011). Aucun
spécimen de corail vivant n’a été observé jusqu’alors sur 1’escarpement et la datation des
coraux fossiles a révélé que leur distribution était strictement limitée aux périodes glaciaires
(Foubert et al., 2008; Wienberg et al., 2009, De Mol et al., 2011). La derniére croissance
corallienne enregistrée s’interrompt brusquement il y a 12 ka, a la fin du Younger Dryas,

probablement dus & des changements environnementaux majeurs (Wienberg et al., 2009).

Les profondeurs intermédiaires du Golfe de Cadix sont aujourd’hui influencées par trois
masses d’eau principales dont la composition isotopique a été précisément caractérisée dans
les parties précédentes par les stations MOW1, MOW?2 et Beta 1. L’ENACW, qui circule vers
I’est entre 100 et 600 m de profondeur, est la composante la plus négative (¢éNd = -12+0,2 a -
11,5+0,2). En dessous, I’AAIW circule depuis I’atlantique sud ou elle se forme avec une
composition isotopique radiogénique (eNd = -7/-9). Elle arrive néanmoins dans le Golfe de
Cadix avec une signature tres modifiée (-10,8+0,2). Enfin, la MSW se répend dans le Golfe
de Cadix le long de la marge nord, centrée sur une veine inférieure (600-800m) et supérieure
(800-1200m) (Hernandez-Molina et al., 2006; Louarn and Morin). La MSW se forme a partir
du mélange entre 1’eau de débordement méditerranéenne et les eaux atlantiques, conservant
une signature isotopique assez proche de la MOW dans le nord du Golfe (eNd =-9,9 £0,4). A

I’inverse, sa signature est modifiée dans le sud (-10,6£0,2).

A 550m, ’escarpement de Pen Duick est largement dominé par ’ENACW (90% ; Louarn &

Morin, 2011) et caractérisé par une valeur d’¢Nd de -11.7+0.3. En revanche, nos résultats
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montrent qu’entre 15 et 40 ka, les profondeurs intermédiaires du Golfe de Cadix étaient
caractérisées par une valeur moyenne de -8.9+0.4. De plus, les valeurs varient trés rapidement
autour de cette valeur moyenne et trois pics de valeurs radiogéniques (~ -8) sont observées a

19, 23-24 et 27 ka.

Dans ce chapitre, nous discuterons les variations des valeurs d’eNd observées dans le Golfe
de Cadix, en examinant 1) I’influence potentielle des sources lithogéniques de Nd et le
boundary exchange, 2) les variations de la contribution des masses d’eau au cours du temps et
3) les changements potentiels au cours du temps de la composition isotopique de Nd des trois

masses d’eau influencant les profondeurs intermédiaires du Golfe de Cadix.

Ce chapitre est présenté sous la forme d’un d'article rédigé en anglais et intitulé South
Atlantic Intermediate Water advances into the North-east Atlantic during periods of
reduced Atlantic Meridional Overturning Circulation. Il a été soumis et accepté a la revue

Geochemistry, Geophysics, Geosystems.
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Abstract

The Nd isotopic composition (eNd) of seawater and cold-water coral (CWC) samples from
the Gulf of Cadiz and the Alboran Sea, at a depth of 280-827 m were investigated in order to
constrain mid-depth water mass dynamics within the Gulf of Cadiz over the past 40 ka. eNd
of glacial and Holocene CWC from the Alboran Sea and the northern Gulf of Cadiz reveals
relatively constant values (-8.6 to -9.0 and -9.5 to -10.4, respectively). Such values are similar
to those of the surrounding present-day mid-depth waters from the Mediterranean Outflow
Water (MOW; eNd ~ -9.4) and Mediterranean Sea Water (MSW; eNd ~ -9.9). In contrast,
glacial eNd values for CWC collected at thermocline depth (550-827 m) in the southern Gulf
of Céadiz display a higher average value (-8.9+0.4) compared to the present-day value (-
11.7+0.3). This implies a higher relative contribution of water masses of Mediterranean

(MSW) or South Atlantic origin (East Antarctic Intermediate Water, EAAIW). Our study has
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produced the first evidence of significant radiogenic éNd values (~ -8) at 19, 23-24 and 27 ka,
which are coeval with increasing iceberg discharges and a weakening of Atlantic Meridional
Overturning Circulation (AMOC). Since MOW ¢Nd values remained stable during the last
glacial period, it is suggested that these radiogenic eNd values most likely reflect an enhanced

northward propagation of glacial EAAIW into the eastern Atlantic Basin.

2.1. Introduction

The variability of the Atlantic Meridional Overturning Circulation (AMOC) affects the
climate through the redistribution of heat and salinity from low to high latitudes by surface
and intermediate currents, and the capacity of the ocean to store CO, [Bryden and Imawaki,
2001; Ganopolski and Rahmstorf, 2001; Sabine et al., 2004]. It has been shown that the
overturning circulation has been slowdown during the glacial period and is associated with the
formation of shallower northern-sourced water (Glacial North Atlantic Intermediate Water,
GNAIW) [Boyle and Keigwin, 1987; Zahn et al., 1987; Ganapolski and Rahmstorf, 2001,
McManus et al., 2004; Bohm et al., 2015] and the filling of a large part of the deep North
Atlantic with southern-sourced water [Lynch-Stieglitz et al., 2007; Roberts et al., 2010]. The
AMOC is known to have been particularly sluggish around the catastrophic iceberg discharge
of the coldest Heinrich stadials (HS) [Bond et al., 1993] and the Dansgaard-Oeschger stadials
(D-O stadials) [Dansgaard et al., 1993]. These slowdowns in the AMOC are associated with a
reduction in North Atlantic Deep Water (NADW) formation, which was most likely driven by
enhanced freshwater discharge from collapsing northern hemisphere ice sheets [e.g. Vidal et
al., 1997; Labeyrie et al., 1999; Curry et al., 1999; Elliot et al., 2002; McManus et al., 2004;
Bohm et al. 2015; Barker et al., 2015] and which led to a northward penetration of deep- and
intermediate water masses from the southern ocean [Oppo and Lehman, 1993; Sarnthein et

al., 1994; Elliot et al., 2002; Lynch-Stieglitz et al., 2007; Roberts et al., 2010; Béhm et al.,
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2015].

Today, mid-depth water masses play an important role as intermittent carbon and heat storage
reservoirs [Bower et al., 2002] that sequester significant quantities of anthropogenic CO,
[Sabine et al., 2004]. However, little is known about the glacial and deglacial intermediate
depth circulation patterns. Despite receiving increased attention over recent decades [Pahnke
and Zahn, 2005; Pahnke et al., 2008; Came et al., 2008; Basak et al., 2010; Xie et al., 2012;
Pena et al., 2013; Huang et al., 2014], the penetration of the Antarctic Intermediate Waters
(AAIW) into the North Atlantic Ocean, associated with elevated Heinrich stadial fresh-water
inputs, is still poorly constrained. Conflicting results have been obtained for the northward
penetration of the AAIW into the western subtropical North Atlantic during the last glacial
period. Indeed, while several studies have documented a greater northward penetration of
AAIW into the western subtropical North Atlantic at times of iceberg discharge and reduced
AMOC [e.g., Zahn and Stuber, 2002; Pahnke et al., 2008], other studies propose a reduced
northward flow of AAIW during the same intervals [Came et al., 2008; Xie et al., 2012;
Huang et al., 2014]. Based on evidence for enhanced northward propagation of the AAIW in
the Pacific Ocean during the same cold events [Pahnke and Zahn, 2005; Basak et al., 2010], it
has been suggested that the flow of AAIW could have been rerouted into the Pacific Ocean
instead of the North Atlantic [Huang et al., 2014]. Nevertheless, several studies investigating
the northward penetration of East Antarctic Intermediate Water (EAAIW) have indicated that
this water mass reached the mid-latitude northeast Atlantic (30°N) during glacial periods
[Willamowski and Zahn, 2000; Montero-Serrano et al., 2011]. The Gulf of Cadiz is a crucial
area for studying mid-depth Atlantic hydrology as these studies have proposed that it
delineates a hydrological front during glacial periods where mixing of northern (Eastern
North Atlantic Central Water, ENACW) and southern-sourced (EAAIW) intermediate water

masses occurs. In addition, the northern Gulf of Céadiz is also on the pathway of the
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Mediterranean Outflow Water (MOW). It has been suggested that variability in MOW during
the last glacial period may have played a significant role in triggering a switch from a stadial
to an interstadial mode by injecting high-salinity waters into the Northern North Atlantic at a
time of weak AMOC [Johnson, 1997; Voelker et al., 2006] and when MOW outflow was
stronger [Voelker et al., 2006; Toucanne et al., 2007; Bahr et al., 2015].

Cold-water corals (CWCs) have been shown to act as useful archives for identifying rapid
changes in the dynamics of intermediate water masses [Lutringer, 2005; van de Flierdt et al.,
2010; Copard et al., 2010, 2011; Montero-Serrano et al., 2013]. Their aragonitic skeleton can
be precisely dated thanks to U-series disequilibrium methods [Adkins et al., 1998; Cheng et
al., 2000; Douville et al., 2010]. In addition, it has been shown that the Nd isotopic
composition, expressed as eNd = ([(143Nd/144Nd)samp|e/ (143Nd/144Nd)CHUR] — 1) x 10000
(CHUR: Chondritic Uniform Reservoir [Jacobsen and Wasserburg, 1980], of living CWC
from the Strait of Gibraltar to the Norwegian Sea faithfully traces local seawater eNd and
mid-depth water mass provenance for the Northeast Atlantic [Colin et al., 2010; Copard et
al., 2010, 2012; Montero-Serrano et al., 2013]. For the Northeast Atlantic Ocean, the
northern-sourced waters, which correspond to a mixing between Labrador slope waters and
the north eastward-spreading, mid-depth waters (forming the mid-depth Subpolar Gyre or
mSPG), carry eNd values between -13 and -15 [Piepgras and Wasserburg, 1987; Lacan and
Jeandel, 2004]. Conversely, the éNd values of southern-sourced waters (notably, Antarctic
bottom water - AABW and AAIW) range between -7 and -9 in the Southern Ocean [Jeandel,
1993; Stichel et al., 2012]. Thus, northern- and southern-sourced waters can be distinguished
by studying eNd values along a north-south basin-scale transect [Van Blackenburg, 1999]. In
the mid-depth ocean, the only way to alter the initial Nd isotopic composition of water masses
is to add Nd with a different isotopic composition through riverine and eolian inputs,

boundary exchange and reversible scavenging or by the mixing of isotopically different water
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masses [e.g., Lacan and Jeandel, 2005]. Away from major lithogenic Nd sources, [I1Nd can be
considered as a quasi-conservative water mass tracer in the ocean with a residence time of
~600-1000 yrs [Tachikawa et al., 2003].

In the Northeast Atlantic, framework-forming CWCs are fairly abundant although their spatial
distribution varies over time [e.g. Schroder-Ritzrau et al., 2005; Wienberg et al. 2010; Frank
et al., 2011, Eisele et al., 2011]. Here, we present the first sub-millennial eNd record for the
last glacial period (MIS 2 from 40 to 15 ka) derived from CWC from the southern Gulf of
Cédiz. This record was compared to ambient seawater ¢Nd in order to assess the glacial to
present day variability of mid-depth water eNd. CWC from the Alboran Sea have been also
investigated for the first time in order to establish the Nd isotopic composition of the MOW
during glacial and interglacial periods. Our objective is to track rapid (centennial-scale)
changes in water mass provenance and to evaluate whether the circulation of water masses at
mid-depths in the eastern North Atlantic has changed significantly during abrupt climate
variations over the last glacial period. Our results also provide the opportunity to constrain the
variability of the northward penetration of EAAIW, which was associated with abrupt

variations in the AMOC.

2.2. Hydrological setting

In the Gulf of Cadiz, the surface water, termed Surface Atlantic Water (SAW; T>16°C, S ~
36.4) [Criado-Aldeanueva et al., 2006], corresponds to the upper 100 m water depth and has
an ¢Nd value of ~ -11.4+0.7 [Piepgras and Wasserburg, 1983]. Below the SAW, the Eastern
North Atlantic Central Water (ENACW) flows from west to east between depths of 100 and
600 m (Fig. 35 and 36). It is characterized by salinity values of between 35.3 and 36.6,

temperatures ranging from 11 to 16°C, and eNd of -11.9+0.3 [Piepgras and Wasserburg,
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Figure 35: (a) Salinity (psu) contour map of the Atlantic Ocean at 700 m water depth (Ocean Data View; WOA 2013
dataset). Black dots indicate the locations of cores discussed in this paper. Arrows show the general surface and
intermediate-water mass circulation of the Atlantic Ocean. mSPG: mid-depth Subpolar Gyre; mSTG: mid-depth
Subtropical Gyre. (b) Locations of cold-water corals and seawater station studied here. Simplified distribution of
intermediate water mass circulations and their Nd isotopic composition within the Gulf of Cadiz are also reported.

1983; Criado-Aldeanueva et al., 2006; Louarn and Morin, 2011; Copard et al., 2011]. At the
Strait of Gibraltar, two layers of water can be distinguished by a sharp density gradient: an
eastward flow of low-density Atlantic inflow overlies the more saline westward outflow of
Mediterranean water corresponding to the MOW. At the outflow, the MOW is characterized
by high salinities (S > 36.9), temperatures ranging from 13.22 to 13.76 °C, a density > 28.8
kg.m™ and eNd of -9.4+0.2 [Tachikawa et al., 2004; Spivack and Wasserburg, 1988]. The
MOW is greatly modified by vertical mixing with the overlying ENACW during its overflow
and is thus called MSW in the Gulf of Cadiz. To the north of the Gulf of Cadiz, MSW is
generally characterized by a salinity value of more than 36.2 and an eNd of -9.9+0.4
[Piepgras and Wassurburg, 1983]. Two layers of MSW can be distinguished, an upper layer
flowing between 500 and 800 m, and a lower layer occurring at depths from 800 to 1200 m
[Hernandez-Molina et al., 2006; Louarn and Morin, 2011]. The MSW mainly flows north-
westwards along the topographic boundary (Fig. 35) [Hernandez-Molina et al., 2014].

The presence of EAAIW corresponds to a local salinity minimum at a depth of roughly 900 +
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Figure 36: (a) Section of salinity (psu) along the eastern Atlantic Ocean (see the dashed lines in b) with labelled water
masses. (b) Map with locations of cold-water corals and seawater stations reported in c. (c) Blue dots represent the eNd
values for the CWC from the Gulf of Cadiz. eNd profiles from three seawater stations are also represented for
comparison. A-ll 109-1, station 95 [Piepgras and Wasserburg, 1983]; Save 217 [Jeandel, 1993]; Beta-1 [This Study].
EAAIW: East Antarctic Intermediate Water; AABW: Antarctic Bottom Water; NADW: North Atlantic Deep Water; ENACW:
East North Atlantic Central Water; MOW: Mediterranean Outflow Water; MSW: Mediterranean Sea Water; GNAIW:
Glacial North Atlantic Intermediate Water; SACW: Southern Atlantic Central Water. (d) Vertical profiles of potential
temperature (red), salinity (blue) and eNd (black dots) at Station Beta-1. The eNd values of one seawater sample located
at the bottom of station M08-CTD3 and at the same location as core MD08-3231 are reported for comparison (open
square).

100 m in the southern Gulf of Cadiz (Fig. 36) [Cabecadas et al., 2002; Louarn and Morin,
2011]. Although it is present in significant proportions (about 75%), EAAIW cannot be traced
on the basis of physical properties further north along the European margin [Louarn and

Morin, 2011]. The EAAIW enters the Gulf of Cadiz in the south-western part of the basin and
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spreads cyclonically (Fig. 35) [Louarn and Morin, 2011]. The EAAIW is formed at the polar
front in the south-cast Pacific and is characterized by eNd values of between -7 and -9

[Jeandel, 1993; Stichel et al., 2012].

2.3. Material and methods

This study has investigated thirty-five, well-preserved (fossil) CWC, of the species Lophelia
pertusa, Madrepora oculata, Desmophyllum dianthus and Desmophyllum alternata, collected
in several cores from the Gulf of Cadiz and the Alboran Sea, (Fig. 35 and Table 6). Gravity
core MD08-3231 (35°18.87°N, 06°48.05°W; 550 m water depth; Fig. 35) was retrieved on the
Gamma mound from the Pen Duick Escarpment during the R/V Marion Dufresne “MD 169
MiCROSYSTEMS” expedition in July 2008 [van Rooij et al., 2011]. Further CWCs were
selected in the vicinity of core MD08-3231 in the southern Gulf of Cadiz, where corals span a
depth range of 590-827 m (Fig. 35). The northern part of the Gulf of Cadiz has been also
investigated using core GeoB 9022, collected at a water depth of 676 m (Fig. 35). Finally,
eight CWC (L. pertusa and M. oculata) were retrieved from the Melilla Coral Province
(Brittlestar Ridges | and 111, New mound) in the southern Alboran Sea, at depths of between
280 and 465 m (Fig. 35).

In addition, nine seawater samples were collected using 12-litre Niskin bottles fitted on a
CTD-Rosette sampler system at station Beta-1 during the EuroFLEETS cruise (June 2013)
and at station MDO08-CTD3 (35°18.87'N; 6°48.05'W) during the “MD 169
MiCROSYSTEMS” cruise (July 2008) (Table 7, Fig. 35). These samples were collected in
order to assess seawater eNd around the CWC reef investigated in the southern Gulf of Cadiz.
Seawater samples were filtered on-board using a 0.45um membrane (MilliPore Corp.) and
were acidified to a pH of less than 2 with suprapur 2N HCI immediately after collection,

following GEOTRACES recommendations [van de Flierdt et al., 2012].
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Table 6: Core locations, coral species, sample depths, U-series and radiocarbon dates of cold-water samples, and eNd.
Calibrated AMS 14C dates are indicated by an asterisk. Previously published dates are identified by the numbers 1 [Frank
et al., 2011], 2 [Wienberg et al., 2010] and 3 [Fink et al., 2013]. Previously published Nd values are indicated by the
number 4 [Montero-Serrano et al., 2011].

Depth in core
(cm)

Age B.P cal.
(ka)
Southern Gulf of Cadiz

MDO08-3231 (35°18.87'N 6°48.05'W, water depth 550 m)

Species eNd

2.5 L. pertusa 14.44 £ 0.40%Y  -10.1 £ 0.3

15 L. pertusa 20.72 £ 0.79 9.5+04

17.5 L. pertusa  21.65 £ 0.74Y -9.1+0.5

22.5 L. pertusa 19.53 £ 0.99 -8.3+ 0.5

32.5 L. pertusa  25.08 £ 0.41Y 9.2+ 04

32.5 L. pertusa  25.08 £ 0.41Y -8.8+ 0.6

47.5 L. pertusa  24.18 + 0.28Y -8.1+0.5

65 L. pertusa  27.05 £ 0.85% -83+0.3

65 L. pertusa  27.05 £ 0.85% 87+ 0.6

155 L. pertusa 26.97 + 0.57 9.3+0.5

125 L. pertusa  28.31 +0.33% 9.0+ 0.5

165 L. pertusa 28.33 £ 1.11 -8.8+04

215 L. pertusa  35.02 + 0.57% -8.9+0.3

245 L. pertusa  36.70 £ 0.70 9.2+ 0.3

265 L. pertusa 34.17 £ 1.10 -0.2 £ 0.3
GeoB 12104 (35°21.99’'N 06°51.90’W, water depth 590 m)
8 L. pertusa  23.02 + 0.40? -8.1+0.5
GeoB 12103 (35°21.18'N 06°50.90'W, water depth 591 m)
88 L. pertusa  25.45 % 0.49 93+ 06

101 D. dianthus ~ 24.80 + 0.31¢ -8.8+ 0.8

101 D. dianthus ~ 24.80 £ 0.31¢Y -83+0.5
GeoB 12712 (35°22.27'N 06°54.19'W, water depth 716 m)
8 M. oculata 34.57 £ 0.87 -9.1 £ 0.3
GeoB 12740 (35°00.02’'N 07°04.47°'W, water depth 739 m)
2 M. oculata  14.34 +0.32) 9.3+ 0.1¥
133 M. oculata  25.02 £ 0.44Y -85 + 0.3
209 M. oculata  32.73 £0.73Y  -8.8 + 0.49
GeoB 12743 (35°03.47'N 07°08.78'W, water depth 827 m)
5 M. oculata  27.52 £0.61Y  -9.6 + 0.6

39 M. oculata  30.67 + 0.41 -8.9+0.2

Northern Gulf of Cadiz
GeoB 9022 (36°10.98'N 07°18.36'W, water depth 676 m)
surface D. alternata 0.582 + 0.04 -10.4 £ 0.3
surface L. pertusa  31.19 £0.23%® 9.9 + 0.2
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surface M. oculata  35.37 £0.28®  -9.5 + 0.1¥

Alboran Sea

GeoB 13727 (35°26.16’N 02°30.84’'W, water depth 363 m)
surface L. pertusa 0.34x®) -8.6 £ 0.3
GeoB 13728 (35°26.28’N 02°30.89'W, water depth 343 m)
2 L. pertusa 2.90% -9.0 £ 0.3
GeoB 13723 (35°21.05'N 02°34.82’W, water depth 291 m)
14 M. oculata 5.40%® -8.8+0.3
GeoB 13730 (35°26.20'N 02°30.87’'W, water depth 338 m)
102 L. pertusa 10.56*®) -9.0 £ 0.3
GeoB 13737 (35°28.06’N 02°33.56'W, water depth 297 m)
Surface L. pertusa 13.01*®) -8.9 £ 0.3

GP21 (35°26.498'N 2°31.004'W, water depth 465 m)
15 L. pertusa 13.90 £ 0.06 -9.0 £ 0.3
211.5 L. pertusa 28.56 = 0.09 -9.0 £ 0.3
278 L. pertusa 43.04 £ 0.12 -8.7 £ 0.3

Table 7: Locations of seawater stations investigated in this study, with water depth of the sample. Potential temperature
(8), salinity (S), and potential density (o) and eNd data results are reported.

Station Latitude Longitude Depth 0 (°C) S (psu) o (kg.m™) eNd
Beta-1 35°17.46'N  6°47.16' W 10 19.48 36.43 25.99 -9.5+0.2
Beta-1 35°17.46'N 6°47.16' W 60 16.29 36.38 26.74 -9.7 £0.2
Beta-1 35°17.46'N  6°47.16' W 110 15.57 36.27 26.83 -9.9 £ 0.2
Beta-1 35°17.46'N  6°47.16' W 200 14.29 36.02 26.92 -10.2 £ 0.2
Beta-1 35°17.46'N  6°47.16' W 250 13.73 35.92 26.97 -10.7 £ 0.2
Beta-1 35°17.46'N 6°47.16' W 350 12.67 35.76 27.05 -11.8 £ 0.2
Beta-1 35°17.46'N  6°47.16' W 400 12.41 35.72 27.08 -11.5+0.2
Beta-1 35°17.46'N  6°47.16' W 480 11.70 35.64 27.16 -11.9+0.3
Beta-1 35°17.46'N 6°47.16' W 510 11.44 35.62 27.19 -11.2 £ 0.2

MDO08-CTD3 35°18.87'N  6°48.05' W 500 11.38 35.60 27.19 -11.7 £ 0.3

The cleaning procedure and chemical purification of Nd (using TRU-Spec and Ln-Spec

resins) used here for CWC samples are described in detail in Copard et al. [2010] and

Montero-Serrano et al. [2011]. The Nd isotopic composition of seawater was analyzed

following the analytical procedures outlined in Copard et al. [2011] and Wu et al. [2015].
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Briefly, REEs were pre-concentrated from seawater samples of 10 to 15 | by using a SEP-
PAK Classic C18 cartridge loaded with a HDEHP/H,MEHP. REEs were then extracted using
a cationic resin (AG50W-X8) and Nd was purified by using Eichrom Ln-spec® resin
chemistry.

An Nd-oxide (NdO™) technique for thermal ionization mass spectrometry (TIMS) was used to
analyse the “*Nd/***Nd ratios of CWC from the Gulf of Cadiz [Copard et al., 2010; Montero-
Serrano et al., 2011]. Purified Nd was loaded onto a single degassed Re filament and run
using the H3POu/silica gel method. Samples were analyzed on a six-Faraday collector
Finnigan MAT 262 TIMS (LSCE, Gif-sur-Yvette), at a **Nd*®0* signal intensity of greater
than 500 mV, which was maintained for the duration of the 200 scans. Monitoring for Ce and
Sm was conducted continuously during all of the NdO" analyses but they were not found to
be present. PrO" isobaric interferences were measured and corrected, line by line, during
offline analysis. The Nd isotopic ratios were corrected for mass fractionation relative to
Y8Nd/AM**Nd = 0.7219 using a power law. Oxygen isotope ratios used for the corrections are
0/*0 = 0.002085 and *'0/**0 = 0.000391. Replicate analyses of the La Jolla standard gave
a mean “*Nd/***Nd of 0.511858+0.000010 (2c). This mean value is close to the certified
value of 0.511850+0.000013, suggesting a negligible (0.00001) machine bias that was,
however, taken into consideration by removing the blank value.

The *3Nd/***Nd ratios of the CWC from the Alboran Sea, and of seawater samples from the
Gulf of Cédiz, were analyzed using a ThermoScientific Neptune™ MC-ICPMS installed at
the Laboratoire des Sciences du Climat et de I'Environnement (LSCE, Gif-sur-Yvette,
France). The mass-fractionation correction was made by normalizing ***Nd/***Nd to 0.7219
and applying an exponential-fractionation correction. During the analytical sessions, every
two samples were bracketed with analyses of appropriate Nd standard solutions JNdi-1 and La

Jolla, which are characterized by certified values of 0.512115+0.000006 [Tanaka et al., 2000]
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and 0.511858+0.000007 [Lugmair et al., 1983], respectively. Standard JNdi-1 and La Jolla
solutions were analyzed at concentrations similar to those of the samples (5-10 ppb) and all of
the measurements affected by a machine bias were corrected, when necessary, by using the La
Jolla standard. The external reproducibility (2c) for time resolved measurement, deduced
from repeated measurements of the La Jolla standard and JNdi-1, ranged from 0.2 to 0.4
Epsilon units for the different analytical sessions. The analytical error associated with each
sample analysis is taken as the external reproducibility of the La Jolla standard for each
session.

U-series dates were obtained for the CWC fragments from the Gulf of Cadiz (cores MD08-
3231, GeoB 9022 and GeoB 12712) and the Alboran Sea (‘Brittlestar Big One Ridge’) using
ICP-QMS and ThermoScientific Neptune”™* MC-ICPMS following the methods described in
Douville et al. [2010] and Pons-Branchu et al. [2014]. Moreover, we made use of previously

published U-series and radiocarbon dates.

2.4. Results

2.4.1. Chronological framework

Most of the #°Th/U and radiocarbon dates for the CWCs investigated in the Gulf of Cadiz
and the Alboran Sea (Table 1) have been reported in previous studies [Wienberg et al., 2009;
2010; Frank et al. 2011; Fink et al., 2013]. Here, we provide nine additional 2°Th/U dates
from fossil corals L. pertusa, M. oculata and D. alternata of cores MD08-3231, GeoB9022,
GeoB 12712 and GP21(Table 8).

All of the corals analyzed have initial °**U values within 7 %o of the modern day ocean
(146.8 %o) [Andersen et al., 2010], suggesting a closed system for the U series [Robinson et

al., 2006]. The ?*2Th concentrations of the samples range from 0.3 to 2 ppb, indicating that the
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cleaning protocol was largely successful in removing potential coatings of ferromanganese
(Fe-Mn) oxides and hydroxides. The U/Th dates reported in Table 8 are corrected dates that
were calculated using a simple correction model that considers the precipitation of initial
20Th from seawater, taking into account a seawater **Th/?Th activity ratio ranging from 6
to 14 [Frank et al., 2004].

Four of the previously investigated CWCs from core MD08-3231 have ?**Th concentrations
of between 5 and 15 ppb, which required a significant correction for non-radiogenic “°Th [see
supplementary data, Frank et al., 2011]. We have considered that small amounts of ?**Th
must be due to contamination with “**Th from seawater, as the corals have been carefully
cleaned so as to be free of visible remaining non-carbonate material. Thus, we used a seawater
20Th/?%2Th activity ratio of 10+4 [Frank et al., 2011] to account for non-carbonate initial
23%0Th, which led to an age correction of ~500 years and an increase of relative age uncertainty
due to error propagation of the correction model.

The ?°Th/U ages of the MD08-3231 and GeoB-12712 fossil corals obtained in this study
range from 19.53+0.99 ka to 34.55+0.87 ka (Table 8). Table 6 illustrates this U/Th dating
combined with available dates for CWC from the southern Gulf of Céadiz published by Frank
et al. [2011] and Wienberg et al. [2010]. The lack of coral growth during the Holocene is in
agreement with the observations of Wienberg et al. [2009, 2010] that scarcely any framework-
forming cold-water coral existed in this region during interglacial periods, due to reduced
upwelling and thus reduced productivity [Rogerson et al., 2004].

In the Alboran Sea, five '*C dates have been published by Fink et al. [2013] and are
augmented by three additional 2°Th/U dates (Tables 6 and 8). The radiometric ages range

from 0.34 to 43.04+0.12 ka (Table 6).
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Table 8: U series measurements and ages of fossil corals dated in this study.

Sample ID c?;gt(*él:‘) Species Age (ka) 238y (ppm) 2211 (ppb) 523"(‘;'/::::)“@ 52::/‘;':-5@
MD08-3231 15 L. pertusa  20.72 £0.79 7.090 +0.015 0.594 +0.005 133.8 +4.3 141.8 £4.4
MD08-3231 22.5 L. pertusa  19.53 +£0.99 5.494 +0.005 2.055 +0.023 139.7 +4.8 147.6 £4.8
MD08-3231 165 L. pertusa 2833 +1.11 6.670 +£0.025 0.384 +£0.005 128.3 +3.9 139.0 £3.9
MD08-3231 265 L. pertusa  34.17 +1.10 5.779 +£0.018 0.341 +0.004 127.8 + 3.8 140.7 + 3.8
GeoB 9022 0 D. alternata  0.582 +0.04 4.642 +£0.004 0.396 +0.001 1419 +1.1 142.1 +£1.1
GeoB 12712 8 M. oculata  34.55 +0.87 3.926 +0.005 2.025 +0.010 134.0 +2.9 147.8 £2.9
GP21 CF15 15 L. pertusa 13.90 £0.06 3.310 £0.002 0.527 +0.004 145.5 £1.9 1514 +£1.9
GP21 CF11 211.5 L. pertusa  28.56 +0.09 3.823 +0.003 1.373 £0.006 135.2 1.2 146.6 £ 14
GP21 CF10 278 L. pertusa  43.04 +£0.12 3.047 £0.003 0474 +£0.004 131.3 £1.0 1483 £ 1.1
2.4.2. eNd of seawater samples and cold-water corals

The Nd isotopic compositions of the seawater samples from stations Beta-1 and MD08-CTD
3 are reported in Table 7 and Figures 36 and 37. At station Beta-1, eNd values range from -
9.5+0.2 at the surface to -11.9+0.3 at a water depth of 480 m (fig. 36d). Salinity and
temperature decrease gradually from 36.4 to 35.6 and from 19 to 11°C, respectively (fig.
36d). The sea surface water is characterized by an eNd value of -9.5+0.2 that decreases
significantly with depth to reach -10.7£0.2 at a depth of 250 m. Below 250 m, eNd values
exhibit a narrow range from -11.2+0.3 and -11.9+0.3. The eNd value obtained at 500 m for
station MDO08-CTD 3 (-11.7£0.3) is similar to that of the nearby station, Beta-1, and allows
the present day seawater eNd signature to be constrained just above core MD08-3231.

CWC &eNd values from core MD08-3231 range from -8.1+0.5 to -9.5+0.4 between 19.53+0.99
and 34.55+0.87 ka, which differs strongly from the present-day seawater value on top of the
Gamma mound (-11.7+0.3) (Fig.36 and 37), located 2.5 km from the Beta mound. Note that
replicate eNd analysis of different coral portions collected on two single specimens (CWCs
collected at 32.5 and 65 cm in core MD08-3231 and at 101 ¢cm in core GeoB12103) yielded

identical eNd values, within analytical uncertainty (Table 6). Such a good reproducibility on
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eNd analyses has also been obtained in previous studies for more than 12 CWC of the NE
Atlantic by using the same analytical procedure [Colin et al., 2010; Copard et al., 2012]. This
indicates an excellent level of reproducibility for the entire analytical procedure as well as
homogeneous Nd isotopic composition within the coral skeleton of L. pertusa (Table 6). Such
a good reproducibility of eNd analyses in CWC indicates that variations of around 1 Epsilon
unit could be considered as significant. In the southern Gulf of Cadiz, CWCs collected close
to MDO08-3231 display similar éNd values for synchronous coral ages, suggesting the imprint
of similar water masses. Therefore, it seems reasonable to compile all CWC eNd values
ranging from -8.1+0.5 to -9.6+0.6 into one single record of temporal variability of seawater
eNd representative of intermediate water masses (between 550 and 830 m) circulating in the
southern Gulf of Cédiz from 15 to 40 ka (Fig. 37).

Only CWC &Nd values from core GeoB 9022, located in the northern Gulf of Cadiz on the
current MSW pathway [World Ocean Atlas, 2013], are shown separately because it is
potentially bathed by different water masses (Fig. 37). These CWCs, dated at 31 and 35 Kka,
display eNd values of -9.9+0.2 and -9.5+0.1, respectively. In addition, one D. alternata
specimen, dated to around 0.6 ka, shows an eNd value of -10.4+0.2. Note that the D. alternata
species has not been the subject of any calibration for Nd isotopes. However, the eNd value
seems consistent with the rest of the record.

The lowest eéNd values obtained from CWC in the southern Gulf of Cadiz range between ~ -
9.5 and -10 during the glacial period (~ 25-27 and 21 ka), whereas the highest values of ~ -8.0
are observed at 19, 23-24 and 27 ka (Fig. 37). On the other hand, the eight CWC samples
collected in the Alboran Sea and dated to between 0.3 and 43 ka display a narrow range of

eNd values between -8.6+0.3 and -9.0+0.3 (Table 6; Fig. 37).

168



Age (ka B.P)
0 5 10 15 20 25 30 35 40 45

ENACW
0 7
1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1
0 5 10 15 20 25 30 35 40 45
Age (ka B.P)
MD08-3231/GeoB 12103/ B GeoB 5022 (676 m) Wy modern MSW (650 m)

12104/12712 (550-716 m)
O GeoB 12740/12743 (739-827 m) <> Alboran Corals (291-465 m) ﬁ Seawater at 500m

Figure 37: eNd values of CWC from the southern (black and open dots) and northern (green squares) Gulf of Cadiz and
Alboran Sea (orange diamonds). The yellow star indicates the present-day eNd value at depth of the CWC investigated in
the southern Gulf of Cadiz. Present day eNd values of the intermediate water masses ENACW, MOW, LIW and AAIW are
also reported for comparison (dashed lines). CWC from the Gulf of Cadiz have been analyzed using TIMS with an Nd-
oxide (NdO+) technique while CWC from the Alboran Sea have been analyzed using MC-ICPMS.

2.5. Discussion

Based on CWC from the Gulf of Cadiz and the Porcupine Seabight, the long-term evolution
of the eastern North Atlantic seawater eNd for the last 250 ka is characterized by a significant
decrease in eNd values along the north-eastern margin since the last interglacial period
[Montero-Serrano et al., 2011]. In this current study, we have significantly improved the
resolution of the last glacial éNd record in the Gulf of Cadiz, by including new data that
constrain the temporal evolution of the Nd isotopic composition of the Mediterranean end-
member. Our data indicate that the seawater ¢Nd values in the southern Gulf of Cadiz, at

depths of between 550 and 827 m, decreased from a mean glacial value of -8.9+0.5 to about -
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11.7%0.3, measured in modern seawater above the Gamma mound. The highest glacial eNd
values (around -8) observed at 19, 23-24 and 27 ka, occurred synchronously with abrupt
changes in the deep limb of the AMOC as indicated by **'Pa/**Th ratios from the Bermuda
Rise (Fig. 38b) [Gutjahr and Lippold, 2011; Bohm et al., 2015]. In order to understand the
variability in seawater eNd in the Gulf of Cadiz, it is necessary to (i) assess the potential
influences of lithogenic Nd inputs and regional “boundary exchange” on the ¢éNd of mid-
depth water masses; (ii) determine the potential changes in the contribution of water masses
and/or (iii) assess the potential change in Nd isotopic composition of the intermediate water

masses entering in the Gulf of Cadiz since the last glacial period.

2.5.1. Modern seawater eNd in the southern Gulf of Cadiz

Core MD08-3231 is located in the Pen Duick Escarpment at a water depth of 550 m, with a
present-day temperature and salinity of around 11.4°C and 35.6, respectively (Fig. 36d),
which corresponds to ENACW [Criado-Aldeanueva et al., 2006]. Below 600 m water depth, a
decrease in salinity and temperature has been shown to reflect the presence of a small
contribution of EAAIW [Van Rooij et al., 2011]. Seawater éNd values at the depth of core
MD08-3231 (eNd of -11.2+0.2 for station Beta-1 and -11.7+0.3 for station MD08-CTD 3) are
identical, within analytical uncertainty, to the eNd of the ENACW (-11.9+0.6) measured west
of the Gulf of Cadiz [Piepgras and Wasserburg, 1983]. Based on multi-parameter analysis of
the distribution of water masses in the Gulf of Cadiz, Louarn and Morin [2011] have
estimated a composition of around 90% ENACW and 10% EAAIW in the southern Gulf of
Cédiz at the depth of the Pen Duick Escarpment (550 m). It is worth noting that the presence
of MSW, generally characterized by salinity values higher than 36.2, is not detected at the
Gamma Mound [Louarn and Morin, 2011; Van Rooij et al., 2011; Mienis et al., 2012].

Indeed, most of the MSW turns north-westward along the continental margin shortly after
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flowing out from the Strait of Gibraltar [Louarn and Morin, 2011]. An &Nd of -9.9+0.4 has
been obtained for MSW in the northern Gulf of Cadiz [Piepgras and Wassurburg, 1983].
Only a small fraction is deviated into the southern part of the Gulf of Cadiz through regional
eddies which detach from the main flow [Fusco et al., 2008].

2.5.2. Potential influences of lithogenic Nd inputs on the eNd of

mid-depth water masses of the Gulf of Cadiz since the last
late glacial period

The Nd isotopic signature of intermediate water masses in the Gulf of Cadiz could potentially
be modified over time along continental margins through the mechanism of regional
“boundary exchange” [Lacan and Jeandel, 2001, 2004, 2005; Wilson et al., 2012] and/or
through the input of Saharan dust [Tachikawa et al., 2004] and enhanced volcanic IRD-water
exchange during glacial periods [Roberts and Piotrowski, 2015].

However, a previous study has stated that present-day seawater eNd, measured in the core-top
leachate sediments of the Gulf of Cadiz, is inconsistent with a contribution of unradiogenic
eolian dust or margin sediments [Stumpf et al., 2010]. On the other hand, during the cold
intervals, the velocity of MOW is thought to have been higher [Voelker et al., 2006; Toucanne
et al., 2007; Bahr et al., 2015] which could have favored Nd exchanges with margin
sediments of the Gulf of Cadiz characterized by unradioganic eNd values (around a value of -
12) [Grousset et al., 1988; 1998]. In addition, the last glacial period is associated with higher
inputs of Saharan dust (eNd -11+0.4 to -14.4+0.1) [Grousset et al., 1988; 1998; Skonieczny et
al., 2011], associated with an aridification of North Africa, to the Tropical Northeast Atlantic
and, to a lesser extent, to the Gulf of Cadiz [Sarnthein et al., 1981; Hooghiemstra et al., 1987,
Moreno et al., 2002; Wienberg et al., 2010]. The increase in Saharan dust inputs is
particularly evident during Heinrich Stadial events [Itambi et al., 2009]. As eNd values from

CWC in the southern Gulf of C&diz are more radiogenic during the last glacial than the
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modern seawater value, and even more during HS2, lithogenic Nd inputs to mid-depth water
masses of the Gulf of Cadiz from boundary exchange or exchange with Saharan dust are, thus,
likely to have been negligible, at least for the last 40 ka.

Furthermore, based on the analysis of five cores in the North Atlantic IRD belt, Roberts and
Piotrowski [2015] have shown a general increase in éNd from deep- (4000 m) to intermediate
water (1000 m) by 6 eNd-units during the last glacial period compared to the Holocene. The
authors suggested an enhanced volcanic IRD-water exchange and the potential southward
transport of this signal. Nevertheless, samples from the western mid-latitude Atlantic [Bohm
et al., 2015], as well as our own samples, display glacial eNd that is over 2 eNd-units less
radiogenic, indicating that the southward propagation of this radiogenic Nd isotope labelling
water is unlikely, or at least limited. We also draw attention to the discrepancy of about 5
eNd-units between the eNd record produced by Roberts and Piotrowski [2015] and that of
Crocket et al. [2011], for the same geographical area and water depth, during the Last Glacial

Maximum (LGM).

2.5.3. Mid-depth hydrological re-organization during glacial
conditions

CWC in the southern Gulf of Cadiz, at intermediate depth, display a mean glacial value of -
8.9+0.5 that is significantly higher than -11.7+£0.3, measured in modern seawater. This last
glacial radiogenic eNd mean value seems to result from a major reorganization of the
hydrography of the North Atlantic, involving more radiogenic water masses invading the Gulf
of Cadiz during the glacial period or, alternatively, a change in the eNd signature of the water
masses entering in the Gulf of Cadiz over time.

At present time, MSW is the most radiogenic (eNd = -9.9+£0.4) water mass in the Gulf of

Cédiz but it does not contribute significantly to the water mass balance at intermediate water

172



depth in the southern Gulf of Cadiz. A variable spatial influence of the MSW during glacial
and interglacial marine isotopic stages (MIS) [Llave et al.; 2006] may have changed the Nd
isotopic signature in this area. Under glacial conditions, when the MSW was denser, deeper
and flowed faster [Zahn et al., 1987; Thunell and Williams, 1989; Zahn, 1997; Schonfeld,
1997; Cacho et al., 2000, Voelkler et al., 2006; Toucanne et al., 2007] the lower MSW core
was enhanced and flowed more widely across the southern Gulf of Cadiz through increased
meddy activity [Richardson et al., 2000; Ambar et al., 2008]. Conversely, during interglacial
periods, the upper layer was the principal core and was largely confined to the Iberian margin.
Therefore, because of the proximity of the studied site to the MSW pathways, we cannot
exclude the possibility that, during glacial periods, variations in the hydrological conditions
forced MSW to reach CWC mounds in the southern Gulf of Cadiz.

Accordingly, we decided to investigate the eNd composition of CWC from the Alboran Sea
(280-465 m water depth) and the northern Gulf of Cadiz (core GeoB 9022, 676 m depth) in
order to constrain the glacial eNd values of the Mediterranean water end-member (Table 1).
Modern eNd values for MSW were reported in Piepgras and Wasserburg [1983] for
hydrocast stations A-11 109 St. 95 (-9.8+0.6 at 1000m) and A-IlI 109 St. 101 (-9.9+0.5 at
650m): these values are more-or-less identical, considering the precision of the measurements.
The two glacial CWC samples from core GeoB 9022 present similar eéNd values (around -
9.7+0.2) to present day seawater, suggesting stability in the Nd isotopic composition of the
MSW since the last late glacial period. Such results are in agreement with data reported in
Stumpf et al. [2010] that indicate constant Nd isotopic composition values for the MSW in the
northern Gulf of Cadiz over the last 25 ka (around -9.3). eNd variations were less than 0.5 -
unit, even during HS1 and YD [Stumpf et al. 2010].

The depth range where CWC were collected (between 280 and 465 m water depth) in the

Alboran Sea is occupied by modified Levantine Intermediate Water (LIW), which flows
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westward towards the Strait of Gibraltar and constitutes ~80% of the MOW [Parrilla et al.,
1986; Kinder et Parrilla, 1987; Pinardi and Masetti, 2000]. eNd values of the Alboran CWC
show a narrow range between -8.6+0.3 and -9.0£0.3, suggesting that the Nd isotopic signature
of the LIW has not changed significantly since the last glacial period (Fig. 37). This is also in
agreement with a recent study that has documented at low time resolution the past seawater
eNd values of deeper water mass (WMDW), which also contributes to the MOW, from
planktonic foraminifera in a core located in the Alboran Sea at 1989 m water depth [Jiménez-
Espejo et al., 2015]. This study indicates also for the WMDW a narrow range of eNd values (-
9.0 £ 0.3t0-9.7 £ 0.3) for the last 20 ka.

Consequently, eNd of MSW must be considered constant, at around -9.7, but we cannot
exclude the possibility that a larger fraction of MSW could have mixed into the southern Gulf
of Cédiz during the last glacial period. However, glacial radiogenic éNd values, reaching up
to -8 in the southern Gulf of Cadiz (Fig. 37), cannot result from an enhanced contribution of
MSW.

Currently, the North Atlantic water is the most unradiogenic end-member flowing into the
Gulf of Cédiz. If we exclude a strong influence of an increase in water-sediment exchange for
the studied sites as a result of enhanced IRD flux in the North Atlantic during glacial time
[Roberts and Piotrowski 2015], a more radiogenic signature for the northern-sourced water
could be attributed to a change in the mid-depth subpolar gyre (mSPG) circulation. Montero-
Serrano et al. [2011] have proposed that the weakening of mSPG during glacial periods
limited the export of unradiogenic Nd isotopic composition of the subpolar mid-depth water
to the temperate Atlantic and thus impacted upon the eéNd value of the ENACW. This
mechanism could have limited the dilution of Mediterranean and southern-sourced water with
unradiogenic eNd by changing the signature of the northern-sourced water.

A possible source of radiogenic eNd is the glacial EAAIW. Indeed, Nd isotopic composition
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of the AAIW stems from the mixing between radiogenic Pacific water (eNd = - 4) and
unradiogenic Atlantic source water (eNd = -13.5) in the Southern Ocean, which results in
present-day eNd values for EAAIW of between -7 and -9 [Jeandel, 1993; Stichel et al., 2012].
EAAIW is modified during its northward penetration into the North Atlantic by boundary
exchange and/or exchange with unradiogenic sediment from western North Africa [Rickli et
al., 2009]. Hence, at present, EAAIW displays eNd values of around -11.5 along the African
margin [Tachikawa et al., 1999; Rickli et al., 2009; Stichel et al., 2015].

A shift towards more radiogenic values was identified during the HS1 for the AAIW in CWC
(~ -6.5) from the Drake Passage [Robinson and van de Flierdt, 2009]- Consequently, glacial
eNd values of the AAIW in the southern hemisphere are possibly more radiogenic, by more
than 0.5 to 1.5 eNd-units, when compared to the present day values. This is probably a
consequence of reduced export of NADW due to re-organization of AMOC [Piotrowski et al.,
2005, 2012]. Further north, the eNd signature of the glacial EAAIW, as well as its past
modification during its northward penetration, remain unknown. Boundary exchange with
volcanic sediments of the Canaries islands (eNd of about +5.3; cf. GEOROC), which are in
the flow direction of southern component waters moving northward, is observed in the surface
water in the environs of the Canary Islands (¢eNd around -8) [Rickli et al., 2010]. At the
present time, this effect is probably spatially restricted (as observed in other volcanic areas)
but we have to consider the possibility that an increase in volcanic sediment input from the
Canaries, or simply a strengthening of northward currents, could have modified the southern
water component by adding radiogenic eNd, which may have propagated northwards into the
Gulf of Cadiz. However, the ability of such labelling to spread beyond a regional scale
remains uncertain [Roberts and Piotrowski, 2015]. Nevertheless, assuming that the glacial
EAAIW was not fully modified during its route from the Southern Ocean to the North

Atlantic, as suggested for the glacial western branch of AAIW [Pahnke et al., 2008; Huang et
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al., 2014], our eNd record could reflect a modification of the relative fractions of EAAIW and
ENACW in the southern Gulf of Cadiz.

In the eastern North Atlantic, cadmium/calcium (Cd/Ca) and carbon isotope (83C) records
established for benthic foraminifera along sediment cores from the Moroccan (core M16004;
29.59°N, 10.39°W; 1512m) and Portuguese (core SO75-26KL; 37.49°N, 09.30°W; 1099m)
margins [Zahn et al., 1987; Zahn, 1997; Willamoski and Zahn, 2000] indicate a greater
influence of a southern-sourced nutrient-enriched water mass at intermediate-depth in the
eastern Atlantic during the last glacial as far north as 30°N. Using micro-paleontological data,
Penaud et al. [2011] have documented a hydrologic front separating the Gulf of Cadiz from
the south-western Iberian margin. The invasion of southern water in the temperate mid-depth
Atlantic could result from a strengthening of AAIW and a reduction in the contribution of
mid-depth sub-polar waters, as suggested previously on longer time scales [Montero-Serrano
et al., 2011], and thus could have led to the increased eNd values in our record spanning the
last glacial period. In addition, northward penetration of the deep southern water component
(AABW) below 2000 m water depth during last glacial is widely accepted [Yu et al, 2008]
and has been evidenced by an &Nd record in the subtropical Northwest Atlantic (ODP Site
1063, 33°41°N, 57°37°W, 4584 m). This record exhibits a similar glacial/interglacial pattern
to that observed in the Gulf of Cadiz, with high eNd values during the last glacial period
[Bohm et al., 2015; Fig 38d]. All of these results point to an enhanced contribution of EAAIW
to the thermohaline circulation between 20 and 40 ka.

Therefore, the radiogenic eNd mean values (-8.9£0.5) recorded in the Gulf of Cadiz during
the last glacial period could be explained by (i) a stronger influence of glacial MSW, (ii) a
weakening of mSPG limiting the export of unradiogenic subpolar water, (iii) an increase in
the glacial EAAIW flowing northward, or a combination of the three. In addition, we cannot

completely exclude the possibility that radiogenic labelling of a southern water component
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through an increase of local exchange with volcanic sediments from Canaries islands could

have propagated to the Gulf of Cédiz.

2.5.4. Millennial-scale rapid variability of mid-depth Nd isotopic
composition

The radiogenic peaks of eNd at 23-24 and 27 ka, and to a lesser extent at 19 ka, coincide with
a reduction of the AMOC as observed in the **'Pa/**Th activity ratios in sediments from the
subtropical western Atlantic (ODP Site 1063, 33°41°N, 57°37°W, 4584 m) (fig. 38b) [BOhm
et al., 2015]. Therefore, a northern source for radiogenic Nd is unlikely. As glacial MSW is
characterized by nearly constant eNd values (around -9.8), the highest éNd values (around -8)
observed in CWC, dated to around 19, 23-24 and 27 ka, most likely reflect stronger EAAIW
export northwards at these times. This would have been associated with a relatively reduced
contribution of North Atlantic mid-depth sub-polar waters [e.g., Montero-Serrano et al.,
2011].

At these times, the §"°C values in core SO75-26KL (Portuguese margin) (fig. 38d) and in core
M35003 (12°5.4°N, 61°14.6°W, 1299 m) [Zahn and Stiiber, 2002], located in the Tobago
basin (western Atlantic) (Fig. 38e), are depleted below mean glacial levels and Cd/Ca maxima
observed are similar to values typically found in the Southern Ocean [Nolting et al., 1991;
Boyle, 1992; Frew and Hunter, 1992]. In the western tropical Atlantic, eNd recorded by Fe-
Mn oxides (core MD99-2198; 12.09°N, 61.23°W; 1330 m) has revealed higher radiogenic
values coeval with cold glacial stages (HS1 and YD) which were interpreted as reflecting
increased northward advection of AAIW during periods of reduced AMOC [e.g., Pahnke and
al., 2008]. Taken together, these results, and those obtained in this study, point to a basin-

wide AAIW invasion of the North Atlantic at times of reduced AMOC.

177



Greenland Ice Core

Gulf of Cadiz

Tobago Basin

NW Atlantic

Cd/Ca

NGRIP 50 (%)

eNd

eNd

Age (ka B.P)

0 5 10 15 20 25 30 35 40
-32 \ T \ T T T T 1
YD H1 19 H2 27 H3
34
ka ka
36
,38 -
-40 -
.42 -
44
- 0.05
46 -
¢ - 0.06
OCE326-5GGC, 4550m  [ggv - 0.07
ol i
- 0.08
7. - 0.09
- 0.10
-8 4
_9 4
-10 4 This study, 550-827m
- 0.20
a1 4 L 0.16
3}1? + 0.12
-12
S075-26KL, 1099m | | |- 0.08
- 0.04
0.20
L 0.00
0.16 -
012 M35003, 1299m
0.08 -
0.04 - _ 3
0.00 -
/ -
f | e
/ / ;
/\r‘y,l : _— [r 10
F-11
F-12
L-13
ODP Site 1063, 4584m
40

Age (ka B.P)

B

l‘LLD{Z/edIEZ
asiy epnuiiag

O

e3/pd
uidielp asansdniiod

PN3
ybnou] |jexpoy

178



Figure 38: Comparison of CWC eNd from the southern Gulf of Cadiz with published climatic and paleo-hydrological
records. (a) North Greenland Ice Core Project (NGRIP) 6180 record [NGRIP Project Members, 2004]. (b) Sedimentary
231Pa/230Th activity ratios in sediments of core OCE326-5GGC (grey circles) [McManus et al., 2004] and ODP Site 1063
(white circles) [Bohm et al., 2015]. (c) eNd obtained from CWC from the southern Gulf of Cadiz (black dots). The yellow
star indicates the present-day eNd value at 500 m. (d) Benthic foraminiferal Cd/Ca ratio record of core SO75-26KL
[Willamowski and Zahn, 2000]. (e) Benthic foraminiferal Cd/Ca ratio record of core M35003 [Zahn and Stiiber, 2002]. (f)
eNd values extracted from the Fe-Mn oxyhydroxide fraction of bulk sediments of ODP Site 980 (55°29’N, 14°42’W, 2168
m) [Crocket et al., 2011]. (g) eNd values extracted from the Fe-Mn oxyhydroxide fraction of bulk sediments of ODP Site
1063 [B6hm et al., 2015]. Younger Dryas (YD) and Heinrich events (H1-H3) are indicated by gray bars.

The excursions of radiogenic eNd values at 23-24 and 27 ka are coeval with increased iceberg
discharge during the HS2 and the GS-3 (D-O stadial 3) [Elliott et al., 2002]. These cold
events occurred close to the last glacial maximum and are associated with massive expansions
of marine- and land-based ice sheets that caused the collapse of the AMOC, at least for the
HS2 as observed in the 2'Pa/***Th reported in figure 38b [B6hm et al., 2015].

At greater water depths, ODP Site 1063 (4584 m water depth) also reveals slightly higher eNd
values between 27 and 15 ka, with radiogenic eNd values peaking around 24-25 and 26-27 ka,
suggesting a possible northward incursion of the deep southern-sourced water (AABW) as far
as 33.7°N (Fig 38g) [Bohm et al., 2015]. Indeed, AABW invasion during reduced AMOC is
observed further north in the Rockall Trough: ODP Site 980 (55°29°N, 14°42°W, 2168 m) has
revealed shifts towards more radiogenic eNd values (~ -8) during the North Atlantic HS1 to
HS3 cold events pointing to the same conclusion (Fig 38f) [Crocket et al., 2011]. If so, this
suggests that southern-sourced waters invaded the North Atlantic basin at bottom and mid-
depth levels, during times of reduced AMOC, resulting in a very small Nd isotopic
composition gradient between water masses of the Southern Ocean and the North Atlantic (<2
eNd units) compared to the present day configuration (3-6 eNd units).

Such results contradict previous studies that point to a smaller fraction of AAIW in the North
Atlantic during cold events [Came et al., 2008; Xie et al., 2012; Huang et al., 2014] but are in
agreement with other studies that indicate an enhanced northward export of AAIW in the

Pacific Ocean during cold periods in the northern hemisphere (HS events and the Younger
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Dryas) [Basak et al., 2010; Pena et al., 2013]. These colds events are also associated with
warming in the Southern Hemisphere [Blunier and Brook, 2001; Pahnke et al., 2003] and an
increase in AAIW formation [Pahnke and Zahn, 2005; Bostock et al., 2004; Saenko et al.,
2003; Weaver et al., 2003].

In the eastern basin, CWC from the Gulf of Cadiz as well as core SO75-26KL [Willamoski
and Zahn, 2000] reveal a stronger influence of EAAIW between 550 and 1099 m water depth
during HS events. However, core M16004 located at 1512 m off the Moroccan margin
[Willamoski and Zahn, 2000] does not show more EAAIW influence at these times. In the
western basin, several studies investigating cores between 600 and 1100 m water depth have
demonstrated a reduction of the western AAIW (WAAIW) influence during YD and HS1
[Came et al., 2008; Xie et al., 2012; Huang et al., 2014], while at deeper depth, between 1299
and 1330 m, two other studies point to an increased WAAIW during North Atlantic cold
events [Zahn and Stlber, 2002; Pahnke et al., 2008]. Therefore, we suggest that a deepening
of WAAIW (around 1300 m) occurred during the North Atlantic Cold events, while in the
eastern basin, EAAIW has influenced the 550-1100 m interval of the water column. Further
investigations need to be done to understand this complex and fragmentary observation of the
geographical distribution of the EAAIW and WAAIW during glacial times.

According to the benthic §**C record in the southwest Pacific [Pahnke and Zahn, 2005], the
most recent excursion of EAAIW observed in the Gulf of Cadiz at ~19 ka does not seem to be
linked to any increase in the production of AAIW. At the same time, a high-amplitude
anomaly occurred in the Cd/Ca record in core SO75-26KL along the Portuguese margin (Fig.
38d) as well as in core M35003 in the middle depths of the tropical Atlantic Ocean (Fig. 38e).
A similar radiogenic eNd excursion was also observed both in core MD99-2198 in the
Tobago Basin and at ODP Site 980 in the Rockall Trough (Fig. 38f). Panhke et al. [2008]

have correlated the northward penetration of AAIW at this time to a diminished competition
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at intermediate water depth resulting from reduced GNAIW formation [Zahn et al., 1997,
Hils and Zahn, 2000; Hall et al., 2006]. Indeed, this time interval is associated with a
meltwater pulse from the Northern Hemisphere ice sheets and an abrupt rise in global sea
level [Scourse et al., 2000; Yokoyama et al., 2000; Clark et al., 2004]. Hanebuth et al. [2009]
have documented a rapid rise in global sea level starting around 19.6 ka with a duration of ~
800 years and a magnitude of ~ 10 m. Toucanne et al. [2010] have demonstrated that the
southward flow of meltwater derived from the Fennoscandian ice sheet, and freshwater
discharge from the Manche River, peaked around 18-20 ka, which coincides with increased
iceberg discharge shown in previous studies [Knutz et al., 2006, 2007; Peck et al., 2007]. The
ice sheet retreat at 20-18 ka may have contributed to a destabilization of the AMOC, as
suggested by a sharp increase in the ?'Pa/*°Th ratio in the North Atlantic region [McManus
et al. 2004], thereby allowing an increased northward penetration of AAIW at the expense of
northern Atlantic water. Such results are in line with a reversed phasing at millennial
timescales between northward export of Southern Ocean water and southward export of North
Atlantic water, a pattern which is supported by modelling studies [Keeling and Stephens,

2001; Saenko et al., 2003, Weaver et al., 2003; Stouffer et al., 2007].

2.6. Conclusion

eNd of seawater and CWC samples, collected at depths of 280-827 m in the Gulf of Cadiz and
the Alboran Sea, have been investigated in order to constrain hydrological variations in the
intermediate water of the southern Gulf of Cadiz over the past 40 ka.

The Nd isotopic signatures of the modified LIW in the Alboran Sea and the MSW in the Gulf
of Cadiz display a narrow range from -8.6+0.3 to -9.0+£0.3 and -10.4+0.2 to -9.5+0.1 over the
last 45 ka, respectively. In contrast, the eNd record obtained from seawater and CWC in the

southern Gulf of Cadiz presents a strong contrast between present day values (-11.6+0.3 to -
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10.4%0.3) and those of the last glacial period (-9.6+£0.6 to -8.1+0.5). The more radiogenic
glacial values might be the result of a higher relative proportion of MSW, an enhanced
northward inflow of glacial EAAIW and/or an accompanied retraction of mSPG. The
retraction of mMSPG may have limited the export of less radiogenic subpolar mid-depth water.
Moreover, we cannot exclude the possibility that enhanced boundary exchange along the
Canary Islands may have contributed radiogenic Nd to the glacial Gulf of Céadiz via the
EAAIW.

Higher radiogenic éNd values (~-8) have been observed at 23-24 and 27 ka, coeval with
increased iceberg discharge during the HS2 and the GS-3 (stadial DO3) and a significant
reduction in the AMOC. Since the eNd values of the MSW have remained constant over the
last 35 ka (-10.4+0.2 to -9.5+0.1), such radiogenic values could reflect a major northward
spread of EAAIW into the southern part of the Gulf of Cadiz, which is in agreement with
previous nutrient-proxies and ¢Nd records from the North Atlantic basin [Willamowski and
Zahn, 2000; Zahn and Stiiber, 2002; Pahnke et al., 2008]. Such results are consistent with
reduced GNAIW formation and a larger export of AAIW towards the North Atlantic [Mangini
et al., 2010]. Furthermore, an EAAIW excursion around 19 ka has been revealed by CWC of
the southern Gulf of Cadiz: this excursion was coeval with a meltwater pulse from Northern
Hemisphere ice sheets [Hanebuth et al. 2009]. The meltwater pulse could have resulted in a
destabilization of the AMOC, as evidenced by **'Pa/*°Th activity ratios in sediments,
[McManus et al., 2004; Bohm et al., 2015] leading to a substantial volume of the Atlantic
Ocean being filled by southern-sourced water.

The CWC eNd from the southern Gulf of Cadiz suggests a basin-wide invasion of AAIW at
times of reduced AMOC, which is in agreement with previous studies. This supports
modelling studies pointing to an inter-hemispheric seesaw [Keeling and Stephens, 2001;

Saenko et al., 2003, Weaver et al., 2003; Stouffer et al., 2007].
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3. Conclusion du chapitre 4

Les coraux profonds analysés au sein de la LIW en Mer d’Alboran au cours des 45 000
derniéeres années varient entre -8,6+0,3 to -9,0+0,3. Les spécimens prélevés sur la chemin de
la MSW dans le nord du Golfe de Cadix varient -10,4+0,2 to -9,5+0,1. Ces résultats
démontrent la relative stabilité de la composante méditerranéenne depuis la derniére période
glaciaire. Ces résultats sont en accords avec une récente étude menée dans les eaux profondes
de la Mer d’Alboran (WMDW) montrant des variations minimes des valeurs d’eNd de 1’eau
de mer (-9,0+0,3 a -9,7+0,3) au cours des 20 000 derniéres années (Jiménez-Espejo et al.,
2015).

A T’inverse, les valeurs d’eNd enregistrées dans les coraux glaciaires du Golfe de Cadix
révélent des valeurs comprises entre (-9,6+0,6 to -8,1+0,5) bien différentes de la valeur d’eau
de mer actuelle (-11,7+0,3). L’augmentation des valeurs en période glaciaire témoignent (1)
soit d’une influence accrue de la MSW au site étudiée, (2) soit d’une contraction du SPG
limitant 1’apport d’eau subpolaire non radiogénique (~ -14), (3) soit d’'une avancée vers le
nord plus importante de ’EAAIW, (4) soit d’une combinaison de ces hypothéses. L’impact de
matériel lithogénique, tels que les sédiments radiogéniques des iles Canaries (~ -8 ) ne peut
toutefois étre completement exclu.

Les valeurs d’eNd les plus élevées (~ -8) sont datés a 19, 24 et 27 ka et correspondent a des
périodes de ralentissement de I’AMOC et de débacles d’iceberg (Elliott et al., 2002 ; Peck et
al., 2007 ; Bohm et al., 2015). Ces périodes de temps se caractérisant par des fortes valeurs
d’eNd ne peuvent étre liées qu’a I’invasion des profondeurs intermédiaires par ’EAAIW, en
accord avec de précédent travaux le long de la marge africaine (Willamowski and Zahn, 2000)
et dans la partie occidentale de 1’ Atlantique (Zahn and Stiber, 2002; Pahnke et al., 2008).
Ceci suggere que I’affaiblissement de la convection océanique en Atlantique nord et la
réduction de I’export d’eau vers le sud qui en résulte meénent a une progression accrue de
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I’EAAIW vers le nord a I’échelle du bassin atlantique. Néanmoins, ces résultats sont en
contradiction avec de précédents travaux étudiant la composition isotopique du Nd aux
latitudes subtropicales de 1’ Atlantique ouest (Xie et al., 2012 ; Huang et al., 2014). Ceci
pourrait étre 1i¢ a une distribution spatiale différente de I’AAIW lors de la derniére période

glaciaire entre les bassins atlantiques oriental (550-1100 m) et occidental (> 1300 m).
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Chapitre 5

Restitution de la circulation intermédiaire en
Mer Meéditerranée occidentale depuis des
20 000 dernieres années

En mer Méditerranée, les valeurs d’eNd affichent un gradient est-ouest trés marqueé. Par
conséquent, |’étude de la composition isotopique du Nd en Mer Méditerranée parait
idéale pour retracer les échanges de masses d’eau entre les deux bassins. Dans ce
chapitre, nous présentons les resultats obtenus sur des coraux profonds et des
foraminiféeres planctoniques prélevés dans des carottes sédimentaires de part et d’autre
du bassin occidental. L objectif est d’étudier les variations du gradient est-ouest des
valeurs d’eNd de la Méditerranée occidentale au cours du temps et d’en discuter les

implications sur la circulation intermédiaire en Méditerranée occidentale.
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1. Problématique scientifique et objectifs de I'étude

La Mer Méditerranée est un basin semi-fermé dont la sensibilité aux variations climatiques
rapides de I’Atlantique Nord (éveénements de Dansgaard-Oeschger et d’Heinrich) a été
démontrée dans de nombreuses études (Rohling et al., 1998; Allen et al., 1999; Cacho et al.,
1999, 2000, 2001; Combourieu Nebout et al., 2002; Moreno et al., 2002, 2004; Bartov et al.,
2003; Martrat et al., 2004; Sierro et al., 2005; Frigola et al.,, 2007, 2008). Plus
particulierement, des travaux sur les masses d’eau profonde dans le bassin occidental ont
révélé une intensification de la circulation méditerranéenne durant les périodes de
ralentissement de ’AMOC (Cacho et al., 2000; Moreno et al., 2002; Sierro et al., 2005).
Néanmoins, D’arrivée d’eau douce durant les débacles d’iceberg aurait pu stopper
temporairement la formation de Western Mediterranean Deep Water (WMDW) (Sierro et al.,
2005). Dans le bassin oriental, les périodes de dép6t de sapropel sont également le siege
d’importantes perturbations hydrologiques. Le plus récent d’entre eux (S1; 10.2 — 6.4 Ka;
Mercone et al., 2000; Schmiedl et al., 2010) est caractérisé par un arrét de la convection

profonde et une stratification des masses d’eau (Rohling, 1994 ; de Lange et al., 2008).

Tous ces changements hydrologiques ont pu largement influencer la composition de la
Mediterranean Outflow Water (MOW) qui déborde par le détroit de Gibraltar et opérer a un
changement de mode convectif en Atlantique Nord (Bigg and Wadley, 2001; Voelker et al.,
2006). Cependant, les eaux profondes ne constituent que 10% a 20% de la composition de la
MOW dont la majeure partie provient des eaux intermédiaires (Bryden and Stommel, 1984;
Kinder and Parilla, 1987; Baringer and Price, 1999). Or, trés peu d’étude se sont attachées a
évaluer les réponses de la circulation intermédiaire de la Mediterranée aux changements
climatiques rapides. La Levantine Intermediate Water (LIW) semble bien ventilée durant la

déglaciation (Kuhnt et al., 2008; Schmiedl et al., 2010) et une intensité maximale est
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enregistrée durant le HS1 et le YD (Toucanne et al., 2012). En revanche, I’Holocéne inférieur
est marqué par une chute de la ventilation des masses d’eau intermédiaire durant le dép6t du
sapropel S1 (Kuhnt et al., 2008; Schmiedl et al., 2010; Toucanne et al., 2012; Grimm et al.,

2015).

En Mer d’Alboran, des valeurs d’eNd obtenues sur des foraminiferes de carottes profondes
montrent une influence plus importante de la LIW autour de 15,8 ka BP, ainsi que pendant le
Younger Dryas (YD) et ’Holocéne supérieur (Jiménez-Espejo et al., 2015). Ces périodes sont
concomitantes avec une intensification de la branche supérieure de la MOW dans le Golfe de
Cadix (Bahr et al., 2014) suggérant un lien entre la circulation méditerranéenne et la

circulation de la MOW.

En Mer Méditerranée, la LIW se forme dans le bassin Levantin avec une composition
isotopique moyenne de -6,6, et se modifie au fur et a mesure de son trajet vers 1’ouest pour
atteindre une valeur moyenne de -8,7 dans le bassin occidental, dessinant un fort gradient
longitudinal (Spivack and Wasserburg 1988; Henry et al., 1994; Tachikawa et al., 2004;
Vance et al., 2004). En Mer d’Alboran, les stations d’eau de mer analysées dans le chapitre 3
indique une valeur d’eNd de -8,3+0,2 a 350 m. L’étude de la composition isotopique du Nd en
Mer Méditerranée parait donc idéale pour retracer les échanges de masses d’eau entre les

deux bassins.

Dans le chapitre précédent, nous avons mis en évidence la stabilité de la Levantine
Intermediate Water (LIW) depuis la derniere période glaciaire. Cependant, dans ce chapitre
nous explorons la variabilité de la LIW a haute résolution temporelle dans le bassin occidental
par I’étude des isotopes stables (5'°C et 5'%0), analysés sur des foraminiféres planctoniques
(G. bulloides) et benthique (C. pachyderma), ainsi que par I’é¢tude de la composition

isotopique du Nd de coraux profonds et de foraminiferes planctoniques (pluri-especes), afin
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de tracer les changements rapides depuis les 18 000 derniéres années. L’objectif est d’étudier
si le gradient des valeurs d’eNd existant actuellement entre I’est et 1’ouest du bassin
occidental a vari¢ au cours du temps et d’en discuter les implications sur la circulation
intermédiaire en Méditerranée. Pour cela, nous avons analysé des fragments de coraux
profonds prélevés en Mer d’Alboran entre 280 et 465m et dans le chenal de Sardaigne a 414
m. Pour compléter I’enregistrement discontinue dans le temps des coraux profonds, nous
avons également utilisé des foraminiféres planctoniques d’une carotte du bassin des Baléares

a 622 m. Il s’agit du premier enregistrement des valeurs d’¢Nd produit en Mer Méditerranée.

Les résultats indiquent que malgré les événements climatiques enregistrés par les isotopes
stables dans le bassin des Baléares, la composition isotopique du Nd de la LIW reste stable au
cours des 18 000 derniéres années en Mer d’Alboran (-8,5+0,3 a -9,2+0,3) et dans le bassin
des Baléares (-8,6+0,3 a -9,5+0,3). A I’inverse, les coraux analysés au sud de la Sardaigne
révélent une large gamme de valeur comprises entre -6,0+0,3 et -7,8+0,2 durant I’Holocéne

inférieur et supérieur, atteignant une valeur de -8,7+0,3 durant le sapropel S1.

Ce chapitre est présenté sous la forme d’un d'article rédigé en anglais et intitulé Past
hydrological variations of the intermediate water masses of the Western Mediterranean
Sea over the past 20 kyr inferred from neodymium isotopic composition in foraminifera

and cold-water corals. Il sera soumis a la revue Climate of the Past.
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Abstract

The neodymium isotopic composition (¢Nd) of planktonic foraminifera (Globigerina
bulloides) and cold-water corals (Madrepora oculata, Lophelia pertusa) collected in the
Balearic Sea, Alboran Sea and offshore the southern coast of Sardinia was investigated to
constrain past hydrological variations at intermediate depths in the western Mediterranean Sea
(WMS) during the past 20 ka. Planktonic and benthic foraminifera were also analyzed for
oxygen and carbon isotopes. The foraminiferal and coral éNd values from the Balearic Sea
(622 m) and the Alboran Sea (water depth between 280 and 442 m) are comparable over the
past ~ 13 ka, with mean values of -8.94+0.26 (16 SD; n=24) and -8.91+0.18 (16 SD; n=25),
respectively. Before 13 ka BP, the foraminiferal eNd values are slightly lower (-9.28+0.15)
and seem to reflect a higher mixing between intermediate and deep-waters, characterized by
more unradiogenic eNd values. The slight eNd increase after 13 ka BP is associated to a

marked difference in the benthic foraminiferal 5*3C composition of intermediate and deeper

191



depths, which started at ~ 16 ka ago. This suggests an earlier stratification of the water masses
and a subsequent reduced contribution of unradiogenic eNd from deep-waters. The cold-water
corals (CWC) from the Sardinia Channel show a much larger scattering of eéNd values, from -
8.66+0.30 to -5.99£0.50, and a lower average (-7.31+0.73; n=19) compared to the CWC and
foraminifera from the westernmost part of the Mediterranean Sea, indicative of intermediate
waters sourced from the Levantine basin. At time of sapropel S1 deposition, the eNd values of
the Sardinian CWC become more unradiogenic (-8.38+0.47; n=3 at ~8.7 ka), suggesting a
significant contribution of intermediate waters originated from the western basin.
Accordingly, we propose that western Mediterranean intermediate waters replaced the
Levantine Intermediate Water (LIW) that was strongly reduced during the mid-sapropel. This
potentially supports a change of Mediterranean circulation pattern that need further

investigation to be confirmed.

2.1. Introduction

The Mediterranean Sea is a mid-latitude semi-enclosed basin, characterized by evaporation
exceeding precipitation and river runoff, where the inflow of fresh and relatively warm
surface Atlantic water is transformed into saltier and cooler (i.e. denser) intermediate and
deep-waters. Several studies have demonstrated that the Mediterranean thermohaline
circulation was highly sensitive to both the rapid climatic changes propagated into the basin
from high latitudes of the Northern Hemisphere (Cacho et al., 1999, 2000, 2002; Moreno et
al., 2002, 2005; Paterne et al., 1999; Martrat et al., 2004; Sierro et al., 2005; Frigola et al.,
2007, 2008) and orbitally-forced modifications of the eastern Mediterranean freshwater
budget mainly driven by monsoonal river runoff from the south (Rohling et al., 2002; 2004;

Bahr et al., 2015). A link between the intensification of the Mediterranean Outflow Water
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(MOW) and the intensity of the Atlantic Meridional Overturning Circulation (AMOC) was
proposed (Cacho et al., 1999, 2000, 2001; Bigg and Wadley, 2001; Sierro et al., 2005;
Voelker et al., 2006) and recently supported by new geochemical data (Bahr et al., 2015). In
particular, it has been suggested that the intensity of the MOW and, more generally, the
variations of the thermohaline circulation of the Mediterranean Sea could play a significant
role in triggering a switch from a weakened to an enhanced state of the AMOC through the
injection of saline Mediterranean waters in the intermediate North Atlantic at times of weak
AMOC (Rogerson et al., 2006; Voelker et al., 2006; Khélifi et al., 2009). Since the
Mediterranean intermediate waters, notably the LIW, represent up to 80% in volume of the
MOW and are therefore a key driver of MOW-derived salt into the North Atlantic, it is crucial
to gain a more complete understanding of the variability of the Mediterranean intermediate
circulation in the past and its impact on the outflow.

Most of the studies conducted so far have focused on the glacial variability of the deep-water
circulation in the western Mediterranean basin (Cacho et al., 2000, 2006; Sierro et al., 2005;
Frigola et al., 2007, 2008). During the LGM, strong deep-water convection took place in the
Gulf of Lions, producing cold, well ventilated Western Mediterranean Deep Water (WMDW)
(Cacho et al., 2000, 2006; Sierro et al., 2005), while the MOW flowed at greater depth in the
Gulf of Cadiz (Rogerson et al., 2005; Schonfeld and Zahn, 2000). With the onset of the
Termination 1 (T1), the WMDW production declined until the transition to the Holocene due
to the increasing sea level, with a relatively weak mode during the Heinrich Stadial 1 (HS1)
and the Younger Dryas (YD) (Sierro et al., 2005; Frigola et al., 2008), that led to the
deposition of the Organic Rich Layer 1 (ORL1; 14.5 — 8.2 ka; Cacho et al., 2002).

Because of the disappearance during the early Holocene of specific epibenthic foraminiferal
species, such as Cibicidoides spp, which is commonly used for paleoceanographic

reconstructions, information about the Holocene variability of the deep-water circulation in
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the western Mediterranean are relatively scarse and are mainly based on grain size analysis
and sediment geochemistry. Frigola et al. (2007) have identified four distinct phases
representing different deep-water overturning conditions in the Western Mediterranean Basin
during the Holocene, as well as centennial- to millennial-scale abrupt events of overturning
reinforcement.

Faunal records from benthic foraminifera located at intermediate depths in the eastern basin
reveal uninterrupted well ventilated Levantine Intermediate Water (LIW) during the late
glacial period and deglaciation (Kuhnt et al., 2007; Schmiedl et al., 2010). A grain-size record
obtained from a sediment core collected within the LIW depth range (~ 500 m water depth) in
the east Corsica margin also reveals enhanced bottom-currents during HS1 and the YD
(Toucanne et al., 2012). The early Holocene is characterized by a collapse of the LIW (Kuhnt
et al., 2008; Schmiedl et al., 2010; Toucanne et al., 2012) synchronous with the so-called
sapropel S1 deposition (10.2 — 6.4 ka; Mercone et al., 2000; Schmiedl et al., 2010). Proxies
for deep-water conditions reveal the occurrence of episodes of deep-water overturning
reinforcement in the eastern Mediterranean basin at 8.2 ka BP (Rohling et al., 1997; Kuhnt et
al., 2007; Abu-Zied et al., 2008; Siani et al., 2013), responsible for the interruption of the
sapropel S1 in the eastern Mediterranean basin (Mercone et al., 2001; Rohling et al., 1997).

It has been recently shown that the neodymium (Nd) isotopic composition, expressed as eNd
= ([(**Nd/"**Nd)sample /(*Nd/***Nd)crur] — 1) x 10000 (CHUR: Chrondritic Uniform
Reservoir [Jacobsen and Wasserburg , 1980]) of living and fossil CWC faithfully trace
intermediate and deep-water mass provenance and mixing of the ocean (e.g. van de Flierdt et
al., 2010; Colin et al., 2010; Lopez Correa et al., 2012; Monterro-Serrano et al., 2011, 2013;
Copard et al., 2012). Differently from the corals, the éNd composition of sedimentary
planktonic foraminifera is not related to the ambient seawater at calcification depths but

reflects the bottom and/or pore water eNd, due to the presence of authigenic Fe-Mn coatings

194



precipitated on their carbonate shell (Roberts et al., 2010; Elmore et al., 2011; Piotrowski et
al., 2012; Tachikawa et al., 2014; Wu et al., 2015). Therefore, the eNd composition of
planktonic foraminiferal tests can be used as a useful tracer of deep-water circulation changes
in the past, although the effect of pore water on foraminiferal eNd values could potentially
complicate the interpretation (Tachikawa et al., 2014).

In the Mediterranean Sea, seawater eNd values display a large range from ~ -11 to ~ -5, and a
clear vertical and longitudinal gradient, with more radiogenic values encountered in the
eastern basin and typically at intermediate and deeper depths (Spivack and Wasserburg 1988;
Henry et al., 1994; Tachikawa et al., 2004; Vance et al., 2004). Considering this large eNd
difference, fossil CWC and sedimentary planktonic foraminifera from the Mediterranean hold
great potential to track intermediate and deep-water mass exchange between the two basins,
especially during periods devoid of key benthic foraminifera, such as the S1 and ORL1
events.

Here, the Nd isotopic composition of planktonic foraminifera from a sediment core collected
in the Balearic Sea and CWC samples from the Alboran Sea and the Sardinia Channel has
been investigated to establish past changes of the ¢éNd values at intermediate depths and
constrain hydrological variations of the LIW during the past 18 ka. The ¢Nd values have been
combined with oxygen and carbon isotope measurements of benthic (Cibicidoides
pachyderma) and planktonic (G. bulloides) foraminifera and sea-suface temperature
estimations by MAT. Results reveal significant changes of the E-W gradient of éNd values for
the LIW of the western basin interpreted by a drastic reduction of the hydrological exchanges
between the western and eastern Mediterranean Sea and the subsequent higher proportion of
intermediate water produced in the Gulf of Lions during the time interval corresponding to the

sapropel S1 deposition.
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2.2. Seawater €Nd distribution in the Mediterranean Sea

The Atlantic Water (AW) enters the Mediterranean Sea as surface inflow through the Strait of
Gibraltar with an unradiogenic eNd signature of ~ -9.7 in the strait (Tachikawa et al., 2004)
and ~ -10.4 in the Alboran Sea (Tachikawa et al., 2004, Spivack and Wasserburg, 1988) for
depths shallower than 50 m. During its eastward flowing, AW mixes with upwelled
Mediterranean Intermediate Water forming the Modified Atlantic Water (MAW) that spreads
within the basin (Millot and Taupier-Letage, 2005) (Fig. 39). The surface water values
(shallower than 50 m) range from -9.8 to -8.8 in the western basin (Henry et al., 1994;
Montagna et al., unpublished values) and -9.3 to -4.2 in the eastern Mediterranean, with the
seawater samples collected off the Nile delta showing the most radiogenic values (Tackikawa
et al., 2004; Vance et al., 2004; Montagna et al., unpublished values). The surface waters in
the eastern Mediterranean basin become denser due to strong mixing and evaporation caused
by cold and dry air masses flowing over the Cyprus-Rhodes area in winter, and eventually
sink leading to the formation of LIW (Ovchinnikov, 1984; Lascaratos et al., 1993, 1998;
Malanotte-Rizzoli et al., 1999). The LIW spreads throughout the entire Mediterranean basin at
depths between ~ 150-200 m and ~ 600-700 m, and is characterized by more radiogenic eNd
values ranging from -7.9 to -4.8 (average value = 1SD: -6.6 £ 1) in the eastern basin and from
-10.4 to -7.58 (-8.7 = 0.9) in the western basin (Henry et al., 1994; Tachikawa et al., 2004;
Vance et al., 2004; Montagna et al., unpublished data). The LIW acquires its eéNd signature
mainly from the partial dissolution of Nile River particles (Tachikawa et al., 2004), which
have an average isotopic composition of -3.25 (Weldeab et al., 2002), and the mixing along its
path with overlying and underlying water masses with different eéNd signatures. The LIW

finally exits into the Atlantic Ocean at intermediate depths through the Strait of Gibraltar with
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an average ¢Nd value of -9.2 + 0.2 (Tachikawa et al., 2004; Montagna et al., unpublished
data).

The WMDW is formed in the Gulf of Lions due to winter cooling and evaporation followed
by mixing between the relatively fresh surface water and the saline LIW and spreads into the
Balearic basin and Tyrrhenian Sea between ~ 2000 and ~ 3000 m (Millot, 1999; Schroeder et
al., 2013) (Fig. 39). The WMDW s characterized by an average eNd value of -9.4 = 0.9
(Henry et al., 1994; Tachikawa et al., 2004; Montagna et al., unpublished data). Between the
WDMW and the LIW (from ~ 700 to ~ 2000 m), the Tyrrhenian Deep Water (TDW) has been
found (Millot et al., 2006), which is produced by the mixing between WMDW and Eastern
Mediterranean Deep Water (EMDW) that cascades in the Tyrrhenian Sea after entering from
the Strait of Sicily (Millot, 1999, 2009; Astraldi et al., 2001). The TDW has an average eNd
value of -8.1 + 0.5 (Montagna et al., unpublished data).

Part of the WMDW and TDW is upwelled and contributes to the Mediterranean Outflow

Water through the strait of Gibraltar (Bryden and Stommel, 1984; Kinder and Parrilla, 1987).

2.3. Material and methods

2.3.1. Cold-water coral and foraminifera samples

Forty-four CWC samples belonging to the species Lophelia pertusa and Madrepora oculata
were collected from the Alboran Sea and the Sardinia Channel and analysed for Nd isotopes,
U/Th and **C (Fig. 39 and Table 9 and 10). In particular, nineteen fragments were retrieved
at 414 m water depth from a sediment core collected in the “Sardinian Cold-Water Coral
Province” (Taviani et al., 2015) during the RECORD cruise in 2013 on board R/V Urania
(Station RECORD 23; 38°42.18' N - 08°54.75' E; Fig. 39). The remaining twenty-five

samples were collected at depths between 280 and 442 m at the Melilla Coral Province in the
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southern Alboran Sea during the cruise POS-385 in 2009 (R/V Poseidon). Most of the
samples were collected at the surface of two coral mounds (New Mound and Horse Mound)
and three coral ridges (Brittlestar I, Il and II1), using a box corer and a remotely operated
vehicle (ROV). Three coral-bearing sediment cores were also retrieved from the Brittlestar
ridge 1. Full details on coral sampling in the Alboran Sea are reported in Fink et al. (2013).

In addition, a sediment core was recovered in the Balearic Sea at 622 m water depth during
the PALEOCINAT Il cruise in 1992 on board the R/V Le Suroit (Station SU92-33; 35°25.38'
N - 0°33.86' E; Fig. 39 and Table 11). Sediments of core SU92-33 consist of pale cream to
yellowish brown foraminiferal and nannofossil marl ooze. The core was sub-sampled

continuously at 5-10 cm intervals for the upper 2.1 m for a total number of 24 samples.

40'N

35N

5w 0 5E 10E 15E

Figure 39 Map of the western Mediterranean with the location of cores SU 92.33 and RECORD 23 (yellow dots)
investigated in this study. Several corals fragments have also been sampled in Alboran Sea (yellow star). The location of
cores discussed in this paper is also shown (black dots) as well as seawater stations (open square). Arrows represent the
main oceanographic currents. The red line represents Modified Atlantic Waters (MAW) flowing from the Atlantic toward
the western Mediterranean. The orange line represents Levantine Intermediate Water (LIW) originating from the eastern
basin. The blue dashed line shows the western Mediterranean Deep Water (WMDW) flowing from the Gulf of Lions
toward the Strait of Gibraltar.
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Table 9: U-Th series for corals and neodymium isotopic composition from core RECORD 23

Sample Name Species 238U (ug/g) 232Th (ng/g) 6234Um (230Th/238U) (230Th/232Th) Age (ka BP) 6234U(0) eNd
RECORD_23 V_0-35  Madreporaoculata 3-31 0.005 0.68 0014 15185 1.7 000163 000011 25 17 0.091 #0011 15192 17 -7.70 0.10
RECORD_23 V_3-7  Madreporaoculata 323 0.002 052 0001 147.11 0.6 000199 0.00006 38 11 0.127  $0.006 147.19 0.6 -7.59 0.20

RECORD_23_V_7-10  padreporaoculata 399 0.007 025 0002 14752 17 001227 000022 640 116 1110 %0023 14801 17 -7.68 0.30
RECORD_23_V_810  pjadreporaoculata 379 0.005 041 0001 14777 07 001253 000007 350 ~ 20 1135  $0.008 14827 07 -7.16 0.0
RECORD_23_IV_6-9  jadreporaoculata 406 0.006 035 0001 14847 12 001366 000011 480 3.8 1243  $0012 14902 12 -7.75 0.0
RECORD_23_IV_27-30  Madreporaoculata 406 0003 109 0001 14691 13 001405 000013 159 14 1283 0014 14747 13 -7.14 050
RECORD_23_IV_37-40  Madrepora oculata 352 0005 008 0000 14825 1.1 001663 000012 2308 164 1529 #0013 14892 11 -599 050
RECORD_23_Ill_55-57  \adreporaoculata  3-63 0002 027 0000 14530 0.7 008832 000020 3530 81 8685  $0.027 14893 08 -864 050
RECORD_23_Ill_58-61  \jadreporaoculata 424 0004 036 0001 14671 12 008859 000037 3336 140 8702  $0.048 15039 12 -7.83 0.0
RECORD_23_Ill_63-66  |ophelia pertusa 415 0005 042 0002 147.19 08 008863 000054 2783 171 8703 #0063 150.89 0.9 -866 0.30
RECORD_23_|_0-2 Lophelia pertusa ~ 3-35 0.002 0.37 0000 147.02 07 0.10283 000018 2788 48 10173 %0025 15134 07 -7.55 0.20
RECORD_23_1_62-65  |opheliapertusa  3-27 0003 039 0002 14475 12 010289 000061 2721 161 10201  #0.075 14901 12 -7.54 0.10
RECORD_23_11_50-52  |opheliapertusa 292 0.003 092 0003 14539 16 010351 000061 1046 62 10260 #0079 14969 16 -7.12 040
RECORD_23_I_12-14  |opheliapertusa ~ 3-07 0.002 049 0000 14522 07 010603 000023 1971 43 10531 #0031 14964 07 -6.06 030
RECORD_23_I|_5-7 Lophelia pertusa 350 0.002 0.42 0000 14635 09 0.10677 000016 2654 40 10591  %0.025 15082 09 -7.55 0.0
RECORD_23_1.94-98 | ooheliapertusa  3-14 0003 062 0002 14642 10 010755 000047 1737 7.6 10672 #0059 150.94 10 626 0.30
RECORD_23_1_15-17  |gpheliapertusa 340 0.003 046 0000 14601 09 010790 000021 2409 ~ 46 10713 #0031 15053 09 -673 030
RECORD_23_11_96-100  |gpheliapertusa  3:61 0.004 035 0001 14550 0.8 010821 000044 3579 147 10750 #0055 15002 08 -689 0.0
RECORD_23_11_93-95  |opheliapertusa  3-19 0.003 024 0000 14333 08 010947 000032 4381 127 10904 #0042 14785 09 -7.01 0.0
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Table 10: eNd values for corals from Alboran Sea. *14C ages have been published by Fink et al (2013)

sample ID D;ﬁ'ta;i;) *Ag-epgka UNd/'Nd  eNd
GeoB 13727-1_A Surface 363 0339 0512198  -8.59 0.30
GeoB 13727-2_A Surface 353 2351 0512198  -8.59 0.30
GeoB 13730-1 6,0 cm 338 2563 0512175  -9.03 0.30
GeoB 13728-1 Bulk 343 2698 0512185  -8.83 0.30
GeoB 13728-2 2,0 cm 343 2913 0512177  -8.99 0.30
GeoB 13722-3_A Bulk (0-15 cm) 280 3018 0512170  -9.13 0.30
GeoB 13722-3_CBulk (15-30cm) 280 3.463 0512186  -8.81 0.30
GeoB 13735-1_A Bulk 280 3.77 0512179  -8.96 0.30
GeoB 13723-1_A Bulk (0-8 cm) 291 4.79 0512178  -8.98 0.30
GeoB 13725-2_A Surface 355 5201 0512169  -9.14 0.30
GeoB 13723-1_B Bulk (8-20 cm) 291 5.39 0512187  -8.79 0.30
GeoB 13729-1 2,5 cm 442 9.81 0512172 -9.09 0.30
GeoB 13729-1 2,5 cm 442 9.81 0512193  -8.69 0.30
GeoB 13729-1 49 cm 442 10.181 0512194  -8.66 0.30
GeoB 13730-1 102 cm 338 10556 0512176  -9.02 0.30
GeoB 13730-1 194 cm 338 10652 0512165  -9.22 0.30
GeoB 13729-1 315 cm 442 10.889 0512176  -9.02 0.30
GeoB 13729-1 375 cm 442 11206 0512189  -8.75 0.30
GeoB 13730-1 298 cm 338 11208 0512193  -8.69 0.30
GeoB 13728-2 191 cm 343 12.874 0512185  -8.83 0.30
GeoB 13737-2_ A Surface 297 13.005 0512180  -8.94 0.30
GeoB 13728-2 295 cm 364 13.194 0512176  -9.02 0.30
GeoB 13728-2 295 cm 364 13.194 0512171  -9.10 0.30
GeoB 13730-1 427 cm 338 13291 0512185  -8.83 0.30
GeoB 13737-1_A Surface 299 13452 0512174  -9.06 0.30

Table 11: Calibrated age, oxygen and carbon isotopes measured on benthic (C. Pachyderma) and planktonic (G. Bulloides)
foraminifera data and eNd values for core SU 92.33.

13 18 13 18

D(irr:)h Agl:. If’al. C Pafhygerma C Pafhygerma G. Bsulltg'des G. Bsullzdes 143Nd/144Nd eNd 20
1.0 2.53 1.08 1.71 -0.60 1.16 0.512195 -8.64 0.30
10.0 3.35 1.00 1.67 -0.82 0.90 0.512186 -8.82 0.30
19.5 4.26 1.06 1.47 -0.55 1.08 0.512191 -8.72 0.30
29.5 5.18 1.05 1.78 -0.55 1.02 0.512167 -9.19 0.30
42.5 6.36 0.90 1.81 -0.91 0.84 0.512179 -895 0.30
52.5 7.28 0.97 1.55 -0.80 0.80 0.512194 -8.66 0.30
61.5 8.10 0.67 1.58 -0.95 1.01 0.512197 -8.61 0.30
67.5 9.11 1.13 1.65 -1.07 0.80 0.512169 -9.15 0.30
72.5 10.10 0.78 2.65 -1.27 0.91 0.512184 -8.86 0.30
77.5 10.33 0.85 2.75 -1.10 0.83 - - -
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81.5 10.37 0.96 2.41 -1.21 0.96 0.512158 -9.36 0.30

87.5 10.92 0.70 2.71 -0.11 1.43 0.512184 -8.85 0.30
92.5 11.39 0.77 3.15 -1.00 0.89 0.512151 -9.50 0.30
95.5 11.59 0.90 2.69 -1.14 1.21 0.512178 -8.98 0.30
100.5 11.92 0.67 2.78 -0.44 211 0.512171 -9.11 0.30
110.5 12.58 0.96 2.78 -0.86 2.29 0.512189 -8.76 0.30
115.5 12.91 0.71 2.96 -0.54 2.01 0.512180 -8.94 0.30
119.5 13.17 0.96 3.09 - - 0.512161 -9.31 0.30
129.5 13.83 0.81 2.99 - - 0.512156 -9.41 0.30
135.5 14.23 1.05 3.25 -1.16 1.98 0.512167 -9.19 0.30
135.5 14.23 - - -0.94 2.29 - - -

139.5 14.49 - - -0.96 2.51 0.512170 -9.12 0.30
159.5 15.88 0.91 3.45 -0.81 2.45 0.512153 -9.47 0.30
169.5 16.54 1.39 4.09 -0.76 3.47 - - -

179.5 17.20 1.53 4.30 -0.98 3.45 0.512170 -9.12 0.30
190.0 17.86 1.46 4.24 -1.10 3.70 0.512168 -9.16 0.30
198.0 18.39 1.65 4.39 -1.24 3.24 0.512153 -9.46 0.30
206.0 18.78 1.53 4.28 -0.90 3.53 - - -

2.3.2. Analytical procedures

2.3.2.1. Modern analogue technique

The sea surface temperatures (SST) were estimated using the modern analogue technique
(Hutson, 1980; Prell, 1985), implemented by Kallel et al. (1997) for the Mediterranean Sea.
This method directly measures the difference between the faunal composition of a fossil
sample with a modern database, and it identifies the best modern analogues for each fossil
assemblage (Prell, 1985). Reliability of SST reconstructions is estimated using a square chord
distance test (dissimilarity coefficient), which represents the mean degree of similarity
between the sample and the best 10 modern analogues. When the dissimilarity coefficient is
lower than 0.25, the reconstruction is considered to be of good quality (Overpeck et al., 1985;
Kallel et al., 1997). For core SU92-33, good dissimilarity coefficients are mostly <0.25, with

an average value of 0.15.
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2.3.2.2. Stables isotopes

Stable isotope measurements were conducted on well-preserved (clean and intact) samples of
the planktonic foraminifera G. bulloides (250-315 um size fractions) and the epibenthic
foraminifera C. pachyderma (250-315 um size fractions) of core SU92-33 on a Finnigan
MAT-253 mass spectrometer at the State Key Laboratory of Marine Geology (Tongji
University). Both oxygen and carbon isotope values are presented relative to the Pee Dee
Belemnite (PDB) scale by comparison with the National Bureau of Standards (NBS) 18 and
19. The mean external reproducibility was checked by replicate analyses of laboratory
standards and is better than +0.07%0 (+10) for 5'0 and +0.04%. for 8*3C. All data are

reported in the common delta-notation.

2.3.2.3.  Nd isotopic composition

All the CWC fragments (350 to 600 mg) were subjected to a mechanical and chemical
cleaning procedure. The visible contaminations, such as Fe-Mn coatings and detrital particles,
were carefully removed from the inner and outermost surfaces of the coral skeletons using a
small diamond blade. The physically cleaned fragments were ultrasonicated for 10 min with ~
0.1 N ultra-clean HCI, followed by several MilliQ water rinses and finally dissolved in 2.5 N
ultraclean HNO3. Nd was separated from the carbonate matrix using Eichrom TRU and LN
resins, following the analytical procedure described in detail in Copard et al. (2010).

Approximately 25 mg of mixed planktonic foraminifera species were picked from the > 63
pm size fraction of each sample, gently crushed between glass slides under the microscope to
ensure that all chambers were open, and ultrasonicated with MilliQ water. Samples were
allowed to settle between ultrasonication steps before removing the supernatant. Each sample

was rinsed thoroughly with MilliQ water until the solution was clear and free of clay. The
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cleaned samples were dissolved in 1N acetic acid and finally centrifuged to ensure that all
residual particles were removed, following the procedure described in Roberts et al. (2010).
Nd was separated following the analytical procedure reported in Wu et al. (2015).

Neodymium isotopes of the CWC and foraminifera samples were measured on a Thermo
Scientific™ Neptune™® MC-ICPMS installed at the Laboratoire des Sciences du Climat et de
I'Environnement (LSCE, Gif-sur-Yvette, France). The mass-fractionation correction was
made by normalizing ***Nd/***Nd to 0.7219 and applying an exponential law. During each
analytical session, samples were systematically bracketed with analyses of JNdi-1 and La
Jolla standard solutions, which are characterised by accepted values of 0.512115+0.000006
(Tanaka et al., 2000) and 0.511858+0.000007 (Lugmair et al., 1983), respectively. Standard
JNdi-1 and La Jolla solutions were analysed at concentrations similar to those of the samples
(5-10 ppb) and all the measurements affected by instrumental bias were corrected, when
necessary, using the La Jolla standard. The external reproducibility (2c) for time resolved
measurement, deduced from repeated analyses of La Jolla and JNdi-1 standards, ranged from
0.1 to 0.5 ¢Nd units for the different analytical sessions. The analytical error for each sample
analysis was taken as the external reproducibility of the La Jolla standard for each session.
Concentrations of Nd blanks were negligible compared to the concentrations of CWC

investigated in this study.

2.3.2.4. U/Th dating

The CWC samples embedded in the RECORD 23 sediment core were analysed for uranium
and thorium isotopes using the Thermo Scientific™ Neptune™ MC-ICPMS at LSCE. Prior
to analysis, the samples were carefully cleaned using a small diamond blade to remove any
visible contamination and sediment-filled cavities. The fragments were examined under a

binocular microscope to ensure against the presence of bioeroded zones and finally crushed
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into a coarse-grained powder with an agate mortar and pestle. The powders (~ 60-100 mg)
were transferred to acid cleaned Teflon beakers, ultrasonicated in MilliQ water, leached with
0.1N HCI for few minutes and finally rinsed twice with MilliQ water. The physically and
chemically clean samples were dissolved in 3-4 ml dilute HCI (~ 10%) and mixed with an
internal triple spike with known concentrations of ***Th, ?**U and ?*®U, calibrated against a
Harwell Uraninite solution (HU-1) assumed to be at secular equilibrium. The solutions were
evaporated to dryness at 70°C, redissolved in 0.6 ml 3N HNOj3 and then loaded into 500pl
columns packed with Eichrom UTEVA resin to isolate uranium and thorium from the other
major and trace elements of the carbonate matrix. The U and Th separation and purification
followed a procedure slightly modified from Douville et al. (2010). The U and Th isotopes
were determined following the protocol developed at LSCE (Pons-Branchu et al., 2014). The
20Th/U ages were calculated from measured atomic ratios through iterative age estimation
(Ludwig and Titterington, 1994), using the ?**Th, 2*U and ?*®U decay constants of Cheng et
al. (2013) and Jaffey et al. (1971).

Due to the low #**Th concentration (< 1 ng/g), no correction was applied for the non-

radiogenic ?*°Th fraction.

2.3.2.5. Radiocarbon dating

Radiocarbon dates were performed on well-preserved calcareous tests of planktonic
foraminifera (G. bulloides) in the size fraction > 150 um (Table 12). After subtracting 400 yr
to account for the average surface ocean reservoir effect (Siani et al., 2000, 2001), the
conventional radiocarbon ages were converted into calendar ages using the Calib 7 program

(Stuiver et al., 2005).
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Tableau 12 : Radiocarbon convention ages obtained by the Accelerator Mass Spectrometric technique

Core z?_zt(::) “C-age  +1o (years) Cal.l: i‘; (ka
SU 92.33 0 2770 70 2437
SU 92.33 64 7870 90 8280
SU 92.33 70 8670 80 9528
SU 92.33 74 9510 100 10295
SU 92.33 84 9610 90 10389
SU 92.33 90 10180 100 11192
SU 92.33 120 11710 110 13172
2.4. Results
2.4.1. Chronological framework

The excellent state of preservation for the RECORD CWC samples is attested by their initial
83U, which is in the range of the modern seawater value (146.8+0.1; Andersen et al., 2010)
(Table 9). If the uncertainty of the §°**U; is taken into account, all the values fulfil the so-
called “strict” + 4 %o reliability criterion and the U/Th ages can be considered strictly reliable.
The coral ages range from 0.091+0.011 to 10.904+0.042 ka BP, and reveal distinct clusters of
coral age distribution during the Holocene representing periods of sustained coral growth.
Three coral growth periods are identified during the time intervals from ~ 11 to ~ 10.2 ka BP,
8.7 ka BP and from ~ 1.5 to ~ 0.1 ka BP.

In the Alboran Sea, coral **C ages have been obtained by Fink et al. (2013) and span the last
13.5 ka (Table 10). They document three coral growth periods covering the Bglling—Allerad
interstadial (13.5-12.8 cal ka BP), the Early Holocene (11.2-9.8 cal ka BP) and the Mid- to
Late Holocene (5.4-0.3 cal ka BP). These periods have been linked to phases of high marine
productivity related to deglacial deposition of the most recent Organic Rich Layer (ORL1;
from ~14.5 to ~8.2 cal ka BP) in the deep WMS and to the re-establishment of the modern

Mediterranean circulation at the end of the sapropel S1 (Fink et al., 2013).
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Figure 40: Oxygen and carbon isotope records of Globigerina bulloides and Cibicidoides pachydermus versus age from
core SU92.33 (red line) compared with core MD99-2343 (blue line; Sierro et al., 2005). Also shown are Sea Surface
Temperatures (SST) from cores SU 92.33 and MD90-917. LGM: Last Glacial Maximum; HS1: Heinrich Stadial 1; B-A:
Bolling-Allerod; YD: Younger Dryas. The gray bar during the Holocene represents the sapropel S1 deposition. Black
triangles indicate 14C age control points

The age model of core SU92-33 was established by linear interpolation between 7 calibrated
AMS-C dating for the upper 2.1 m of the core (Table 12, Fig. 40). The upper 2.1 m of core
SU92-33 spans continuously the last 19 ka, covering part of the Last Glacial Maximum (19-
18 ka BP), the Heinrich event 1 (HS1) (17.9-14.9 ka BP), the Bglling-Allergd (B-A) (from

~14.7 to ~12.8 ka BP), the Younger Dryas (YD) (from ~12.9 to ~11.6 ka BP) and the
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Holocene (between 11.6 and 2.5 ka BP) (Fig. 40). The sedimentation rate varies over a range

from 9 to 15 cm/ka, with the lowest values observed during the Holocene (Fig. 40).

2.4.2. SST record of core SU92.33

We derive April-May SST reconstructions from MAT to define the main climatic events
recorded in core SU92-33 during the last 19 ka. SSTs vary from 8.5°C to 17.5°C with high
amplitude variability over the last 19 ka BP (Fig. 40). The Late Glacial period (19 ka to 18 ka)
is characterized by SSTs values centered at around 12°C. Then, a progressive decrease of ~
4°C between 17.8 ka to 16 ka marks the onset of the Heinrich stadial 1 (Fig. 40). A warming
phase (~ 14°C) between 14.5 ka BP and 13.8 ka BP, is ascribed to the Bglling-Allergd,
interstadial and is followed by a cooling (~ 11°C) between 13.1 ka BP and 11.8 ka BP
corresponding to the Younger Dryas (Fig. 40). During the Holocene, SSTs are centered at ~
16°C, at the exception of an abrupt cooling (~ 3°C) centered between 7 ka to 6 ka BP (Fig.

40).

2.4.3. Oxygen and carbon stable isotope records of core SU92-33

The 880 and §*3C records obtained from the planktonic foraminifera G. bulloides and the
benthic foraminifera C. pachyderma display significant variations at millennial time scales
(Fig. 40). The 50 record of G. bulloides shows higher values (~3.5 %o) during the last
glacial maximum compared to the Holocene (from ~ 1.5 to 0.8 %o) in agreement with
previous results obtained for the core MD99-2343 (40°29.84°N, 4°1.69’E; 2391 m water
depth) (Sierro et al., 2005) (Fig. 39 and 40). During the Termination I, the SU92-33 record
displays 8*°0 oscillations on the order of ~1 %o, notably within HS1 event and the YD (Fig.
40). The 80 values obtained from the benthic foraminifera C. pachyderma decrease steadily

from ~ 4.5 %o in the LGM to ~ 1.5 %o in the Holocene, without showing any significant
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excursion during HS1 and the YD events, in agreement with results obtained for the core
MD99-2343 for the Termination 1 (Fig. 40).

The §'°C record obtained from C. pachyderma shows a decreasing trend since the Laste
Glacial period with a low variability from ~ 1.6 %o to ~ 0.6 %o (Fig. 40). The highest e
values are related to the late glacial (~1.6 %o) while the lightest ones (~0.6 %o) characterize
the Early Holocene and in particular the period corresponding to the sapropel S1 event in the

eastern Mediterranean basin (Fig.40).

2.4.4. Nd isotopic composition of foraminifera and CWC

Tables 9 and 10 and figures 41 and 42 report the eéNd values of both the planktonic
foraminifera G. bulloides from core SU92-33 (Balearic Sea) and the CWC from the Alboran
Sea and the Sardinia Channel.

The G. bulloides eNd values vary within a relatively narrow range between -9.50+0.30 and -
8.61+0.30, with an average value of -9.06+0.28 (Fig. 41b). The record shows an increasing
trend since the LGM, with the more unradiogenic values (average -9.28+0.15; n=7) observed
in the oldest part of the record (between 18 and 13.5 ka BP), whereas Holocene values are
generally more radiogenic (average -8.84+0.22; n=17) (Fig. 41b).

The full eéNd record for the CWC from the Alboran Sea displays a narrow range from -
9.22+0.30 to -8.59+0.3.0, comparable to that obtained on G. bulloides from core SU92-33 for
the same time interval (Fig. 41b). Most of the CWC &Nd values are similar within error and
the record does not reveal any clear difference over the last ~ 13.5 ka.

Finally, the CWC from the Sardinia Channel present eNd values ranging from -5.99+0.50 to -
7.75%0.10 during the early and late Holocene, and values as low as -8.66+0.30 during the first

step of the sapropel Sla (~ 8.7 ka) (Fig. 42c).
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Figure 41: (a) Benthic 613C from cores SU92.33 (red line) and MD99-2343 (blue line; Sierro et al., 2005). (b) eNd records
from core SU 92.33 (open circles) and corals fragment in Alboran Sea (red squares). Modern eNd values for LIW and
WMDW are also reported. (c) Neodymium isotope composition of planktonic foraminifera ferromanganese coatings at
sites 300G (36°21.532 N, 1°47.507 W ; 1860 m ; open dots) and 304G (36°19.873 N, 1°31.631 W ; 2382 m ; black dots) in
Alboran Sea (Jimenez-Espejo et al., 2015). (d) UP10 fraction (>10 mm) from core MD99-2343 (Frigola et al., 2008). (e)
Sortable silt mean grain-size (SS) of core MD01-2472 (Toucanne et al., 2012). (f) Ln Zr/Al ratio at IODP site U1387
(36°48.3’'N 7°43.1’W ; 559 m) (Bahr et al., 2015). LGM: Last Glacial Maximum; HS1: Heinrich Stadial 1; B-A: Bolling-
Allerod; YD: Younger Dryas. The gray bar during the Holocene represents the sapropel S1 deposition
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2.5. Discussion

Overall, our CWC and foraminiferal éNd results indicate a strong difference in term of
absolute values and variability in Nd isotopes during the Holocene between the westernmost
Mediterranean basin and the Sardinia Channel at intermediate depths. In addition, the
foraminiferal eNd record reveals an evolution towards more radiogenic values at 622 m water
depth in the Balearic Sea over the last ~ 19 ka (Fig. 42).

A prerequisite to correctly interpret such seawater eNd differences and variations through
time consists in characterizing the present-day Nd isotopic composition of the main water-
mass end-members circulating in the western Mediterranean basin. This is possible by
evaluating the potential temporal changes in eNd of the end-members since the LGM, and
assessing the potential influences of lithogenic Nd input and regional “boundary exchange”

on the eNd values of mid-depth water masses.

During its westward flow, the LIW continuously mixes with surrounding water with different
eNd signature lying above and below, in particular in the western basin with MAW/WIW and
TDW/WMDW, respectively. Accordingly, a well-defined and gradual eNd gradient exists at
intermediate depth between the eastern and western Mediterranean basin, with LIW values
becoming progressively more unradiogenic towards the Strait of Gibraltar, from -4.8+0.2 at
227 m in the eastern Levantine basin to -10.4+0.2 at 200 m in the Alboran Sea (Tachikawa et
al., 2004; Montagna et al., unpublished data). This implies an effective vertical mixing with
more unradiogenetic water masses along the E-W LIW trajectory and seems to rule out severe
isotopic modifications of the LIW due to the local exchange between the continental margins
and seawater (“boundary exchange”) (Lacan and Jeandel, 2001, 2005). Unfortunately, no
information exists on the potential temporal variability in eéNd of the Mediterranean water
mass end-members since the LGM
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Figure 42: (a) Planctonic 6180 and (b) benthic 613C from core SU92.33. (c) Neodymium isotope composition of cold
water corals from core RECORD 23 south of Sardinia. (d) eNd records from core SU 92.33 (open circles) and corals
fragment in Alboran Sea (red squares). (e) Neodymium isotopic composition of the core MS27PT (Revel et al., 2014).
LGM: Last Glacial Maximum; HS1: Heinrich Stadial 1; B-A: Bolling-Allerod; YD: Younger Dryas. The gray bar during the
Holocene represents the sapropel S1 deposition.

It has been demonstrated that eolian dust inputs can modify the surface and sub-surface eNd
distribution of the ocean in some area (Arsouze et al., 2009). The last glacial period was
associated with an aridification of North Africa (Sarnthein et al., 1981; Hooghiemstra et al.,

1987; Moreno et al., 2002; Wienberg et al., 2010) and higher fluxes of Saharan dust to the NE
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tropical Atlantic (Itambi et al., 2009) and the western Mediterranean Sea characterized by
unradiogenic eNd values (between -10+0.4 and -17+0.4; Grousset et al., 1992, 1998; Grousset
and Biscaye, 2005). Bout-Roumazeilles et al. (2013) documented a dominant role of eolian
supply in the Siculo-Tunisian Strait since the last 20 ka, with the exception of a significant
riverine contribution (from the Nile River) and a strong reduction of eolian input during
sapropel S1. Such variations in the eolian input to the Mediterranean Sea are not associated to
a significant change in the seawater eNd record obtained for the Balearic Sea (core SU92-33)
during the sapropel S1 (Fig. 42). Furthermore, the eNd signature of the CWC from the
RECORD 23 core shifts to more unradiogenic values (-8.66+0.30) during S1, which is
opposite to what expected if related to a strong reduction of eolian input. Overall, such results
suggest that changes of eolian dust input since the LGM were not responsible for the observed
eNd variability at mid-depth.

Consequently, assuming that the Nd isotopic budget of the western Mediterranean Sea has not
been strongly modified since the LGM, the reconstructed variations of the E-W gradient of
eNd values in the western Mediterranean Sea during S1 (Fig. 42) are indicative of a major

reorganization of intermediate water circulation.

2.5.1. Alboran Sea and Balearic Sea

The range in eNd for the CWC from the Alboran Sea (from -9.22+0.30 to -8.8.59+0.30) is
very similar to the one obtained for the planktonic foraminifera from the Balearic Sea (from -
9.50£0.3 to -8.61+0.3), suggesting that both sites are influenced by the same intermediate
water masses. In the present-day oceanographic pattern, LIW occupies a depth range between
~200 and ~700 m in the western Mediterranean basin (Millot, 1999; Sparnocchia et al., 1999).

More specifically, the salinity maximum corresponding to the core of LIW is found at around
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400 m in the Alboran Sea (Millot, 2009) and up to 550 m in the Catalan Sea (L6pez-Jurado et
al., 2008). The more recent CWC sample (0.34 cal ka BP) collected in the Alboran Sea
displays an eNd value of -8.59£0.30 that is similar to the present-day value of the LIW at the
same site (-8.3+0.2) (Dubois-Dauphin et al., submitted) and is significantly different from the
WMDW &eNd signature in the Alboran Sea (¢Nd = -10.7£0.2 for Station C, 1270 m water
depth, Tachikawa et al., 2004). Considering the depth range of the studied CWC and
foraminifera samples, we can reasonably assume that samples from both sites off Balearic
Islands (622 m water depth) and in the Alboran Sea (280 to 350 m water depth) record €Nd
variations of the LIW. The eNd record obtained on G. bulloides generally displays more
unradiogenic values before ~13 cal ka BP (from -9.46 to -9.12) compared to the most recent
part of the record (from -9.50 to -8.61), with values reaching -8.61+0.3 in the early and late
Holocene.

The &0 record obtained on G. bulloides indicates an abrupt excursion towards lighter values
from 3.5%o to 2.5%o0 centered at about 16 cal ka BP, synchronous with the middle part of the
HS1 (Fig. 40), which is similar to the 8'°0 shift reported by Sierro et al. (2005) for core
MD99-2343 located north of Menorca. As Heinrich events of the last glacial periods are
characterized by colder and fresher surface water in the Alboran Sea (Cacho et al., 1999;
Perez-Folgado et al., 2003; Martrat et al., 2004) and dry climate on land over the western
Mediterranean Sea (Allen et al., 1999; Combourieu-Nebout et al., 2002; Sanchez Goni et al.,
2002; Bartov et al., 2003), lighter 8*°0 values of planktonic G. bulloides are thought to be the
result of the inflow of freshwater derived from the melting of icebergs in the Atlantic Ocean
into the Mediterranean Sea (Sierro et al., 2005; Rogerson et al., 2008). A shift to lighter '20
values is also observed at the same time for the benthic foraminifera C. pachyderma (Fig. 40),
suggesting that freshwater inflow has also impacted intermediate depths in the western

Mediterranean basin.
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Synchronously to this freshening of the intermediate water masses, the 8°C record of C.
pachyderma from core SU92-33 displays a decreasing 8'°C trend after ~16 cal ka BP (from
1.4%o to 0.9%o0) already documented in the deep western Mediterranean Sea (Sierro et al.,
2005). The 8*3C record obtained on benthic foraminifera C. pachyderma from core MD99-
2343 located in the Balearic Sea at greater water depth (2391 m) (Sierro et al., 2005) has been
reported for comparison (Fig. 40). Both records present similar 8*3C values before ~16 cal ka
BP suggesting well-mixed and ventilated water masses during the late glacial and the first
step of the deglaciation.

The slightly lower foraminiferal eNd values before ~ 13 cal ka BP could reflect a stronger
influence of water masses deriving from the Gulf of Lions as WMDW (eNd: -9.4 + 0.9; Henry
et al., 1994; Tachikawa et al., 2004; Montagna et al., unpublished data). This is in agreement
with recent results obtained by Jiménez-Espejo et al. (2015) through the analysis of €éNd in
planktonic foraminifera from cores 302G (1989 m) and 304G (2382 m) located in the Alboran
Sea (Fig. 41). Jiménez-Espejo and co-authors have documented lower ¢Nd values (from -
10.14 £ 0.27 to -9.58 £ 0.22) during the LGM, suggesting an intense deep-water formation.
This is also associated to an enhanced activity of the deeper branch of the MOW in the Gulf
of Cadiz (Rogerson et al., 2005; Voelker et al., 2006) linked to the active production of the
WMDW in the Gulf of Lions during the LGM (Jiménez-Espejo et al., 2015).

The end of the HS1 (14.8 cal ka BP) is concurrent with the onset of the Bglling-Allerad warm
interval characterized by increased SST in several cores of the Mediterranean Sea (Cacho et
al., 1999; Martrat et al., 2004; Essallami et al., 2007), in agreement with the SST record
obtained from core SU92-33 (Fig. 40). The Bglling-Allergd interval is associated to the so-
called melt-water pulse 1A (e.g. Weaver et al., 2003) occurring at around 14.5 cal ka BP. This
led to a rapid sea-level rise of about 20 m in less than 500 years and large freshwater

discharges in the Atlantic Ocean due to the melting of continental ice sheets (Clark et al.,
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2004), resulting in an enhanced Atlantic inflow across the Strait of Gibraltar. Synchronously,
cosmogenic dating of Alpine glacier retreat throughout the western Mediterranean hinterland
suggests maximum retreat rates (Ivy-Ochs et al., 2007; Kelly et al., 2006). Taken together,
these events are responsible for freshening Mediterranean waters and reduced surface water
density and hence weakened ventilation of intermediate (Toucanne et al., 2012) and deep-
water masses (Cacho et al., 2000; Sierro et al., 2005). Similarly, core SU92-33 records low
benthic "0 and 5"*C values, pointing to less ventilated intermediate water relative to the last
glacial. In addition, a decoupling in the benthic '*C values is observed between cores MD99-
2343 and SU92-33 after ~16 cal ka BP, suggesting an enhanced stratification of the waters
masses. At this time, the shallowest eNd record in the Alboran Sea shifted towards more
radiogenic values, while the deepest one remained close to the LGM values (Jimenez-Espejo
et al., 2015; see figure 41). Furthermore, the UP10 record of MD99-2343 (Fig. 41) indicates a
declining bottom velocity at 15 ka (Frigola et al., 2008). Rogerson et al. (2008) have
hypothesized that during deglacial periods the sinking depth of dense waters produced in the
Gulf of Lions was shallower resulting in new intermediate water (WIW) rather than new
deep-water (WMDW) as observed today during mild winters (Millot, 1999; Schott et al.,
1996). Therefore, bottom depths of the Balearic Sea could have been isolated from the
intermediate layer with the onset of the Termination 1a (15 ka). The reduced convection in the
deep western Mediterranean Sea together with the shoaling of the nutricline (Rogerson et al.,
2008) led to the deposition of the ORL 1 (14.5 to 8.2 ka B.P; Cacho et al., 2002) and dysoxic
conditions under 2000 m in agreement with the absence of epibenthic foraminifera such as C.
Pachyderma in core MD99-2343 after 11 cal ka BP (Fig. 40).

After 13.5 ka BP, ¢Nd values from core SU92-33 become more radiogenic, in the range of
CWC from the Alboran Sea. First, the record peaks in synchrony with minima in SST related

to the Younger Dryas. These values may reveal a stronger influence of the LIW in the
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Balearic Sea during the Younger Dryas supported by the sortable silt record east of Corsica
(Toucanne et al., 2012). Deeper depths of the Alboran Sea also record a stronger influence of
the LIW with €Nd value of -9.1 £ 0.4 (Jimenez-Espejo et al., 2015). A concomitant activation
of the upper branch of MOW as reconstructed from Zr/Al ratio in the Gulf of Cadiz can be
also noted (Bahr et al., 2015; see Fig. 41).

Time of Sapropel deposition (10.2 — 6.4 ka; Mercone et al., 2000; Schmiedl et al., 2010) is
characterized by a weakening or a shutdown of intermediate- and deep-water formations in
the eastern basin (Rossignol-Strick et al., 1982; Cramp & O’Sullivan, 1999; Emeis et al.,
2000; Rohling et al., 2015). At this time, ¢éNd values from core SU92-33 remain high
(between -9.15+0.3 and -8.61+0.3). On the other hand, the deeper Alboran Sea provides a
value of -9.8+0.3 pointing to a stronger contribution of WMDW (Jimenez-Espejo et al.,
2015), coeval with the recovery of deep-water activity from core MD99-2343 (Frigola et al.,

2008).

2.5.2. South of Sardinia

The present-day hydrographic structure of the Sardinia Channel is characterized by four water
masses, with the surface, intermediate and deep layers being occupied by MAW, LIW and
TDW/WMDW, respectively (Astraldi et al., 2002a; Millot and Taupier-Lepage, 2005). In
addition, the WIW, flowing between the MAW and the LIW, has been also observed along
the Channel (Sammari et al., 1999). The core of the LIW sits at 400-450 m in the Tyrrhenian
Sea (Hopkins, 1988; Astraldi et al., 2002b), which is the depth range of the RECORD 23
coral samples (414 m) (Taviani et al., 2016). The youngest CWC sample dated at ~ 0.1 ka BP
has an eNd value of -7.70+0.1 (Table 9), which is similar within error to the value obtained
from a seawater sample collected at 451 m at the coral sampling location during the RECORD

cruise (-8.0+0.4; Montagna et al., unpublished data).
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The CWC of the RECORD 23 core show three distinct growth periods (from ~11 to ~10.2 ka
BP, 8.7 ka BP and from ~1.5 to ~0.1 ka BP), displaying a large variability in eNd values.
CWC from the oldest and youngest time intervals exhibit similar range of eNd values (from -
5.99+0.50 to -7.3£0.10). Such range of variation is within the present-day eNd range
characteristic of the intermediate waters in the eastern Mediterranean Sea (-6.6+1.0;
Tachikawa et al., 2004; Vance et al., 2004; Montagna et al., unpublished data). However, the
coral eNd values are more radiogenic than those observed at mid-depth in the present-day
western basin (from -10.4 to -7.58; Henry et al., 1994; Tachikawa et al., 2004; Montagna et
al., unpublished data), suggesting a stronger levantine component during the early and late
Holocene and reflecting the extreme sensitivity of the LIW to changes in the eastern basin
such as rapid variability of the Nil River inputs (Revel et al., 2010, 2014) or a modification
though time in the proportion between the LIW and the Cretan Intermediate Water (CIW). In
the present-day situation the intermediate water outflowing from the Strait of Sicily is
composed by around 66 to 75% of LIW and 33 to 25 % of CIW (Manca et al., 2006 ; Millot,
2014). As the CIW is formed in the Aegean Sea, this intermediate water masses should be
more radiogenic than LIW. Taking into consideration such hypothesis, a modification of the
mixing proportion between the CIW and the LIW may potentially explained values as
radiogenic as -6 in the Sardinia Channel but not values reaching -8.66+0.30 during the mid-
sapropel Sla at 8.7 ka BP. Considering that such unradiogenic value is not observed at
intermediate depth in the present-day eastern Mediterranean, the most plausible hypothesis is

that the 8.7 ka corals were bathed in waters sourced from the western basin.
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2.5.3. Hydrological implications for the intermediate water
masses of the Mediterranean Sea

The eNd records of the Balearic Sea, Alboran Sea and South Sardinia document a temporal
variability of the east-west gradient in the western Mediterranean basin over the last 11 ka.
The magnitude of the gradient ranges from ~ 1.5 to ~ 3 ¢ units during the early and late
Holocene and it is strongly reduced at 8.7 ka BP, during the sapropel S1 event (Fig. 42). Such
variations could be the result of a modification of the Nd isotopic composition of the LIW
through time, especially during the early and late Holocene, and a higher contribution of the
western-sourced intermediate water towards the Sardinia Channel during the sapropel Sla.
The LIW acquires its radiogenic Nd isotopic composition in the Levantine basin, mainly from
the partial dissolution of Nile River particles (Tachikawa et al., 2004). A higher sediment
input from the Nile starting at ~ 15 ka was documented by a shift to more radiogenic eNd
values of the terrigenous fraction from a sediment core located under the influence of the Nile
discharge (Revel et al., 2014) (Fig. 42). However, others studies pointed to an enhanced Nile
runoff not before than 12 ka (Revel et al., 2010; Weldeab et al., 2014). This has been related
to the African Humid Period (15 — 5 ka) linked to the precessional increase in Northern
Hemisphere insolation during low eccentricity (deMenocal et al., 2000; Barker et al., 2004;
Garcin et al., 2009). An increasing amount of radiogenic sediments dominated by the
Blue/Atbara Nile River contribution (Revel et al., 2014) could have modified the isotopic
composition of surface water towards radiogenic eNd values (Revel et al., in prep). This
signature was likely transferred to intermediate depth through the LIW formation in the
Rhodes Gyre, and eventually propagated westwards towards the Balearic Sea.

Nile river runoff is strongly enhanced during S1 (Revel et al., 2010; Weldeab et al., 2014;
Revel et al., 2014). Scrivner et al (2004) have reported very high eNd values (-3 to -3.5) in

foraminifera from the S1 layer of core ODP site 967 (34°04.27'N, 32°43.53'E; 2550 m water
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depth), pointing to a maximum Nile discharge at this time. Hence, considering the more
unradiogenic value of the RECORD 23 coral samples during the mid-sapropel S1, it is very
unlikely that eastern-sourced water flowed at intermediate depth towards the Sardinia
Channel. A possible explanation could be the replacement of the radiogenic LIW that was no
longer produced in the eastern basin (Rohling, 1994) by less radiogenic western intermediate
water (possibly WIW). Such a scenario could even support models that invoke circulation
reversal in the eastern Mediterranean from anti-estuarine to estuarine during sapropel
formation (Huang & Stanley, 1972; Calvert, 1983; Buckley and Johnson, 1988; Thunell and

Williams, 1989).

2.6. Conclusions

The foraminiferal eNd record from the Balearic Sea reveals a relatively narrow range of eNd
values varying between -9.50+0.30 and -8.61+0.30 over the last 19 kyr. Between 19 and 13.5
cal ka BP, the more unradiogenic eNd values support a vigorous deep overturning in the Gulf
of Lions while oxygen and carbon isotopes indicate a stratification of the water masses after
16 cal ka BP. The stratification together with a decrease of the deep-water intensity led to
more radiogenic values after ~ 13 cal ka BP. The eNd record from planktonic foraminifera,
supplemented by CWC from the intermediate depths of the Alboran Sea, show only minor
changes in ¢Nd values from 13.5 to 0.34 cal ka BP, suggesting that the western part of the

western basin is not very sensitive to hydrological variations of the LIW.

On the contrary, CWC located at depth of LIW south of Sardinia indicate high amplitude
variations of the eNd values (between -7.75+0.10 and -5.99+0.50), that could highlight the
role of the Nile in changing the éNd of the LIW in the eastern basin. At time of sapropel S1

deposition, CWC display a shift toward lower values (-8.66+0.30), similar to those obtained at
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intermediate depths in the westernmost part of the western basin. This suggests western-
sourced intermediate water that filled mid-depth of the southern Sardinia, replacing LIW that
was no longer produced (or heavily reduced) in the eastern basin. However, these results
could potentially support a reversal of the Mediterranean circulation and need further

investigation to be confirmed.
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3. Conclusion du chapitre 5

Les valeurs d’eNd mesurées dans les coraux profonds et les foraminiferes planctoniques des
carottes sédimentaires en Mer d’Alboran et en Mer des Baléares varient entre -9,5+0,3 and -
8,6+0,3 au cours des 18 000 derniéres années.

Nos résultats mettent en évidence une légeére diminution des valeurs d’eNd aprés 13,5 ka
accompagnée d’une stratification des masses d’eau et d’un ralentissement de la convection
profonde dans le Golfe du Lion. Néanmoins, les faibles variations d’eNd enregistrées
suggeérent que la partie occidentale du bassin ouest reste peu sensible aux changements
hydrologiques de la LIW.

Les coraux analysés dans le Chenal de Sardaigne affichent des valeurs d’eNd comprises entre
-7,8+0,2 and -6,0+0,5, soulignant I’extréme sensibilit¢ de la LIW aux changements
hydrologique du bassin oriental tels que la variabilité des apports du Nil (Revel et al., 2010,
2014).

Durant le dép6t du Sapropel S1, la LIW au sud de la Sardaigne porte une signature isotopique
moins radiogénique de deux unités d’eNd (-8,7+0,3) par rapport a ’actuel. Durant cette
période, les apports du Nil sont fortement amplifiés (Revel et al., 2010; Weldeab et al., 2014;
Revel et al., 2014) et impactent fortement la composition isotopique de 1’eau de mer (-3 & -
3,5 ; Scrivner et al., 2004). Nous suggérons donc qu’une telle signature provient de la
recirculation d’eau intermédiaire du bassin occidental venant remplacer 1’eau qui n’est pas

renouvelée depuis le bassin oriental.
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Conclusion géneérale

Dans cette partie, une synthése générale des principaux résultats de cette étude est présentée
et illustrée par des cartes de la circulation intermédiaire en Atlantique Nord en en Mer
Méditerranée. Les perspectives ouvertes par cette étude sont détaillées a la fin de cette

conclusion générale.
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Le role des masses d’eaux intermédiaires dans les bilans de sel de 1’Atlantique Nord est
actuellement largement sous-estimé dans les modéles de circulation océaniques global bien
que plusieurs études ont démontré qu’elles pouvaient avoir un role important sur I’AMOC
(Sabine et al., 2004 ; Palter and Lozier, 2008). Ceci résulte principalement du fait que tres peu
d’études ont utilisé des archives sédimentaires situées aux profondeurs des masses d’eaux
intermédiaires dans 1’Atlantique Nord-Est et en Méditerranée occidentale dans le but d’en
tracer la dynamique des masses d’eau. L’hydrologie des masses d’eau intermédiaires de
I’Atlantique Nord sont controlées d’une part par la dynamique des gyres subtropical et
subpolaire mais également par ’intrusion vers le nord de la MSW et de ’AAIW (Bower et
al., 2002). La variabilité de ’hydrologie de ces deux derniéres masses d’eau est actuellement
mal établie a la fois lors de la derniére transition glaciaire et de I’Holocene (e.g. Panhke et al.,
2008 ; Huang et al., 2014 ; Lozier & Stewart, 2008). Par ailleurs, la variabilité de I’hydrologie
de la MSW est a relier d’une part avec la dynamique de LIW et de la WMDW (Jiménez-
Espejo et al., 2015) et d’autre part au mélange pouvant s’effectuer avec I’AAIW lors des
périodes de plus fortes pénétrations de cette masse d’eau vers le nord (Willamowski and
Zahn, 2000).

L’objectif de cette thése était donc de restituer I’évolution de la dynamique des masses d’eau
intermédiaires depuis la derniére période glaciaire en Atlantique nord-est et en Méditerranée
occidentale afin d’apporter des contraintes sur le role potentiel de I’AAIW et de la MSW sur
I’hydrologie des masses d’eau intermédiaire de 1’Atlantique Nord-est, notamment lors des
périodes d’effondrement de ’AMOC durant la derni¢re période glaciaire ou bien lors de la
période du dépbt du sapropel S1, caractérisé par une modification tres importante de la
circulation mediterranéenne.

Nous avons alors caractérise dans un premier temps la composition isotopique du Nd des

masses d’eau de 1’ Atlantique Nord-Est afin de pallier a un manque crucial de données proches
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des régions faisant 1’objet d’étude paléocéanographiques utilisant la composition isotopique
du Nd, telles que le Chenal de Rockall et le Golfe de Cadix. Il s’agissait également de mieux
contraindre la signature isotopique en Nd des masses d’eau intermédiaires telles que
1I’Antarctic Intermediate Water (AAIW) et la Mediterranean Sea Water (MSW), et d’évaluer
I’impact des eaux de débordements des Mers Nordiques sur la signature isotopique des eaux
du bassin d’Islande.

Fort de ces nouvelles données, le second objectif de cette these était d’utiliser les archives
sédimentaires (coraux profonds) disponibles en Atlantique Nord-Est afin de reconstruire
I’hydrologic des masses d’eaux intermédiaires durant 1’Holocéne (gyre subtropical et
subpolaire) et la derniére période glaciaire. Cette derniére période de temps plus ancienne a
été investiguée afin de restituer les changements rapides de la circulation de I’AAIW au cours
des périodes de ralentissement de I’AMOC.

Dans une derniere étape de ce travail, la Mer Méditerranée a ¢été étudiée afin d’explorer la
variabilitt mal contrainte de la circulation intermédiaire (LIW), notamment durant les
événements tels que le dépdt du sapropel S1 ou de ’ORL 1.

Pour ce faire, nous avons sélectionné trois régions clés pour cette étude:

1/ L’ Atlantique Nord-Est qui se situe au carrefour entre les eaux circulant au sein du gyre
subtropical et celles circulant au sein du gyre subpolaire. L’¢étude de cette région permet donc
de renseigner la dynamique des gyres atlantiques et par conséquent, d’avoir des informations
sur I’origine des masses d’eau qui viennent alimenter les mers Nordiques qui sont le centre de

production d’eau profonde en Atlantique Nord.

2/ Le Golfe de Cadix qui constitue d’une part un front hydrologique avec les eaux venant de
I’ Atlantique-Sud, et qui d’autre part se trouve sous I’influence des eaux méditerranéennes.
Son étude permet d’évaluer la balance nord/sud des apports de masses d’eau intermédiaire

ainsi que la variabilité de la composition isotopique en Nd de 1’eau débordant par le détroit de
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Gibraltar.

3/ La Méditerranée Occidentale dont les gradient Est-Ouest de la composition isotopique des
masses d’eaux intermédiaires actuelle, nous a permis de restituer, pour la premicre fois, les
changements de 1’origine des masses d’eau a partir de la composition isotopique du Nd
analysée dans des coraux profonds et les foraminiféres planctoniques d’une carotte
sédimentaire. Cette derniére étude nous a permis de contraindre les échanges de la
Méditerranée occidentale avec le Golfe de Cadix d’une part et avec le bassin oriental d’autre
part, ainsi que leur variabilité au cours de la dernier transition climatique et de 1’événement

anoxique correspondant au dép6t du Sapropel S1.

L’analyse de la composition isotopique de 1’eau de mer au sud de la Mer d’Alboran révelent
des valeurs comprises entre -9,2+0,2 et -8,9+0,2 pour la Modified Atlantic Water (MAW). Ces
valeurs plus radiogéniques que celles précédemment mesurées (Spivack and Wasserburg,
1988 ; Tachikawa et al., 2004) reflétent possiblement une variabilité temporelle de la
composition des eaux de surface entrant en Mer d’Alboran par le détroit de Gibraltar. En
dessous, la Winter Intermediate Water (WIW) est caractérisée par une valeur moyenne de -
9,840,2 et la Levantine Intermediate Water (LIW) présente une gamme de valeurs plus
radiogéniques entre -8,9+0,2 et -8,3+0,2, en accord avec les valeurs précédemment obtenues.

Le long de la marge européenne, les valeurs d’eNd de subsurface (0-500 m) présentent un
gradient nord-sud entre le Golfe de Cadix (-9,5+0,2 a -11,8+0,2) et le Chenal de Rockall (-
13,4+0,3 a -14+0,3). Ces résultats indiquent une source subtropicale dominante dans le Golfe
de Cadix, tandis que la contribution des eaux subpolaires augmente le long de la bordure
orientale. A I’inverse, les stations situées en Atlantique central révelent des valeurs d’eNd trés
négatives le long du NAC (-14+0,3 & -15,1+0,3) entre 60°N et 45°N, suggérant I’influence du

gyre subpolaire au moins 8° plus au sud par rapport au front indiqué par les parametres
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physico-chimiques. Cette signature isotopique en Nd est a relier aux fortes concentrations de
Nd dans les eaux d’origine subpolaire (Mer du Labrador) par rapport aux eaux du gyre
subtropical.

Aux profondeurs de la thermocline (500-1200m), la Subpolar Mode Water (SPMW) propage
sa signature négative mesurée a I’ouest (-14,3+0,4) aux stations de 1’Atlantique central qui
présentent une valeur moyenne de -14,1+0,6 (Fig. 43). Dans le sud du Golfe de Cadix, la
MSW affiche une valeur -10,6+0,2 et différe légerement de sa valeur au nord du Golfe (-
9,9+0,4). 1l n’est cependant pas possible de la distinguer de I’AAIW qui présente une
signature autour de -10,9+0,2 (Fig. 43). L’influence de la MSW est tracée par les valeurs

d’eNd jusque dans le bassin de Porcupine avec une signature de -12,1+0,2 (Fig. 43).
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Figure 43 : Carte schématique de la circulation actuelle des masses d’eau intermédiaire en Atlantique Nord et en Mer
Méditerranée. Les valeurs moyennes d’eNd aux profondeurs intermédiaires (500-1200 m) sont également reportées.
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Aux plus grandes profondeurs, la Labrador Sea Water (LSW) présente une distribution
homogeéne a 1’échelle du bassin est-atlantique avec des valeurs moyennes entre -13,2 £ 0,3
and -14,5+0,3, excepté au nord du bassin d’Islande ou elle est influencée par 'ISOW (-12,7%
0,2) et le long de la marge européenne ou elle se mélange avec la MSW (-12,7+0,2 & -13+
0,2). De méme, la North Eeast Atlantic Deep Water (NEADW) affiche des valeurs moyennes
homogéenes comprises entre -12,1+0,2 et 13,1+0,2. L’influence de [’Iceland Scotland
Overflow Water (ISOW) est marquée dans le bassin d’Islande et en Atlantique central par des

valeurs d’eNd plus radiogéniques (-10,5+0,3 & —11,3+0,2) entre 2000 et 2500 métres.

Des coraux profonds fossiles prélevés en subsurface sur le récif de Mingulay (nord de
I’Ecosse) et couvrant les derniers 4,3 ka varient entre -11,8+0,4 et 14,5+0,4, comparable a la
gamme des valeurs d’cNd le long de la marge européenne. Par conséquent la contribution
respective de chacun des deux gyres a d0 variée au cours du temps. Les résultats suggerent un
affaiblissement et/ou une contraction du gyre subpolaire entre 3,3 et 3,5 ka (Fig. 44a), menant
a l’advection plus importante de 1’eau d’origine subtropicale vers le nord-est et une
stratification de la colonne d’eau (diminution des ages réservoirs). Cet évenement est corrélé a
une intensification des tempétes sur les cotes de 1’ Atlantique Nord-Est due a la diminution des
gradients de température et au décalage des zones de basse pression. A 1’inverse, une
intensification et/ou une extension du gyre subpolaire vers 1’est s’est opérée a 2,8 ka (Fig.
44b), conduisant a un rajeunissement des ages réservoirs et a une diminution des valeurs
d’eNd a Mingulay. Cette augmentation de la contribution d’eau subpolaire dans le NAC,
synchrone avec la diminution des valeurs de §"°C dans les profondeurs du Chenal de Rockall,
pourrait avoir ainsi conduit au ralentissement de I’AMOC. En effet, I’arrivée massive d’eau
moins salée dans les Mers Nordiques aurait pu induire un ralentissement de la formation

d’eau profonde.
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Figure 44 : Carte schématique de la circulation intermédiaire il y a 3,3-3,5 ka (a) et il y a 2,8 ka (b). Les valeurs d’eNd
mesurées dans les coraux de subsurface du récif de Mingulay sont également reportées.
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Les enregistrements des valeurs d’eNd produits dans le bassin des Baléares et en Mer
d’Alboran aux profondeurs de la LIW depuis 18 ka ne présentent que de faibles variations (-
8,6+0,4 a -9,5+0,3), suggérant que la partie occidentale de la Méditerranée demeure peu
sensible aux changements hydrologiques de la LIW. A D’inverse, les valeurs d’eNd obtenues
a partir de coraux profonds situés dans le chenal de Sardaigne révélent des variations de
grande amplitude (6,0+0,5 & -7,8+0,2) au cours des derniers 11 ka, soulignant la potentielle
influence du Nil sur la signature isotopique de la LIW. Durant le dépét du sapropel S1, les
valeurs d’eNd atteignent -8,7+0,3 similaire aux valeurs retrouvées dans le bassin des Baléares
et en Mer d’Alboran. Ceci suggére la recirculation d’eau intermédiaire du bassin occidental
vers I’est, remplacant la LIW qui n’est pas renouvelée depuis le bassin Levantin, notamment
par le fait de la remontée du front inter-tropical et de I’augmentation associée des apports
d’eau douce du Nil (Fig. 45a). Par conséquent, le volume d’eau de débordement se jetant en
Atlantique Nord pourrait étre largement réduit (Fig. 45a). L’étude menée par Colin et al.
(2010) dans le Chenal de Rockall montre qu’a cette période, I’intensité du gyre subpolaire est
forte. L’intensification du SPG combiné a la diminution de la MSW conduisit a des valeurs
d’eNd autour de -14 dans les coraux du Chenal de Rockall (Fig. 45a). Apres la fin du dép6t du
sapropel S1 (apres 6000 ans), un retour a des conditions modernes en Mer Méditerranée, ainsi
qu’un affaiblissement du SPG en Atlantique Nord conduisit a des valeurs d’eNd centrées

autour de -12.5 dans les coraux du Chenal de Rockall (Fig. 45b).

Les coraux fossiles d’age glaciaire collectés entre 280 et 830 m dans le Golfe de Cadix
montrent des valeurs comprises entre -8,1+0,5 et -9,6+0,6, qui contrastent fortement avec les
valeurs de 1’eau de mer actuelle (-10,7+0,3 a -11,7%0,3). Puisque les compositions isotopiques
du Nd de la LIW et de la MSW varient trés peu depuis 45 ka, les valeurs glaciaires sont

probablement le résultat (1) d’une influence accrue de la MSW au site étudié, (2) d’une
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Figure 45 : Carte schématique de la circulation intermédiaire en Atlantique Nord et en Mer Méditerranée et durant
I’événement du sapropel S1 il y a 8,6 ka (a) et aprés I'événement du sapropel S1 (b). Les fleches bleues indiquent
I'intensité des apports du Nil. Les traits bleus représentent la position du front inter-tropical (FIT). Les valeurs d’eNd
mesurées dans les coraux de la Méditerranée et dans le récif de Mingulay sont également reportées.
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contraction du SPG limitant 1’apport d’eau subpolaire moins radiogénique, (3) d’une avancée
vers le nord plus importante de ’EAAIW, (4) d’une combinaison de ces hypothéses. L impact
de matériel radiogénique, tels que les sédiments des Tles Canaries, ne peut toutefois étre
completement exclu.

Les valeurs d’eNd les plus radiogéniques (~ -8) observeées a 19, 23-24 et 27 ka sont associées
a un ralentissement de I’AMOC, suggérant I’apport d’un volume plus important d’AAIW vers
le nord lorsque la formation de Glacial North Atlantic Intermediate Water (GNAIW) est

fortement diminuée en Atlantique Nord.

La synthése de toutes les données acquises durant cette étude montre tout d’abord que la
composition isotopique du Nd de la LIW a I’extrémité occidentale de la Mer Méditerranée n’a
quasiment pas varié au cours des 45000 dernieres années. Le bassin occidental semble
tamponner les valeurs d’eNd de la LIW autour de -9, malgré les fortes variations de
circulation observées dans le bassin orientale. La LIW étant le contributeur le plus important
de la MOW, il est raisonnable de penser que la composition isotopique du Nd de la MOW, et
par extension la MSW, n’a que trés peu varié au cours du temps. Cette hypothése est soutenue
par deux valeurs d’eNd de la MSW (-9,9+0,2 et -9,9+0,1), obtenues a 31 et 35 ka, similaires a
la valeur d’eau de mer actuelle (-9,9+0,4). Néanmoins, les enregistrements de la LIW ne sont
pas continus dans le temps et aucune donnée n’existe notamment durant les événements froids

affectant les hautes latitudes de ’hémisphere Nord.

De plus la variabilité de la dynamique des gyres atlantiques a été mis en évidence sur de
longue échelle de temps (glaciaire/interglaciaire) et sur des événements rapides (séculaires).
Lors de la derniére période glaciaire, les valeurs d’eNd enregistrées dans le Golfe de Cadix

suggerent que le SPG présentait un régime général réduit par rapport a 1’actuel, permettant
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aux eaux subtropicales (WNACW et AAIW) de transmettre leur signature plus radiogénique
aux profondeurs intermédiaires du Golfe de Cadix.

Par ailleurs, durant I’Holocéne, les coraux du récif de Mingulay ont enregistré un événement
rapide (3,3-3,5 ka) durant lequel les eaux du gyre subtropical ont pénétré de maniere plus
importante en Atlantique Nord-Est. A l’inverse, un événement a 2,8 ka révele un
renforcement rapide et intense de la circulation du SPG.

Les coraux glaciaires du Golfe de Cadix ont également démontré un envahissement de
I’AAIW aux profondeurs intermédiaires lors des périodes de ralentissement de I’AMOC.
Cependant, I’impact de ces événements sur la signature isotopique en Nd de 1’Atlantique
Nord-Est n’est pas connu. Un enregistrement profond dans le Chenal de Rockall indique des

valeurs atteignant -8 a plus de 2000 metre de profondeur.

Perspectives de recherche :

Si les résultats produits dans ce travail de recherche apportent de nouvelles informations sur
les changements hydrologiques de part et d’autres du détroit de Gibraltar, ils ne permettent
pas de conclure sur la variabilité de la MOW au cours du temps. Une étude multi-proxy,
comprenant la composition isotopique du Nd, sur des échantillons localisés sur le chemin de
la. MOW permettrait d’apporter de nouveaux résultats robustes. En outre, connaitre
I’évolution de la signature isotopique des eaux méditerranéennes en Atlantique permettrait de
mieux appréhender les enregistrements d’¢eNd obtenues plus au nord, le long de la marge

européenne.

En Mer Méditerranée, le bassin oriental n’a fait I’objet d’aucun enregistrement de la
composition isotopique du Nd au cours du temps jusqu’a aujourd’hui. De ce fait, I’estimation

de ’endmember qui se déverse dans le bassin occidental est difficile alors que celui-ci a dd

233



subir d’importante modification de sa composition isotopique a la suite des variations
d’apports du Nil et/ou des changements dans la circulation thermohaline. L’étude des eaux
intermédiaires dans le détroit de Sicile ou & son embouchure permettrait de mieux comprendre

les enregistrements disponibles et futurs dans le bassin occidental.

Dans cette thése, nous avons étudié des échelles de temps millénaire & pluriséculaires en
Atlantique nord-est et en Méditerranée. Plusieurs études ont montré que la composition
isotopique du Nd pouvait étre utilisé avec succés pour mettre en évidence des variations a
I’échelle du siecle voire de la décennie (Copard et al., 2012 ; Montero-Serrano et al., 2013).
Ces enregistrements d’eNd, ainsi que 1’étude du A'C (Tisnerat-Labord et al., 2010 ; Montero-
Serrano et al., 2013), démontrent tous un lien entre les changements de circulation en
atlantique nord et la North Atlantic Oscillation (NAO). Des études a haute résolutions
apparaissent nécessaires pour mieux comprendre les mécanismes de la variabilité des gyres de
I’ Atlantique Nord. Ceci constitue d’ailleurs I’'un des objectifs de I’ANR HAMOC, en utilisant

des coraux localisés dans le Chenal de Rockall et dans le Golfe de Gascogne.
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