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Chapitre 1% 

Introduction 
 
 

 
 

L'idée profonde de Parain est une idée 
d'honnêteté: la critique du langage ne peut 

éluder ce fait que nos paroles nous engagent et 
que nous devons leur être fidèles.  

Mal nommer un objet, c'est ajouter au 
malheur de ce monde. Et justement la grande 

misère humaine qui a longtemps poursuivi 
Parain et qui lui a inspiré des accents si 

émouvants, c'est le mensonge. 
 

Albert Camus 
Sur une philosophie de l’expression (1944) 

 
 

La logique du révolté est… de s’efforcer au langage clair 
pour ne pas épaissir le mensonge universel. 

 

Albert Camus 
L’Homme révolté 
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1.%Contexte scientifique 
 
Le cycle global du carbone est un acteur majeur dans les mécanismes qui 
régissent notre climat. Les flux de carbone existent aussi bien entre l’atmosphère, 
la biosphère terrestre et l’océan, et sur des échelles de temps différentes, allant de 
l’ordre du jour jusqu’aux temps géologiques pour les sédiments marins et les 
roches sédimentaires. Les stocks de carbone varient selon les réservoirs mis en 
jeu (FIGURE 1–1). L’océan contient le plus important stock de carbone, estimé à 
près de 37000 GtC, essentiellement sous la forme de carbone inorganique 
dissous (à 95% sous forme de bicarbonate), ce qui représente 50 fois le stock 
estimé de carbone dans l’atmosphère. Au cours des 200 dernières années, près 
de 525 milliards de tonnes de dioxyde de carbone (CO2) ont été dissoutes dans 
les eaux de surface (près de la moitié du CO2 émis par la combustion des 
énergies fossiles) (Sabine et al., 2004), induisant une baisse de 0.1 de leur pH (le 
pH moyen de l’eau de mer de surface étant compris entre 7.8 et 8.2). Ceci 
correspond à l’élimination par les océans de près de 30 % du CO2 émis 
annuellement dans l’atmosphère. La baisse de pH de 0.1 observée équivaut à 
une augmentation de l’acidité de l’eau de surface de 30 %. Une diminution 
supplémentaire de 0.3 à 0.4 unités de pH d’ici 2100, selon les prévisions du 
GIEC1 de 2007 basées sur une augmentation des émissions de CO2 aux taux 
actuels, se traduirait par une augmentation de l’acidité de 100 % à 150 %. De 
plus, en complément des effets notables du changement global sur les flux air-
mer, l’énergie issue des forçages anthropiques directement absorbée par l’océan, 
se traduit notamment par un réchauffement qui est pour le moment surtout 
sensible dans les couches de surface de l’océan (IPCC AR5, Rhein et al., 2013). 
Différents processus physiques, chimiques et biologiques sur des échelles de 
temps variées sont impliqués dans le cycle global du carbone. Ils induisent un 
flux de carbone entre la biosphère terrestre et l’atmosphère d’environ 120 GtC 
an-1 et celui entre les océans et l’atmosphère est d’environ 90 GtC an-1 (FIGURE 
1–1).  
 
 

                                                
1 GIEC est un acronyme désignant le Groupe d’experts Intergouvernemental sur l’Evolution du 
Climat ; en anglais, ce groupe est connu sous l’acronyme IPCC = Intergovernmental Panel on Climate 
Change. 
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1.1.% La pompe de solubilité (ou pompe physique) 
 
A l’interface air-mer, des processus physiques et chimiques permettent la 
diffusion du CO2 entre l’océan de surface et l’atmosphère. Les flux turbulents 
sont les quantités physiques qui permettent de décrire les échanges air-mer 
(Bourras et al., 2019). Les échanges air-mer de CO2 sont donc d’autant plus 
intenses que la turbulence à la surface de la mer est importante et que l’écart de 
pression partielle de CO2 entre la surface de l’océan et l’atmosphère est 
important. De plus, la solubilité du CO2 dans l’océan dépend avant tout de la 
température de l’eau (plus l’eau est froide, plus la solubilité du CO2 augmente). 
Ces eaux de surface se refroidissent lors de leur transport vers les pôles et 
s’enrichissent donc en CO2 d’origine atmosphérique (Laurent Mémery, 2011). 
Les eaux polaires ont de ce fait une pression partielle de CO2 plus faible que 
celle de l’atmosphère, ce qui engendre un pompage du CO2 atmosphérique par 
l’océan. En effet, la pression partielle qu’exerce un gaz sur un liquide est 
proportionnelle à la concentration de ce gaz sous sa forme dissoute et 
inversement proportionnelle à sa solubilité. Les eaux devenues plus froides 
plongent vers l’océan profond aux hautes latitudes. Ainsi, la pompe dynamique, 
également appelée « pompe de solubilité », à travers la circulation thermohaline 
va permettre le transfert d’eaux riches en CO2 vers l’océan profond.  
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FIGURE 1–1 Diagramme simplifié du cycle globale du carbone contemporain. Les stocks, 
mentionnées entre parenthèses, sont en GtC. Les flux, représentés par les flèches, sont en GtC 
an-1. Les annotations en rouge indiquent la contribution du carbone anthropique. Ce 
diagramme est basé sur les travaux de (Canadell et al., 2007), de (Houghton, 2007), et le 
rapport du GIEC en 2007 (d’après U.S. DOE., 2008). 
 

1.2.% La pompe biologique 
 
Le carbone est un constituant majeur de la matière organique, laquelle est 
formée par photosynthèse à la surface de l’océan dans la zone euphotique. Cette 
transformation par photosynthèse du carbone inorganique dissous en matière 
organique est appelée la production primaire (Laurent Mémery, 2011), ou 
fixation du carbone par le phytoplancton. Ce processus permet au carbone 
d’être relargué dans la colonne d’eau sous forme de carbone organique dissous 
ou particulaire par exsudation directe, broutage du phytoplancton par le 
zooplancton, lyse virale, ou cellules mortes. Une grande partie de cette matière 
organique va être recyclée dans l’océan superficiel via la respiration et l’activité 
bactérienne (U.S. DOE., 2008), ce processus est alors appelé reminéralisation. 
La matière organique qui échappe à cette reminéralisation sédimente sous forme 
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de particules détritiques vers l’océan profond : c’est ce qu’on appelle la 
production exportée, autrement dit, la pompe biologique (FIGURE 1–2).  
 
 

 
 
FIGURE 1–2 Diagramme explicatif du rôle des différents organismes et des processus dans le 
réseau trophique marin impliqués dans le cycle global du carbone selon les principales strates 
de l’océan (zone euphotique, méso-pélagique, et océan profond) (d’après U.S. DOE., 2008). 
Ce diagramme est basé sur les travaux de (Falkowski et al., 1998) et de (Field et al., 1998). 
 
La pompe biologique de carbone dans l’océan est un acteur majeur dans le cycle 
global du carbone, car elle participe à hauteur de 80 % à la  pompe marine du 
carbone (Gruber and Sarmiento, 2002 ; Sarmiento and Gruber, 2004). Elle 
contribue chaque année au transfert de ~10 GT de carbone de la surface en 
contact de l’atmosphère vers l’océan profond. Elle joue donc un rôle primordial 
dans la régulation de la concentration atmosphérique du CO2. Une meilleure 
estimation de l’efficacité de la séquestration du carbone par la pompe biologique 
est importante pour l’évaluation des « paléo-hypothèses » et des scénarios futurs 
du changement climatique. Le cycle du carbone est étroitement lié aux cycles 
biogéochimiques d’autres éléments nutritifs majeurs- appelés macronutriments- 
tels que l’azote, le phosphore, le silicium et aussi aux cycles d’autres éléments, 
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présents en faibles concentrations, tels que le fer (FIGURE 1–3). Il est donc 
nécessaire d’avoir une meilleure connaissance des liens entre notamment les 
sources de ces nutriments, dont le fer (Fe), la productivité des océans et ses 
répercussions sur le CO2 (Blain et al., 2007). Ma thèse étant focalisée sur le fer, 
les prochaines sections de cette introduction lui seront dédiées. 
 
2.%Le Fer dans l’océan moderne 
 
Le Fer, du latin ferrum, est un métal de la première série chimique des éléments 
de transition. Il est le quatrième élément le plus présent sur Terre avec une 
abondance de 4.7 % (après l’oxygène : 49.1 %, le silicium : 25.5 % et 
l’aluminium : 7.5 %). Toutefois, son abondance dans l’eau de mer est très faible, 
de l’ordre de quelques dizaines de nano-grammes par litre, ce qui lui vaut le 
qualificatif dans le milieu marin d’ « élément trace ».  
 
Dans l’océan, parmi les micronutriments qui contribuent au contrôle de la 
productivité et de la diversité écosystémique marine, le fer est l’un des acteurs 
majeurs dans la régulation de la production biologique dans ~40% de l’océan 
(Moore et al., 2013). De nombreux processus (FIGURE 1–3) tels que la respiration 
et la photosynthèse nécessitent l’assimilation du fer à des quantités différentes. 
De ce fait, de faibles variations des concentrations en Fe peuvent se traduire par 
des effets remarquables sur la productivité et la biodiversité des écosystèmes 
marins, et ainsi influencer de façon notable l’efficacité de la pompe biologique de 
carbone (c.f. sous-section 1.2). Par rétroaction, l’acidification des océans, 
l’augmentation de leur température, de même que la modification de la 
circulation océanique globale relative au changement climatique, peuvent avoir 
des répercussions sur la biodisponibilité du Fe, sur ses sources et par conséquent 
influencer le cycle du fer dans l’océan (Conway and John., 2014). Il est donc 

nécessaire de déterminer le rôle de chaque source, de chaque puits 

et des processus de spéciation qui contrôlent la distribution du fer 

dans l’océan ainsi que sa disponibilité pour le phytoplancton. 
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FIGURE 1–3 Diagramme du cycle de l’azote, illustrant les cofacteurs métalliques dans chaque 
étape de catalyse. Le code couleur identifie les éléments chimiques impliqués dans la fixation 
d’azote (vert), la dénitrification (jaune), dans la nitrification (bleue), dans l’oxydation de 
l’ammoniac (NH3) (rouge). Tous les métaux qui sont montrés ici (sauf Mo, qui a une 
concentration de 0.1 $M) sont épuisés dans les eaux de surface. b) Schéma des besoins 
métalliques principaux pour l’acquisition et l’assimilation de carbone, d’azote et de phosphate 
par le phytoplancton marin (d’après Morel and Price, 2003). 
 
Par exemple, les zones d’upwelling riches en fer sont propices à la croissance des 
cellules phytoplanctoniques de grande taille, ou à contrario, dans les zones 
limitées en fer, telles que les zones « High Nutrient Low Chlorophyll » (HNLC), 
les écosystèmes sont davantage constitués de petites cellules phytoplanctoniques 
(Hutchins et al., 2002). Dans ces régions HNLC où l’apport de nutriments 
excède la demande de la photosynthèse, les concentrations de fer sont faibles en 
dépit de concentrations élevées en macronutriments (FIGURE 1–4). Ces zones 
sont situées dans l’océan Austral, le Pacifique équatorial et le Pacifique Nord 
(Martin et al., 1993; de Baar et al, 1999).
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FIGURE 1–4 Distribution de la limitation des éléments nutritifs. En arrière-plan sont indiquées 
les concentrations moyennes annuelles de surface des nitrates (a), et des phosphates (b) en 
$mol kg-1. Pour faciliter la comparaison, le nitrate est mis à l’échelle par le rapport moyen N:P 
de la matière organique (c’est-à-dire divisé par 16). Les symboles indiquent les nutriments 
limitants primaires (cercles centraux) et secondaires (cercles extérieurs) déduits de la 
chlorophylle et / ou de l’augmentation de la productivité primaire après modification 
artificielle de : N (vert), P (noir), Fe (rouge), Si (orange), Co (jaune), Zn (cyan), et vitamine B12 
(violet). Les cercles divisés indiquent des éléments potentiellement co-limitants. Les cercles 
extérieurs blancs indiquent qu'aucun nutriment limitant secondaire n'a été identifié, ce qui, 
dans de nombreux cas, est dû à l'absence de test (d’après Moore et al., 2013). 
 
Initialement, le rôle du fer en tant que facteur limitant la production primaire a 
été suggéré par Gran (1931), Hart (1934), et Harvey (1937), mais ce n’est qu’à 
l’apparition de techniques d’échantillonnage propres et de méthodes d’analyse 
atteignant des limites de détection à des niveaux inférieurs au nanomolaire que 
les scientifiques, au début des années 1990, ont pu étudier le rôle du fer, plus de 
50 ans après l’étude de Gran (1931). En 1990 est publié  « l’hypothèse du fer » 
de Martin (1990) qui a suggéré que de faibles concentrations en fer pourraient 
être un facteur limitant qui expliquerait la faible productivité primaire des 
régions HNLC (Martin and Fitzwater, 1988 ; Martin and Gordon, 1988). De 
cette hypothèse ont découlé diverses expériences dont la première a été menée 
par l’équipe de J. Martin dans l’océan Austral. Elle consistait à reproduire les 
conditions in situ de lumière et de température dans des incubateurs sur des 
échantillons enrichis en fer et des échantillons non traités pendant une semaine. 
Ces expériences ont montré un fort développement du phytoplancton dans les 
échantillons enrichis. De plus, des mesures de fer dans la région ont permis 
d’observer les faibles concentrations en fer (Martin et al. 1990a). De là est venue 
l’idée de la fertilisation artificielle à grande échelle avec de possibles effets sur le 
climat en déversant des tonnes de fer dans l’océan. Selon Martin et al (1990b), la 
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fertilisation des océans par le fer viendrait stimuler la production primaire ce qui 
augmenterait l’efficacité de la pompe biologique, favorisant la chute de matière 
organique détritique et par conséquent le piégeage du dioxyde de carbone 
atmosphérique. 
 
Pas moins de sept expériences de fertilisation artificielle ont été menées dans 
différentes régions HNLC et ont été réparties sur huit années. La première 
expérience, IronEx-I en octobre 1993, a été réalisée près des îles Galápagos dans 
un patch de 64 km2 d’eau oligotrophe2 fertilisée par 445 kg de fer, ce qui a 
entrainé une augmentation de la chlorophylle-a de trois fois son niveau standard 
(Martin et al., 1994). Puis l’expérience IronEx-II, à l’été 1995, a été réalisée dans 
la même région (Coale et al., 1996) et a abouti à une augmentation de la 
productivité du phytoplancton. L’expérience a été réitérée dans d’autres régions 
HNLC. Tout d’abord dans l’océan Austral avec, SOIREE (Boyd et al., 2000) en 
février 1999, EisenEx en novembre 2000 (Gervais et al., 2002), et SOFeX  
(Coale et al., 2004) en janvier et février 2002. Ensuite, dans la région HNLC du 
Pacifique subarctique lors des expérience SEEDS qui ont eu lieu à l’été 2001 
(Takeda and Tsuda, 2005; Kinugasa et al., 2005) puis SERIES en juillet 2002 
(Boyd et al, 2004). 
 
 
 
 

                                                
2 Un environnement oligotrophe est un environnement pauvre en nutriments, et donc ou ̀l’activité 
biologique est limitée.  
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FIGURE 1–5 Emplacements des expériences de fertilisation artificielle par le fer (étoiles 
blanches) sur un arrière-plan représentant les concentrations moyennes annuelles de nitrates 
en $mol kg-1 dans les eaux de surface (données de World Ocean Atlas 2013 traitées par Ocean 
Data View). Deux études majeures dans des régions naturellement fertilisées en fer sont 
également représentées (hexagones blancs). Les points blancs indiquent les positions 
d'événements de fertilisation non-scientifiques (G.S.V. représente Green Sea Venture et H.S.C.R 
représente Haïda Salmon Restoration Cooperation) (d’après Blain and Tagliabue, 2016). 
 
Ces expériences ont toutes démontré une augmentation significative de l’activité 
biologique après l’ajout du fer, ce qui a permis de mettre en évidence 
l’importance de la disponibilité du fer dans ce type d’environnement (Boyd et al., 
2007). Cependant, le rôle potentiel du fer dans la séquestration du carbone s'est 
avéré moins important que prévu (Buesseler et al., 2004 ; Blain et al., 2007). Ces 
expériences ont été le point de départ de l’émergence de la bioengeneering dans 
le but de séquestrer du carbone atmosphérique en stimulant artificiellement la 
productivité marine par l’apport de fer dans les régions HNLC. D’après 
certaines étude telles que Chisholm et al. (2001), Buesseler and Boyd (2003) ou
Zeebe and Archer (2005), outre le fait que de telles expériences n'augmentent 
pas nécessairement la séquestration du carbone, ces enrichissements artificiels, 
ponctuels et localisés ne peuvent pas imiter les processus naturels qui sont 
caractérisés par un ajout continu et lent de fer dans l’océan. Lorsque les 
inférences de l’étude des processus lors de fertilisations naturelles, comme celle 
de KEOPS3, sont extrapolées à tout l’océan Austral, les conclusions concernant 
                                                
3 La première étude de processus KEOPS1 a été réalisée en 2005 et portait spécifiquement sur les 
processus ayant une incidence sur la disparition de la floraison printanière sur le plateau de Kerguelen 
(Blain et al., 2007). Blain et al. (2007) ont démontré que la fertilisation par le DFe du plateau 
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la fertilisation artificielle au fer comme moyen d’atténuer les concentrations 
croissantes de CO2 anthropique peuvent être modifiées                                  
(Van Der Merwe et al., 2015). En effet, la comparaison entre les expériences de 
fertilisation artificielle et naturelle a permis de confronter le procédé 
d’enrichissement en fer à court terme décrit précédemment, au procédé naturel 
à long terme, mettant en évidence le défi technique à nécessairement relever 
dans le but d’un résultat pérenne (Van Der Merwe et al., 2015). De plus, dans 
des études plus récentes, l’efficacité de la fertilisation continue en fer dans 
l’export du carbone, par exemple via le développement préférentiel de diatomées 
à croissance lente, hautement silicifiées, est davantage mise en évidence 
(Quéguiner, 2013). Les fertilisations artificielles peuvent être donc lourdes de 
conséquences, notamment par la modification des réseaux trophiques, comme 
constaté lors de l’expérience de fertilisation naturelle CROZEX4              
(Pollard et al., 2007). 
 
Le cycle biogéochimique du fer est dicté par une combinaison complexe de 
processus physico-chimiques et biologiques tels que ses sources, les taux de 
transport dans les bassins, la solubilité du Fe (II) et du Fe (III) dans des 
conditions oxydantes et réductrices, les taux de transformations chimiques, 
l'adsorption et son cycle interne (de Baar and de Jong, 2001). En raison de ces 
processus, le fer se présente sous différentes formes dans l’océan (section 2.1). Il 
se présente sous forme dite dissoute, soluble (Fe2+ libre, Fe3+ complexé à des 
ligands organiques) et insoluble inorganique, colloïdale, ou sous forme de 
particules biogéniques ou minérales (Moffett, 2001). Cependant, l’ensemble de 
ces formes ne sont pas toutes assimilables par les organismes. En définitive, 
toutes ces modalités vont  influencer la distribution du fer et donc son impact sur 
l’activité biologique. 
 
Au vu de cette importance, les formes, sources et processus qui régissent le cycle 
biogéochimique du fer sont détaillés dans les sections suivantes. 
 

                                                                                                                                                   
augmentait la production primaire dans la région. KEOPS2 s’est déroulée entre le 15 octobre et le 20 
novembre 2011. 
4 CROZEX s’est déroulée en deux étapes de début novembre 2004 à la mi-janvier 2005            
(Pollard and Sanders, 2006). Le but était d’étudier les floraisons survenant à plusieurs reprises dans 
deux régions, l’une au nord des îles Crozet situées dans la zone de bloom, l’autre dans une région 
HNLC située au sud des îles. 
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2.1.% La spéciation du Fer 
 
La spéciation du fer est la distinction entre ses différentes espèces physico-
chimiques : en océanographie, on distingue la spéciation physique de la 
spéciation chimique (FIGURE 1–6).  Définir les différentes formes physico-
chimiques du fer présentes dans l’océan (FIGURE 1–8) est crucial afin de 
déterminer des paramètres clés du cycle biogéochimique marin du fer tels que, 
sa solubilité et sa biodisponibilité. Ces études permettent de répondre à des 
questions fondamentales telles que : Pourquoi le fer est un élément trace 

dans l’océan moderne malgré sa forte abondance dans la croûte 

terrestre ? Pourquoi joue-t-il un rôle déterminant dans la productivité 

et la diversité écosystémique ? 
 

 
 
FIGURE 1–6 Interactions et transformations pouvant se produire entre les différentes espèces 
physico-chimique du Fer (physique : soluble, colloïdal, particulaire (oxyhydroxydes) ; 
chimique : Fe2+, Fe3+, complexation avec les ligands) à la surface des océans. Les flèches 
jaunes représentent le schéma de transformation entre les différentes phases minérales : 
ferrihydrite (Fh) en goethite (Gt) et en hématite (Hm) (d’après Raiswell and Canfield, 2012). 
 

2.2.% La spéciation chimique 
 
Dans l’océan, il existe deux états d’oxydation du fer : le Fe2+ ou Fe(II) étant le 
donneur d’électron (réducteur) et le Fe3+ ou Fe(III) étant le récepteur d’électron 
(oxydant) du couple redox Fe(III)/Fe(II).  
 
 

Soluble
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L’océan actuel est un environnement dit oxique (un milieu pourvu d’oxygène), à 
l’exception de quelques environnements spécifiques dans lesquels l’oxygène vient 
à manquer. Ces environnements, appelés Zones de Minimum d’Oxygène (OMZ 
pour Oxygen Minimum Zones), sont définies comme des couches distinctes de 
faible teneur en oxygène à des profondeurs intermédiaires (environ 100 à 1000 
m) (Bopp et al., 2002 ; Stramma et al., 2008). Elles se forment par la 
combinaison de deux conditions : une forte consommation d’oxygène liée à une 
activité importante de reminéralisation qui est induite par une forte productivité 
au-dessus de ces zones, et une faible ventilation (Karstensen et al., 2008). Trois 
grandes zones de l’océan ouvert présentent cette particularité : l’est du Pacifique 
tropical, l’est de l’Atlantique tropical, et la mer d’Arabie (Heller et al., 2017). 
Plus précisément, l’est du Pacifique tropical et la mer d’Arabie possèdent des 
zones où l’oxygène dissous est indétectable, qu’on appelle Zones Déficientes en 
Oxygène (ODZs) (Revsbech et al., 2009). Dans les OMZ, en raison de la 
libération simultanée de ligands organiques se liant au fer                           
(Witter et al., 2000a ; Hopkinson and Barbeau, 2007 ; Boyd et al., 2010) et de 
concentration élevée de Fe(II), les concentrations en fer dissous sont intensifiée et 
stabilisées (Rijkenberg et al., 2014). 
 
Dans l’océan moderne et oxique, le fer oxydé Fe(III) est thermodynamiquement 
plus stable5 que le Fe(II), et le Fe(III) est donc la forme prédominante dans ce 
milieu oxique. Cependant, le Fe(III) est très peu soluble dans l’eau de mer      
(Liu and Millero, 2002). En effet, il est soit adsorbé à la surface des 
particules (Spokes and Jickells, 1996), soit précipité par formation d’oxydes et 
d’hydroxydes de fer (Kuma et al., 1996), soit assimilé par des organismes 
pouvant le réduire en Fe(II) à la surface de leur cellule (Allnutt and Bonner, 1987 
; Hudson and Morel, 1990 ; Maldonado and Price, 2001) ou en le complexifiant 
avec des ligands le rendant plus soluble (Cullen et al., 2006). En l’absence de 
ligand, l’espèce inorganique de Fe(III) la plus abondante dans l’eau de mer est 
l’hydroxide de Fe3+ (Fe(OH)3). 
 
 
 
 
 

                                                
5 La stabilité dépend de la configuration des couches électroniques de l’atome. 
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2.2.1.% Influence de la lumière (photoréduction) 
 
La photoréduction du fer a été étudiée sur le terrain et en laboratoire comme 
processus favorisant la formation d'espèces de fer dissous et biodisponible   
(Faust, 1994 ; Johnson et al., 1994). Elle peut également avoir lieu dans les 
aérosols lors du transport éolien (Jickells, 1999). L’irradiation UV est une source 
majeure d’énergie hautement variable dictée par des cycles temporels (e.g. 
rythme nycthéméral, saisons), des variations spatiales (changement de latitude), 
ou encore des conditions locales (concentrations en substances capable 
d’absorber les rayons lumineux) (Blain and Tagliabue, 2016), qui aidée par des 
réducteurs appropriés présents en excès (tels que les acides humiques, fulviques 
et hydroxycarboxyliques) améliore la dissolution des oxydes/hydroxydes et des 
colloïdes de fer (Waite and Morel, 1984 ; Sulzberger and Laubscher, 1995). 
Cependant ces réactions sont également en concurrence avec les processus de 
précipitation. Aussi, la principale espèce inorganique qui réduit le Fe(III) par 
absorption de la lumière est Fe(OH)2+, mais comme évoqué à plusieurs reprises 
en 2.2.2 et 2.2.3 ci-dessous, la spéciation du fer dans l’eau de mer ne peut se 
faire indépendamment de la complexation organique                                   
(Blain and Tagliabue, 2016). Ainsi, Rijkenberg et al. (2005) ont montré que la 
photochimie du Fe (III), et la concentration de Fe (II) photo-produite résultante 
dépendaient fortement du type de spéciation chimique du fer, c'est-à-dire de 
l'identité des ligands organiques se liant au Fe. En conséquence directe, les 
modifications du rayonnement UV et les modifications des réactions 
photochimiques qui en découlent (Rijkenberg et al., 2005) constituent un 
élément important de l’impact des changements globaux sur les cycles 
biogéochimiques marins. 
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FIGURE 1–7 Intervention de la photoréduction dans différentes étapes de spéciation physico-
chimiques du fer dans l’eau de mer (d’après de Baar and de Jong , 2001)
 

2.2.2.% Spéciation inorganique (les espèces minérales) 
 
La spéciation inorganique a principalement été étudiée dans de l’eau de mer 
artificielle afin de déterminer la solubilité du Fer (Liu and Millero, 2002). Le 
Fe(III) inorganique, au contact de l’eau de mer, va rapidement précipiter sous 
forme d’oxydes et hydroxydes de Fe(III) (Crosby et al., 1983 ;                       
Wells and Mayer, 1991 ; Kuma and Matsunaga, 1995 ; Kuma et al., 1996). Ceci 
induit des concentrations de Fer qui n’excèdent pas les 0.1 nM en l’absence de 
ligands (Kuma et al., 1996 ; Wu et al., 2001 ; Liu and Millero, 2002). En effet, 
lors de leur formation, les oxydes et hydroxydes de Fe(III) sont d’abord labiles6 
mais leur solubilité va décroitre progressivement au cours des processus de 
polymérisation, de déshydratation, et de cristallisation (Kuma et al., 1996). Ceci 
suggère que le Fer soluble existe principalement sous une forme complexée avec 
des ligands organiques (Wu et al., 2001). Il existe cependant des exceptions où la 
complexation n’est pas le processus déterminant dans la spéciation du Fer et 
dans la dynamique des particules. Dans les zones où le flux de Fer dissous est 
important, par exemple en zone côtière, la formation des oxydes et hydroxydes 
de Fe(III) dicte la spéciation du Fer (Cowen et al., 1986 ; Feely et al., 1990).  

                                                
6 Une espèce chimique labile désigne une espèce facilement détachable (ou lixiviable) voire instable. 
Ceci est l’opposé d’une espèce chimique réfractaire. La fraction labile du fer peut inclure des 
hydroxydes, des particules biogènes labiles et une forme adsorbée du fer (Milne et al., 2017). 
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De plus, le fer peut également être inclus dans des réseaux cristallins, tels que les 
aluminosilicates, les silicates ou les hydroxydes de fer                               
(Raiswell and Canfield, 2012), ou adsorbé à la surface de particules 
lithogéniques (Spokes and Jickells, 1996). 
 

2.2.3.% Spéciation organique 
 
La spéciation chimique du fer dans l’eau de mer est étroitement liée à la matière 
organique. Comme il a été mentionné dans la sous-section 2.2 ci-dessus, la 
forme la plus thermodynamiquement stable dans l’océan moderne est le Fe(III). 
Cependant, cette forme est peu soluble dans l’eau de mer et ne doit sa solubilité 
qu’à sa forme complexée à des ligands organiques. Ainsi, plus de 99 % du fer 
filtrable serait sous forme de complexes organiques (Van Den Berg, 1995 ;      
Rue and Brualnd, 1997 ; Witter and Luther, 1998). La concentration des ligands 
organiques dissous (filtrés à 0.2 $m) dans l’océan, entre 0.9 et 3 nM            
(Croot et al., 2004a), est en excès par rapport au fer dissous (0.02 – 0.5 nM) ce 
qui procure une capacité de liaison excédentaire pouvant gérer les apports 
épisodiques de fer (Wagener et al., 2008).  
 
Les ligands organiques ont la faculté de favoriser la stabilité du fer, tout 
particulièrement celle du Fe(III), et de prévenir sa précipitation dans la colonne 
d’eau par formation de chélates7 (Kuma et al., 1996 ; Wu et al., 2001). En 
l’absence de ligands, la majeure partie du fer libéré dans l'océan va rapidement 
précipiter et être convertie en une forme moins biodisponible (le plus souvent 
sous forme de colloïdes et de particules de fer décrits dans la sous-section 2.3 ci-
dessous) (Baker and Croot, 2010). La complexation par des ligands peut alors 
considérablement modifier les propriétés thermodynamiques et cinétiques du 
fer. Cette complexation permet au fer chélaté d’être moins réactif que le fer 
inorganique et ainsi d’avoir un temps de résidence plus long (Boye et al., 2001 ; 
Schlosser et al., 2012). De plus, pour certaines espèces phytoplanctoniques, la 
complexation organique permettrait de rendre le fer plus assimilable         
(Kuma et al., 2000 ; Maldonado and Price, 2001 ; Achilles et al., 2003). 

                                                
7 La chélation (du grec khêlê : « pince ») est un processus physico-chimique au cours duquel est formé 
un complexe, le chélate, entre un ligand, dit chélatant, et un cation métallique, alors complexé, dit 
chélaté. 
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Également, les ligands peuvent s’agréger formant des colloïdes organiques qui 
s’associent à des colloïdes inorganiques de fer (Wells et al., 1995). 
 
Les ligands organiques se distinguent selon leur constante de stabilité en deux 
catégories : les ligands forts (L1) qui se trouvent à la surface des océans, et les 
ligands faibles (L2) qui se trouvent dans la colonne d’eau                         
(Raiswell and Canfield, 2012) et qui généralement ont une concentration plus 
importante que les L1 (Bruland and Lohan, 2003). La plupart des ligands que 
l’on trouve dans l’eau de mer proviendraient de molécules chimiques telles que 
les sidérophores ou les porphyrines (Witter et al., 2000b). En conditions de stress 
en fer, des organismes procaryotes8 et eucaryotes9 (notamment des bactéries 
hétérotrophes, des cyanobactéries et des champignons) synthétisent et secrètent 
des sidérophores afin de chélater le fer et le rendre assimilable (Butler, 1998 ; 
Martinez et al., 2000 ; Morel and Price, 2003). Les ligands peuvent être 
également produits par reminéralisation de la matière                  
organique (Tani et al., 2003 ; Schlosser and Croot, 2009) ou broutage du 
phytoplancton par le zooplancton (Hutchins and Bruland, 1994 ;                   
Rue and Bruland, 1995), soit directement produits par la lyse10 des cellules suite 
à des attaques virales (Mioni et al., 2005). Malgré l’importance avérée des 
ligands organiques sur la stabilité du fer dans l’océan moderne, leur rôle dans la 
biodisponibilité du fer pour une espèce de phytoplancton donnée est toujours 
source de débats (Wu et al., 2001; Gledhill and Buck, 2012). 
 

2.3.% La spéciation physique 
 
Les particules marines existent dans un spectre continu de tailles et les processus 
physiques et biologiques induisent des transformations entre les tailles (FIGURE 
1–8) via la production, l’agrégation, la désagrégation (FIGURE 1–6). 
 

                                                
8 Un procaryote est un organisme (bactérie, cyanophycée) unicellulaire qui ne possède pas de noyau, 
son matériel génétique est regroupé dans une région de la cellule, appelée nucléoïde, qui n'est pas 
séparée du reste de la cellule. C'est précisément ce qui différencie le procaryote de l'eucaryote. 
9 Le terme désigne l’ensemble des organismes unicellulaires ou multicellulaires dont les cellules 
possèdent un noyau et de organites (e.g. mitochondries) délimités par des membranes. 
10 La lyse est le processus qui permet la dissolution d’éléments organiques sous l’action d’un agent 
physique, chimique ou enzymatique. 
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La spéciation physique relève de la définition opérationnelle basée sur une 
séparation physique en fonction de la taille et qui est dictée par la porosité des 
filtres utilisés. La fraction dissoute du fer correspond aux particules dont le 
diamètre est inférieur à 0.2 ou 0.45 $m. L’utilisation de filtres de porosité de 
0.02 $m permet de distinguer deux autres classes de taille : le fer soluble, de 
diamètre inférieur à 0.02 $m, et le fer colloïdal qui correspond aux particules 
dont le diamètre est compris entre 0.02 $m et 0.2 $m. Le fer particulaire 
correspond aux particules dont le diamètre est supérieur ou égal à 0.2 $m ou 
0.45 $m. 
 

 
 
FIGURE 1–8 Les composants de la phase particulaire et de la phase dissoute (incluant la 
fraction soluble et colloïdale). Il est souligné l’aspect continu du spectre de taille du fer soluble 
au fer particulaire, ainsi que le rôle des composants inorganiques (nanoparticules, fer 
authigène et espèces lithogènes) et des composants organiques (englobant les espèces 
biogéniques et les biomolécules qui lient fortement le fer, ainsi que le fer complexé à des 
ligands faibles). L’accent est mis sur le cycle des différentes espèces de fer inorganique et 
organique au sein des composantes et à travers leur frontières définies de façon opérationnelle 
(d’après Tagliabue et al., 2017). 
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2.3.1.% Le Fer dissous (DFe) 
 
La fraction dissoute (< 0.2 ou 0.45 $m) dans l’eau de mer est la fraction la plus 
assimilable par le phytoplancton et les bactéries (Conway and John, 2014) et a 
été la plus étudiée jusqu’à présent. 
 
Les concentrations du fer dissous sont très variables selon la zone d’étude. Les 
données in-situ ont montré une gamme importante des concentrations en fer 
dissous dans l’océan ouvert, allant de 0.02 à 0.5 nM dans les eaux de surface et 
de 0.3 à 1.4 nM dans l’océan profond (Johnson et al., 1997 ;                              
de Baar and de Jong, 2001 ; Moore and Braucher, 2008). En milieu côtier, la 
gamme de concentrations peut être encore plus étendue, entre 1 et 100 nM, 
avec des concentrations pouvant atteindre plusieurs centaines de nano-moles par 
litre dans les estuaires et dans les rivières (de Baar and de Jong, 2001). La 
distribution verticale de certains métaux traces, comme le fer, peut être 
simultanément influencée par le scavenging et des processus biologiques. Ces 
métaux traces peuvent donc présenter des variabilités significatives dans l’eau de 
mer et un profil qu’on qualifie de « type hybride » (Bruland and Lohan, 2003 ; 
Noble et al., 2008). Dans la majeure partie des océans (FIGURE 1–9), le fer 
dissous présente un profil de type « nutriment ». Ce profil est caractérisé par de 
faibles concentrations en surface qui sont liées à l’activité biologique (assimilation 
du fer) (Moore and Braucher, 2008 ; Noble et al., 2008). Les concentrations 
augmentent avec la profondeur grâce aux processus de reminéralisation. 
Cependant, en présence de dépôts de poussières atmosphériques, en 
l’occurrence dans l’Atlantique nord et au nord de l’océan Indien (FIGURE 1–9) 
(Moore and Braucher, 2008), les concentration en Fe sont maximales en surface 
(Johnson et al., 1997, 2003 ; de Baar et de Jong, 2001 ; Sedwick et al., 2005). 
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FIGURE 1–9 Profil vertical des concentrations en fer dissous répertoriées dans différents 
bassins océaniques (compilation de Moore and Braucher, 2008). 

 

—%Le Fer soluble (sFe) 
 
La fraction soluble correspond au fer pouvant traverser un filtre de porosité de 
0.02 µm. Les concentrations observées de fer soluble varient entre 0.05 et 0.6 
nM selon les régions (Nishioka et al., 2001 ; Wu et al., 2001 ;                   
Bergquist et al., 2007). Cette fraction constitue 5 à 35% du fer filtrable dans les 
eaux de surface de l’Atlantique (Cullen et al., 2006), et peut parfois dominer 
dans les eaux de surface de l’océan Austral (Boye et al., 2006). Cependant, cette 
fraction diminue dans les eaux profondes (Wu et al., 2001). Ainsi, dans cette 
fraction, différentes formes de fer sont présentes ; le fer peut être sous forme libre 
Fe(II) et Fe(III), sous forme complexée avec des ligands organiques, et sous forme 
inorganique d’ions Fe2+ et Fe3+ (principalement des espèces hydrolysées). La 
distribution verticale des concentrations du fer soluble, étant principalement de 
type « nutritif », suggère que cette fraction est biodisponible (Wu et al., 2001 ; 
Bergquist et al., 2007).  
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—%Fraction colloïdale (cFe) 
 
La fraction colloïdale correspond à une classe de taille de particules de fer 
comprise entre 0.02 et 0.2 ou 0.45 µm.  
 
Près de 50% du fer dissous se présente sous forme colloïdale (0.02-0.45 µm) 
(Raiswell and Canfield, 2012). Dans certaines régions océaniques, la fraction 
colloïdale peut même représenter 65 à 90% du fer total dissous dans les eaux de 
surface et entre 30 à 70% dans les couches plus profondes (Wells et al., 2000 ; 
Nishioka et al., 2001, 2003 ; Wu et al., 2001 ; Cullen et al., 2006 ;          
Bergquist et al., 2007). La fraction colloïdale est celle dont les variations spatio-
temporelles sont les plus importantes, notamment dans les zones de bloom 
phytoplanctonique (Nishioka and Takeda , 2000 ; Nishioka et al., 2005 ; 
Bergquist et al., 2007 ; Ussher et al., 2010). Les colloïdes inorganiques de fer 
peuvent être associés à des colloïdes organiques (sous-section 2.2.3)              
(Wells et al., 1995). Cette répartition liée à la spéciation du fer va à son tour régir 
les processus d’assimilation biologique du fer soluble et/ou à la perte par 
scavenging du fer colloïdal (sous-section 2.5.2) (Wu et al., 2001 ;             
Bergquist et al., 2007). Toutefois, le fer colloïdal peut être également assimilé par 
le phytoplancton bien que ce processus soit moins efficace pour assurer sa 
croissance (Barbeau and Moffet, 1998 ; Nodwell and Price, 2001 ;                
Chen et al., 2003).  
 
Les colloïdes organiques ont la faculté de rester en suspension ce qui augmente 
le temps de résidence du fer dans la couche de surface                            
(Nodwell and Price, 2001). Cependant, les colloïdes ont tendance à s’agréger si 
leur concentration est importante formant ainsi des particules dont la vitesse de 
chute induit une perte de fer pour le phytoplancton dans la couche de surface 
(Chen et al., 2003). 
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2.3.2.% Le Fer particulaire (pFe) 
 
Considéré comme une forme très peu assimilable par le phytoplancton, le fer 
particulaire (i.e. pFe > 0.2 ou 0.45 $m) a longtemps été ignoré comme étant une 
forme potentielle de fer biodisponible, et a seulement été étudié pour son 
implication dans le processus de scavenging (i.e. l’adsorption d’éléments dissous 
sur des particules qui chutent). Pourtant, le stock de fer total est très souvent 
dominé par le fer particulaire (Gordon et al., 1997 ; de Baar and de Jong, 2001 ; 
Chever et al., 2010). Quant aux échanges entre la forme particulaire et la forme 
dissoute du fer et les processus qui les régissent (e.g. taux de dissolution du pFe et 
quantité de DFe qui en résulte), ils demeurent, même à l’heure actuelle, peu 
étudiés. 
 
On distingue souvent le fer particulaire en deux classes : le fer contenu dans les 
petites particules (0.45-53 $m) caractérisées par leur capacité à demeurer en 
suspension, et celui contenu dans les grandes particules (>53 $m) caractérisées 
par leur vitesse de chute élevée (Lam and Marchal, 2015). Bien que cette 
définition des particules marines constitue une simplification évidente de la 
réalité (Burd, 2013), elle correspond à la définition opérationnelle des particules 
d’après les techniques d’échantillonnage modernes en distinguant ainsi les 
particules dites en suspension des particules qui chutent (Bishop et al., 2012 ; 
McDonnell et al., 2015)11. De plus, dans la fraction particulaire, on distingue la 
fraction labile du fer qui est susceptible de se dissoudre et potentiellement 
biodisponible (Berger et al., 2008), de la fraction réfractaire qui constituerait 50 à 
90 % de la fraction particulaire (de Baar and de Jong, 2001). 
 
Les petites particules (particules en suspension) représentent la partie dominante 
de la masse des particules dans l’océan (Lam and Marchal, 2015), et leur 
transport dépend de la dynamique de la colonne d’eau. Leur temps de résidence 
est relativement long (mois, années), ce qui correspond à une vitesse de chute de 
l’ordre de la centaine de mètres par an (Stemmann et al., 2004). Les grosses 
particules, définies le plus souvent comme des particules de taille supérieure à  

                                                
11 La vitesse de chute d’une particule dérivée d’un équilibre entre la force de flottabilité et la force de 
traînée visqueuse (loi de Stokes) est proportionnelle au carré de son diamètre et à son excès de densité 
par rapport à l’eau de mer (par exemple Komar et al. 1981). 
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53 µm (Bishop et al., 1977 ; Cochran et al., 2000 ; Lam and Bishop, 2007 ; 
Abramson et al., 2010), sont moins abondantes et constituent l’essentiel du flux 
vertical des particules de fer (de l’ordre de plusieurs dizaines à plusieurs 
centaines de mètres par jour) avec des temps de résidence courts (de l’ordre du 
jour) (McCave, 1975 ; Bishop et al., 1977 ; Nozaki et al., 1987 ;                    
Clegg and Whitfield, 1991 ). Elles sont principalement biogéniques (pelotes 
fécales, neiges marines, macro-plancton mort et tout autre débris organique de 
grande taille) (Roy-Barman and Jeandel, 2011) mais peuvent être aussi associées 
à des particules lithogènes. 
 
Selon l’origine et les processus s’opérant sur les particules, les concentrations de 
fer particulaire sont très variables allant de 0.02 nM à environ 0.1nM dans les 
régions HNLC à plus de 800 nM en milieu côtier (Gordon et al., 1998 ;            
de Baar and de Jong, 2001 ; Croot et al., 2004 ; Lam et al., 2006). Le fer 
particulaire peut avoir une origine biogénique (matière organique vivante ou 
détritique et squelette minéral), être formé dans la colonne d’eau par des 
processus chimiques (par exemple, la précipitation) ou par adsorption du fer 
dissous, ou encore peut avoir une origine lithogène (assemblage de minéraux 
dérivés de la croûte terrestre, provenant des apports éoliens et fluviaux), par 
exemple des argiles, des aluminosilicates, des oxydes et hydroxydes de fer    
(Duce and Tindale, 1991 ; de Baar and de Jong, 2001).  
 
Jusqu’à présent, peu d’études expérimentales ont été menées afin 

d’étudier les processus de libération du fer dissous par ces 

particules qu’elles soient issues des poussières désertiques ou des 

sédiments (p. ex. Sedwick et al., 2007 ; Wagener et al., 2008 ;              
Wagener et al., 2010 ; Baker and Croot, 2010 ; Cheize et al., 2019).  Toutefois,  
Wagener et al. (2008) ont identifié une cinétique de dissolution des particules de 
fer provenant des poussières et distinguent deux fractions : une phase qui se 
dissout rapidement avec une dissolution d’un ordre de grandeur plus rapide que 
la seconde fraction dont la dissolution est plus lente (dont le taux de dissolution 
semblait être contrôlé par des ligands organiques).  
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Aussi, certaines observations ont permis de souligner le rôle potentiel de 
« fertilisant continu » du pFe abiotique provenant des sédiments marins 
(Gorgues et al., 2009 ; Jeandel et al., 2011 ; Tagliabue et al., 2014b), dont la 
concentration est généralement supérieure d’un ordre de grandeur à celle du 
DFe (Van Der Merwe et al., 2015) et qui par sa dissolution relâche lentement du 
DFe (Blain et al., 2008b). 
 
Nous savons désormais avec certitude que le fer est un facteur 

limitant la production primaire dans bon nombre de régions 

océaniques. En revanche, la magnitude et une grande partie des 

processus de libération du fer par ses différentes sources sont à ce 

jour énigmatiques et délivrent du Fe sous diverses formes 

chimiques et physiques (Blain and Tagliabue, 2016). Les recherches à ce 
sujet se sont focalisées sur les dépôts atmosphériques qui jusqu’à peu étaient 
considérés comme la source principale de Fe pour l’océan ouvert. Néanmoins, 
de récentes observations in situ dans le Pacifique (Lam and Bishop, 2008), 
l’Atlantique (Milne et al., 2017), et l’Océan Austral (Van Der Merwe et al., 2015) 
ont mis en évidence l’importance de la remise en suspension des sédiments au 
niveau des marges et talus continentaux et donc, l’importance possible de ces 
régions comme sources de Fe (Jeandel et al., 2011). 
 

2.4.% Les sources de Fer externes à l’océan 
 
L’apport de fer total dans la colonne d’eau (FIGURE 1–10) provenant des sources 
externes est considéré comme un ajout de « fer nouveau ». Quant au fer dissous, 
il peut également tirer sa source du recyclage de matière organique dans la 
colonne d’eau contenant du fer, ce qui signifie que ce « fer recyclé » (sous-section 
2.5.3) provient de son cycle interne dans l’eau (sous-section 2.5). De plus, à 
travers ce cycle interne, le DFe peut être exporté de la colonne d’eau vers 
différents puits (sous-section 2.5.1 et 2.5.2).  
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FIGURE 1–10 Les principaux acteurs du cycle du fer dans l’océan, l’accent étant mis sur 
l’océan Atlantique. Le contraste méridional entre l’océan Austral limité en fer et le régime de 
limitation par les macronutriments des basses latitudes (d’après Tagliabue et al., 2017). 
 
Différents modes de transport du fer particulaire (Lam et al., 2006 ;          
Jeandel et al., 2011 ; Planquette et al., 2013) et/ou dissous                       
(Bruland et al., 2001, 2005 ; Moore and Braucher, 2008 ; Boyd et al., 2012) sont 
rapportés dans la littératures (Blain et al., 2008a), mais ils concernent le plus 
souvent le DFe. Le mode le plus courant est le transport vertical par diffusion à 
travers la ferricline de DFe (de Baar et al., 1995 ;  Johnson et al., 1997), mais 
d'autres modes ont également été observés, notamment l'advection verticale du 
DFe dans les régions d’upwelling côtières (Johnson et al. ., 1999) et dans les 
zones d'upwelling dans l’océan ouvert (Coale et al., 1996). En plus du transport 
vertical, le transport horizontal a également été documenté. Il peut se 
matérialiser par un transport côte/large (océan ouvert), potentiellement grâce 
aux tourbillons de méso-échelle (Johnson et al., 2005), ou par un transport 
horizontal par mélange isopycnal (Johnson et al., 1999 ; Bucciarelli et al., 2001) ; 
il peut être significatif si les gradients de DFe horizontaux sont importants   
(Blain et al., 2008b). 
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2.4.1.% Les dépôts atmosphériques  
 
Les dépôts atmosphériques constituent l’une des principales sources d’éléments 
nutritifs à la surface de l’océan, incluant le fer et les macronutriments tels que 
l’azote et le phosphate (Duce et al., 1991 ; Jickells et al., 2005). Bien que les 
apports atmosphériques soient estimés comme étant faibles dans les régions 
HNLC, ils semblent être suffisamment importants pour contribuer à la 
réduction de la limitation en fer (Blain et al., 2004 ; Planquette et al., 2007). 
 
Les dépôts atmosphériques ont largement été étudiés pour leur impact sur la 
biogéochimie marine. Les sols désertiques sont potentiellement les sources les 
plus importantes qui émettent du fer dans l’atmosphère et qui représentent un 
apport considérable de fer à l’océan ouvert (Bruland et al, 1994 ;                  
Duce and Tindale, 1991 ; Mahowald et al., 2005). Ces poussières 
atmosphériques sont donc principalement issues de régions arides ou semi-arides 
(Sahara, péninsule arabique, Mongolie, Chili, Patagonie, sud de l’Afrique, 
Australie) dont les 2/3 proviennent d’Afrique du nord (Jickells et al. , 2005) 
(FIGURE 1–11).  
 
Les apports atmosphériques sont très variables temporellement et spatialement 
(Jickells et al., 2005 ; Wagener et al., 2008) et seulement un quart des poussières 
atmosphériques présentes dans l’atmosphère atteindraient la surface des océans 
(Jickells et al. , 2005). De ce fait, la distribution spatiale des poussières dans 
l’atmosphère ne représente pas la distribution réelle des dépôts sur la surface de 
l’océan. De plus, ces dépôts peuvent être, soit secs, soit humides (ils sont 
constitués d’aérosols lessivés par les précipitations).  
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FIGURE 1–11 Flux de dépôts atmosphériques moyens (en g m-2 an-1). Les apports totaux de 
poussières atmosphériques dans l’océan global sont d’environ ~450 Tg an-1. Le pourcentage 
des apports par bassin, basé sur cette figure est comme suit : Atlantique nord, 43 % ; 
Atlantique sud, 4 % ; Pacifique nord, 15 % ; Pacifique sud, 6% ; océan Indien, 25 % ; et 
océan Austral, 6 %. Les flux de poussière vers l’océan global sont basés sur un composite de 
trois études de modélisation publiées qui concordent avec les observations satellitaires de la 
profondeur optique, la concentration in situ et les observations de dépôts atmosphériques 
(Ginoux et al., 2001 ; Mahowald and Luo, 2003 ; Tegen et al, 2004). Les modèles ont été 
comparés de manière approfondie aux observations et, bien que individuellement les modèles 
peuvent être en même temps robustes et comporter certains biais, ce composite semble bien 
correspondre aux observations (d'après Jickells et al., 2005). 
 
Les aérosols peuvent subir des transformations durant leur transport           
(Baker et al., 2006), notamment à l’interface océan/atmosphère où le fer 
atmosphérique subit un changement de milieu ce qui engendre une modification 
de sa spéciation. Cependant, seule la fraction soluble des aérosols est supposée 
être biodisponible et va donc régir le flux de fer dissous vers l’océan de surface 
induisant une réponse biogéochimique. La solubilité de ce fer est estimée à 
environ 2% (Bonnet and Guieu, 2004). Toutefois, les mesures dans les aérosols 
et les pluies ont montré une large gamme de solubilité du fer allant de 0.01 à 
80% (Baker et al., 2006 ; Fan et al., 2006) pouvant être liée à un certain nombre
de facteurs tels que le type de source d’aérosol (Spokes et al., 1994), le pH de 
l’eau de pluie (Baker et al., 2006), ou la concentration des particules en 
suspension (Bonnet and Guieu, 2004). Un lien entre une solubilité élevée du fer 
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et de faibles concentrations de poussières a été déduit par                              
Chen and Siefert (2004). Aussi, à mesure que les concentrations en poussière 
diminuent avec le transport, la solubilité du fer semble augmenter avec l’âge des 
particules dans l’atmosphère (Baker and Jickells, 2006). En ce qui concerne les 
eaux de pluies, la solubilité du fer est estimée à 14 % à pH 8 (Baker et al., 2006). 
Par conséquent, même si 70% des dépôts atmosphériques sont secs, les dépôts 
humides dominent le flux de fer soluble dans l'océan (Jickells and Spokes, 2001). 
 
Il existe également d’autres dépôts atmosphériques (FIGURE 1–12) tels que les 
aérosols issus de combustions (notamment anthropiques) (Guieu et al., 2005 ; 
Sedwick et al., 2007 ; Luo et al., 2008), ou des aérosols d’origine volcanique 
(Benitez-Nelson et al., 2003 ; Duggen et al., 2007 ; Achterberg et al., 2013), les 
poussières désertiques étant considérées comme la source éolienne principale de 
fer à l’océan. 
 

 
FIGURE 1–12 Représentation schématique de la source de fer atmosphérique (dépôts secs et 
humides) (d’après Blain and Tagliabue, 2016). 
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2.4.2.% Les rivières 
 
Les eaux côtières sont les principales zones enrichies par les fleuves et les rivières 
(Wetz et al., 2006) (FIGURE 1–13). Par ruissellement, le matériel issu de l’érosion 
des sols et des roches se déverse dans les eaux côtières et peut contenir des 
concentrations d’environ 1 mM et 1 $M respectivement de fer particulaire et de 
fer dissous (Ussher et al., 2004). Dans les estuaires, le flux de pFe qui provient 
des rivières est nettement supérieur au flux de DFe (entre 0.17 et 0.26.1012 g an-1 
pour la fraction dissoute et entre 12 et 17.1012 g an-1 pour la fraction particulaire 
(de Baar and de Jong, 2001; Fantle and DePaolo, 2004). Malgré l’importance de 
cette source, lors du mélange avec l'eau de mer, 95% du DFe est très rapidement 
scavengé  le long du gradient de salinité (Sholkovitz, 1976 ;          
Sanudo-Wilhelmy et al., 1996) par floculation et/ou adsorption                   
(Boyle et al., 1977 ; Sholkovitz, 1978). De ce fait, le flux de fer dissous provenant 
des fleuves serait en réalité d’environ 0.015.1012 g an-1                           
(de Baar and de Jong, 2001). Quant au fer particulaire labile, il est présent à des 
concentrations systématiquement supérieures d’un à deux ordres de grandeur à 
celles du DFe. Par sa dissolution il peut prétendre à la solubilisation à la suite 
d’une diminution du DFe par son assimilation par les organismes            
(Lippiatt et al., 2010). Cependant, la proportion de fer soluble provenant des 
eaux fluviales transportées vers l’océan ouvert reste inconnue, ce qui rend 
difficile une estimation de l'apport réel (Ussher et al., 2004).  
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FIGURE 1–13 Décharges sédimentaires par les fleuves exprimées en 106 t an-1 dans l’océan 
global. La largeur des flèches est proportionnelle à la décharge annuelle                         
(d’après Milliman and Meade, 1983). 
 

2.4.3.% Les sédiments 
 
De nombreuses études ont mis en évidence l’importance de la source 
sédimentaire de fer, notamment autour de certaines îles situées dans les régions 
limitées en fer (les zones HNLC) (Perissinotto et al., 1992 ; Martin et al., 1994 ; 
de Baar et al., 1995 ; Blain et al., 2001 ; Planquette et al., 2007 ;                
Pollard et al., 2009), dont les sédiments permettent un développement de blooms 
phytoplanctoniques récurrents. D’autres études ont mis en évidence le rôle de la 
source sédimentaire dans l’approvisionnement en fer des gyres oligotrophes telles 
que la gyre du Pacifique nord (Johnson et al., 2003), ainsi que sa contribution 
significative (Elrod et al., 2004), voire dominante (Tagliabue et al., 2014b) dans
le budget du fer dans l’océan global.
 
La couche supérieure des sédiments est une zone où se produisent de 
nombreuses réactions chimiques telles que la diagénèse, ce qui induit en général 
une réduction du Fe(III) en Fe(II) (Hease, 2000), forme davantage biodisponible. 
Des études récentes ont montré que même des espèces de fer hautement 
réfractaires sont réductibles par certaines bactéries (Lovely, 1997).  
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Ce Fe(II) solubilisé s’accumule souvent dans les sédiments marins et les eaux 
interstitielles dans des conditions anoxiques et peut atteindre des concentrations 
de l’ordre de 1 $M (Ussher et al., 2004). Cependant, en raison de l'oxydation 
rapide de ce fer inorganique dans l'eau de mer oxique, il peut de nouveau 
précipiter ce qui conditionne sa réintroduction dans l’eau de mer par la présence 
d’eau de fond anoxique (Hease, 2000) ou en se stabilisant par formation de 
chélates (Ussher et al., 2004). 
 
L’apport sédimentaire de fer dissous peut provenir des marges continentales   
( Johnson et al., 1999 ; Chase et al., 2005 ; Lam et al., 2006 ; Radic et al., 2011) 
(FIGURE 1–14) ou par effet d’île12 dans les zones HNLC tel que cité 
précédemment, comme les Galápagos, les Kerguelen (Blain et al., 2007) ou 
encore Crozet (Planquette et al., 2007 ; Pollard et al., 2009), lors de la remise en 
suspension des sédiments (Planquette et al., 2013). Son transport sur plusieurs 
centaines de kilomètres (Moore and Abbott, 2000) dans les couches de 
subsurface et profondes se fait, soit par advection latérale (Lam et al., 2006 ; 
Lam and Bishop, 2008), soit via les tourbillons (Johnson et al., 2005 ;     
Crawford et al., 2007 ; Bowie et al., 2009). C’est alors par diffusion verticale et 
par advection verticale ou « upwelling » que ce fer atteint les eaux de surface où 
il peut être biodisponible pour les producteurs primaires (Coale et al., 1996 ; 
Gordon et al., 1998; Johnson et al., 1999, 2005; Fitzwater et al., 2003 ;        
Boyd et al., 2005 ; Chase et al., 2005 ; Blain et al., 2008). De plus, les apports de 
matière particulaire des marges et des eaux interstitielles enrichies en fer, non 
seulement maintiennent la productivité des eaux côtières peu profondes     
(Hurst et al., 2010), mais alimentent également l’océan ouvert par advection 
latérale de grande échelle (Lam et al 2006, 2015), ou par le biais des tourbillons 
de mésoéchelle (Boyd et al., 2012). Du fait de leur temps de résidence long, les 
particules de petite taille (de quelques microns) peuvent être transportées sur de 
longues distances alimentant ainsi l’océan ouvert à partir des marges 
continentales (Lam et al., 2006 ; Jeandel et al., 2011). Le long de cette 
trajectoire, le pFe peut subir une dissolution et / ou une désorption alimentant 
ainsi le compartiment dissous du fer (Labatut et al., 2014).  
 

                                                
12 L’effet d’île correspond à l’apport de nutriments issus du plateau insulaire le long du sillage formé 
par le contournement des îles par les courants horizontaux 
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FIGURE 1–14 Représentation schématique de la source de fer provenant des marges 
continentales. La diagenèse du pFe qui a sédimenté peut favoriser le réapprovisionnement en 
fer dans les eaux sus-jacentes. Cela se produit par diffusion et remise en suspension, et 
l'approvisionnement associé en DFe. Le pFe peut être transporté au large des côtes       
(d’après Blain and Tagliabue, 2016). 
 
Il n’est pas certain que l’estimation des flux benthiques soit représentative, étant 
donné que les données sont rares et que des apports épisodiques peuvent 
produire des flux importants à court terme. En effet, Elrod et al. (2004) ont 
d’abord estimé un flux benthique de fer dissous de l’ordre de 2.6 1012 g an-1. 
Puis, de récentes études ont permis de réduire cette estimation à 33 109 mol an-1 
en océan profond (de Baar and de Jong, 2001 ; Moore and Braucher, 2008) et à 
20 109 mol an-1 pour un flux localisé à moins de 500 m de profondeur       
(Moore and Braucher, 2008 ; Dale et al., 2015). Quant au flux de pFe, il 
demeure méconnu. Toutefois, les estimations du budget en éléments nutritifs et 
les expériences d’incubation suggèrent qu’au moins une partie du pFe pourrait
être transformée en fer biodisponible par reminéralisation (Frew et al., 2006 ; 
Hurst and Bruland, 2007 ; Chase et al., 2007). Aussi, la libération de fer dissous 
peut s’effectuer selon deux processus : soit par réduction bactérienne ou 
diagenèse précoce, soit par libération non réductrice de fer dissous.  
 
La libération non réductrice de fer dissous depuis les sédiments est un processus 
récemment proposé (Radic et al., 2011 ; Homoky et al, 2013). Des observations 
dans le Pacifique équatorial par Slemons et al. (2012) semblent confirmer 
l’hypothèse de la dissolution non-réductive de matériel particulaire (notamment 
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le fer) durant le transport de ces particules le long du Contre-Courant Équatorial 
depuis les marges de la Nouvelle Guinée (Jeandel and Oelkers, 2015). 
 
Ces récentes études ont montré que la quantité de fer délivrée par les sédiments 
a été sous-estimée (par exemple, Lam et al., 2006 ; Slemons et al., 2010 ;  
Jeandel et al., 2011 ; Dale et al., 2015) et du fait de l’étendue des marges 
continentales, la source sédimentaire pourrait délivrer entre 4 et 35 1012 g an-1 
de fer dissous à l’échelle globale (Jeandel et al., 2011). Enfin, la phase 
particulaire dominant l’apport de la plupart des éléments dans les océans 
(Oelkers et al., 2011 ; Jones et al., 2012a ; Jones et al., 2012b) demeure encore 
très mal contrainte à l’heure actuelle. 
 

2.4.4.% L’hydrothermalisme sous-marin 
 
Durant des décennies, l’hydrothermalisme a été négligé en tant que source 
majeure de DFe dans l’océan ouvert car il été communément admis que ce fer 
précipite sous forme de sulfures ou d’oxydes particulaires près des fumeurs noirs 
dès que le fluide se mélange à l’eau de mer (German et al., 1991 ;     
Rudnicki and Elderfield, 1993). Ce fer serait donc éliminé des eaux profondes 
par scavenging avant même d’être réintroduit dans les eaux de surfaces  
(Bruland and Lohan, 2003). De plus, ces sources étant localisées dans l’axe des 
rides médio-océaniques (FIGURE 1–15), et des zones de subduction, donc à des 
profondeurs souvent supérieures à 2000 m  (Tagliabue, 2014), leur contribution 
au pool de DFe a longtemps été négligée. Néanmoins, ces dernières années, des 
« hotspots » de fer issus des évents hydrothermaux ont été détectés        
(Tagliabue, 2014 ; Resing et al., 2015 ; Tagliabue and Resing, 2016). Ainsi, la 
présence de concentrations élevées en fer dissous (c’est à dire, DFe > 1 nmol/kg) 
a été détectée à proximité de ces sites dans le Pacifique (Boyle et al., 2005 ;  
Boyle and Jenkins, 2008 ; Wu et al., 2011), l’Atlantique (Hatta et al., 2015 ;  
Saito et al., 2013), l’océan Indien (Nishioka et al., 2013), l’Arctique         
(Klunder et al., 2012), et l’océan Austral (Klunder et al., 2011), démontrant que 
la ventilation hydrothermale augmente les concentrations de DFe dans les eaux 
profondes à proximité de ces sites (Fitzsimmons et al., 2014). 
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FIGURE 1–15 Un exemple de panaches de fer associés à la dorsale Atlantique : répartition du 
fer dissous (nmol kg-1) dans l’océan Atlantique à partir des données GEOTRACES de 2014 
(GEOTRACES intermediate data product 2014 ; (d’après Schlitzer, 2014)  
 
La contribution des sources hydrothermales au budget total de DFe dans les 
eaux de fonds est estimée entre 12 et 22 %, ce qui correspond à une estimation 
du flux total de DFe pouvant être supérieur à 3 108 mol an-1                     
(Bennett et al., 2008). Les fumeurs noirs libèrent des fluides contenant des 
concentrations de fer de l’ordre de 1µM à 1mM                                           
(Von Damm et al., 1985 ; Douville et al., 2002), dont la concentration en fer
peut être jusqu'à sept ordres de grandeur plus grande que le DFe typique dans 
les profondeurs océaniques de 0.2 à 0.8 nM (Bruland et al., 1994 ;     
Klunder et al., 2011 ; Noble et al., 2012 ; Hatta et al., 2015). Ainsi, seule une 
petite fraction du fer issue des évents hydrothermaux devrait échapper aux 
mécanismes de précipitation pour modifier de manière significative les 
distributions de DFe océanique (Fitzsimmons et al., 2014). Cependant, plusieurs 
études ont montré que les concentrations de fer dissous pouvaient atteindre des 
valeurs d’environ 20 nM pour la phase dissoute et jusqu’à 400 nM pour la phase 
particulaire à ~3 km d’un évent hydrothermal le long de son panache     
(Bennett et al., 2008, 2009).  
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Fitzsimmons et al (2014) ont mis en évidence deux processus permettant 
d’expliquer le transport à longue distance de ce fer (jusqu’à des milliers de 
kilomètres) : (i)  la formation de chélates qui stabilisent le DFe et qui serait 
amplifiée dans les panaches hydrothermaux (Bennett et al., 2008 ;               
Toner et al., 2009 ; Haweks et al., 2013) (ii) la présence de colloïdes formés dans 
les panaches (Yücel et al., 2011), qui, par leur caractéristique à chuter et à 
s’oxyder lentement, peuvent alors augmenter le transport à longue distance du 
fer (Gartman and Luther, 2014). Cependant, les flux de particules en suspension 
et notamment de fer particulaire vers l’océan ouvert demeurent peu étudiés en 
ce qui concerne les sources hydrothermales (Gonzalez Santana et al., submitted). 
 

2.4.5.% La fonte des glaces 
 
Dans les régions polaires, la fonte des glaces de mer et des icebergs peut 
représenter un apport significatif en fer (Sedwick and DiTullio, 1997 ;         
Smith et al., 2007 ; Raiswell et al., 2008). Du fait de leur dérive, les icebergs et la 
glace de mer peuvent être une source de fer dans l’océan ouvert mais de façon 
localisée notamment dans les régions HNLC de l’océan Austral                  
(Smith et al., 2007). Ainsi, icebergs, neiges de surface, glaces de surface et glaces 
fondues contiendraient entre 0.7 et 99 nM de fer total selon des observations 
réalisée en Antarctique (Martin, 1990 ; Loscher et al., 1997 ;                   
Edwards et al., 1998 ; Edwards and Sedgewick, 2001 ; Raiswell et al., 2008). Ils 
seraient à l’origine d’un flux de fer biodisponible compris entre 0.03 et 0.27 109 
g an-1 (Raiswell and Canfield, 2012). En effet, pendant la fonte des glaces, les 
apports en DFe de la glace de mer dans les eaux de surface peuvent représenter 
jusqu'à 70% du flux total quotidien estimé dans les eaux de mer de surface 
(Lannuzel et al., 2007). Aussi, la fonte de la glace de mer peut libérer des 
particules riches en fer (provenant des aérosols qui se sont retrouvés piégés lors 
de la formation de la glace). De plus, lorsque des glaciers se déplacent vers 
l’océan pour former les icebergs, ils drainent avec eux des débris lithogéniques 
qui peuvent être libérés dans l’océan lorsque l’iceberg fond.  
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FIGURE 1–16 Représentation schématique de la source de fer provenant de la fonte des 
glaces. Le fer provient de trois sources principales liées à la glace: (1) le fer est échangé avec la 
glace de mer pendant la formation et la fonte de la glace de mer; (2) les glaciers pouvant 
accumuler du fer atmosphérique ou du fer libéré à l’interface glacier – sédiment; (3) les 
icebergs qui se détachent des glaciers et sont transportés au large                                    
(d’après Blain and Tagliabue, 2016).  
 

2.5.%  Cycle interne du Fer dans l’océan 
 
Dans les définitions précédentes, nous avons pris connaissance des différentes 
formes que peut prendre le fer une fois qu’il se retrouve au contact de l’eau 
(section 2.1). Ces définitions permettent de déterminer sous quelle forme et en 
quelle quantité l’océan est approvisionné en fer selon la source considérée. Ceci 
constitue la première étape permettant d’expliquer la distribution du fer dans 
l’océan (les mécanismes de transport, les réactions chimiques, etc. selon les 
régions). Dans un second temps, il est nécessaire de définir les mécanismes qui 
permettent l’interaction entre le fer et l’activité biologique (recyclage du fer, 
assimilation du fer) et des mécanismes qui constituent l’export physique du fer 
(scavenging, adsorption) ou encore les transformations chimiques qui peuvent 
être à l’origine des sources comme des puits du fer. Tous ces mécanismes 
décrivent le cycle interne du fer dans l’océan moderne (FIGURE 1–17).
 



! !

 

 
 

38 

 
 
FIGURE 1–17 Schéma synthétisant les différentes formes physico-chimiques du fer ainsi que 
les processus permettant le transfert d’une fraction à une autre (d’après Ussher et al., 2004). 
 

2.5.1.% Puits physiques (scavenging, adsorption) 
 
Le fer peut être éliminé de la surface de l’océan par deux processus : il peut être 
soit assimilé par les organismes (sous-section 2.5.2), soit exporté par scavenging 
(de Baar and de Jong, 2001). Le scavenging est le résultat de l’adsorption13 du 
DFe sur une particule, suivi de la chute de cette dernière. Le fer peut être 
adsorbé à la surface de particules, telles que la matière organique, les oxydes et 
les phyllocillicates (Charlet and Tournassat, 2005) ou sur des minéraux d’origine 
atmosphérique (Zhuang and Duce, 1993 ; Wagener et al., 2010), ou sur des virus 
(Daughney et al., 2004). Le taux de scavenging va donc dépendre de la charge 
en particules de l’eau de mer (e.g. Honeyman et al., 1988 ; Parekh et al., 2004) et 
de leur nature.
 
De plus, comme spécifié dans la sous-section 2.2, dans les eaux de surface, le 
Fe3+ dissous va rapidement s’oxyder et précipiter en hydroxydes ferriques 
particulaires (Fe(OH)x), qui sont davantage stables thermodynamiquement mais 
avec une faible solubilité, ce qui limite les niveaux de fer biologiquement 
disponible. Aussi, ces formes peuvent également être agrégées et éliminées par 
scavenging. 
 
 
                                                
13 L’adsorption est la rétention d’éléments en solution ou des molécules d’un gaz à la surface d’un 
solide. Le solide peut alors fixer l’adsorbat par le biais de liaisons faibles ce qui permet à ce processus 
d’être réversible. 
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2.5.2.% Puits biologiques (assimilation du fer par les 
organismes) 

 
Catalyseur des réactions redox, il joue un rôle majeur dans le transport des 
électrons lors de la fixation d’azote et la nitrate réductase dans les cellules  
(Sunda and Huntsman, 1995, 1997) (FIGURE 1–3). En raison de son implication 
dans le transport d’électrons, il est un élément essentiel à la photosynthèse et à la 
respiration. Par cette implication dans les cycles biologiques, le fer dissous 
présente souvent un profil de type « nutriment ».  
 
L’activité biologique dépendent des saisons, de la région et de la concurrence 
possible avec d’autres espèces, la demande en fer va donc varier en conséquence 
(Hutchins et al., 1999). Bien que les différences en besoins minimaux en fer pour 
la croissance des espèces (Sunda and Huntsman, 1995 ; Price, 2005) soient 
évidentes, il est encore difficile d’estimer les besoins en fer et les taux 
d’assimilation (Martin and Fitzwater, 1988). En revanche, il est possible 
d’estimer un ratio Fe:C nécessaire pour soutenir la croissance du phytoplancton, 
selon des conditions de stress/absence de stress en fer ou en intensité de la 
lumière. Ce ratio peut être compris entre 2.2 et 4 10-6 mol/mol en l’absence de 
stress en fer (Sunda & Huntsman, 1995). Toutefois, ces ratios sont donnés à titre 
indicatif et ne tiennent pas compte de la distinction entre le fer intracellulaire 
(assimilé) et extracellulaire (adsorbé), de même que les différences mécanistiques 
dans la façon dont le C et le Fe sont reminéralisés (Frew et al., 2006). De plus, 
suivant les espèces phytoplanctoniques ce ratio peut varier, de 2.5 10-6 pour le 
nanoplancton à 200 10-6 chez certaines diatomées (Fung et al., 2000 ;               
de Baar and de Jong, 2001). Aussi, selon la quantité de fer biodisponible, le ratio 
peut varier notamment en traçant un gradient côte/large dont les valeurs 
diminuent vers l’océan ouvert, ou dans les régions HNLC (Sarthou et al., 1997 ; 
Schmidt et al., 1999). De plus, la croissance des petites cellules est favorisée dans 
des conditions de faible intensité lumineuse car le phytoplancton nécessite 
davantage de protéines redox à base de fer pour la photosynthèse ce qui induit 
une quantité de fer cellulaire plus élevée (Moore et al., 2007). 
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En fonction de l’espèce de phytoplancton et de la concentration de fer disponible 
initialement, les organismes adoptent différentes stratégies pour acquérir le fer 
(Whitfield, 2001). Elles sont étroitement liées à la spéciation du fer dans l’eau de 
mer :  
 

—%Les sidérophores   
 
Ces molécules présentent des caractéristiques similaires aux ligands forts   
(Witter et al., 2000b ; Macrellis et al., 2001). Elles sont synthétisées par plusieurs 
organismes procaryotes, y compris les cyanobactéries (Haygood et al., 1993; 
Sunda, 2001) (FIGURE 1–18), et seraient libérées dans le milieu lors d’un stress en 
fer (Morel and Price, 2003). Elles forment avec le Fe(III) des chélates pour le 
rendre soluble et permettre son assimilation (Gralnick and Newman, 2007; 
Kappler and Straub, 2005 ; Nevin and Lovley, 2002). Cependant, leur 
production n’est pas systématique par le phytoplancton eucaryote               
(Trick et al., 1983). En revanche, certains organismes incapables de produire des 
sidérophores peuvent encore être en mesure d'absorber du fer complexé aux 
sidérophores produits par d'autres organismes (Granger and Price, 1999). 
 

—%L’acquisition du fer inorganique (Fe’) 
 
La complexation peut aussi s’effectuer à la surface de la membrane cellulaire des 
cellules phytoplanctoniques eucaryotes leur permettant d’assimiler les chélates, 
soit de Fe(III), soit de Fe(II) (FIGURE 1–18). Bien qu’il soit établi comme étant un 
modèle conventionnel d’acquisition du fer (Hudson and Morel, 1993 ;        
Sunda and Huntsman, 1995), ce modèle est remis en question mettant en doute 
l’acquisition de la forme Fe(III) du fer (Sunda and Huntsman, 1995 ;  
Maldonado and Price, 2001) 
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—%L’acquisition du Fe(II)s 
 
Ce modèle se base sur la réduction du Fe(III) à la surface de la cellule selon des 
données expérimentales avec des diatomées (FIGURE 1–18). Selon cette stratégie, 
le Fe(II) est le paramètre qui va contrôler l’absorption ce qui implique que le fer 
inorganique Fe(III) est une source importante de Fe(II) après sa réduction à la 
surface de la cellule (Shaked et al., 2005 ; Morel et al., 2008). 
 

—%L’acquisition du Fe(II)L 
 
Dans ce modèle (FIGURE 1–18) les processus sont dictés par la présence de Fe(II) 
dans le milieu environnant, considérant le Fe(III) chélaté comme la seule source 
de Fe réduit, où la ré-oxydation du Fe(II) complexé est un processus clé 
concurrençant l’absorption. Il est basé sur des données d’échantillons naturels de 
cyanobactéries mais est présenté comme applicable à d'autres phytoplanctons, y 
compris les diatomées (Salmon et al., 2006 ; Morel et al., 2008). La différence 
avec le modèle Fe(II)s est : (i) les réactions redox sont relatives à la concentration 
de Fe(II) dans le milieu environnant tandis que le modèle Fe(II)s dépend de la 
concentration en Fe(II) à la surface de la cellule ; (ii) le modèle Fe(II)s inclut 
explicitement le Fe(III) inorganique comme une source importante alors que le 
modèle Fe(II)L le considère comme non significatif (Morel et al., 2008).  
 

—%L’acquisition Fe(II)-MCO 
 
Dans ce modèle (FIGURE 1–18), les diatomées feraient intervenir l’enzyme « 
multi-copper oxydase » (MCO) pour le transport du fer et dans l’oxydation du 
Fe(II) suite à la réduction du Fe(III) (Maldonado et al., 2006).  
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FIGURE 1–18 Schéma du modèle d’acquisition du fer via a) les sidérophores, b) le modèle « 
Fe’ », c) le modèle Fe(II)s, d) le modèle Fe(II)L et e) le modèle Fe(II)-MCO. Signification des 
flèches numérotées ; a) 1- production de ligands organiques de type sidérophores, 2- formation 
des complexes organiques du fer (FeL), 3- dissociation des complexes organiques, 4- 
internalisation des complexes FeL via des récepteurs membranaires ; b) 1 et 2 : 
dissociation/association des complexes organiques de Fe(III) et Fe(II) ; 3 : internalisation du 
Fe’(III), via des transporteurs membranaires ferriques, 4 : internalisation du Fe’(II), via des 
transporteurs membranaires ferreux ; c) 1 : réduction à la surface des cellules ; 2-3 : 
dissociation/association des complexes organiques de Fe(III) et Fe(II) ; 4 : internalisation du 
Fe(II)s, via des transporteurs membranaires ferreux ; d) 1 : réduction à la surface des cellules ; 
2 : production extracellulaire de l’anion superoxyde, 3 : réduction de Fe(III) organique en 
Fe(II) organique par réaction avec l’anion superoxyde ; 4 : oxydation du Fe(II) organique en 
Fe(III) organique ; 5-6 : dissociation/association des complexes organiques de Fe(II) ; 7 : 
oxydation du Fe’(II) en Fe’(III) ; 8-9 : internalisation du Fe(II)L et Fe’(II), via des transporteurs 
membranaires ferreux ; e) 1 : oxydation de Fe(II)L, Fe’(II) et Fe(II)s via la multi-copper 
oxydase ; 2- internalisation du Fe(III), via des transporteurs membranaires ferriques. Ce 
schéma est issu du mémoire de l’HDR de Sarthou (2009). 
 
Tous ces modèles soulignent la complexité du processus d’assimilation du fer. Ils 
mettent l’accent sur le fait qu’il est encore impossible de définir avec certitude 
quelles formes de fer sont biodisponibles pour les cellules et le degré d’influence 
de certains facteurs externes sur la disponibilité du fer, tels que la lumière 
(Rijkenberg et al., 2005) ou la spéciation chimique (Gerringa et al., 2000, 2007). 
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2.5.3.% Recyclage du Fer 
 
Le recyclage du fer consiste en la régénération du fer biogénique par le 
zooplancton, les bactéries et les virus pour soutenir l’approvisionnement du biote 
en fer (Boyd et al., 2015). Dans la zone euphotique, la production primaire est à 
l’origine du réseau trophique et amorce le développement du zooplancton qui en 
broutant ces organismes autotrophes (Hutchins and Bruland, 1994 ;        
Barbeau et al., 2001) va engendrer des détritus organiques sous forme de pelotes 
fécales ou d’organismes morts qui vont chuter dans la colonne d’eau (se référer 
également à la sous-section 1.2). Au cours de cette chute, les bactéries 
hétérotrophes dégradent ces détritus, ce qui libère ou « reminéralise » le fer 
dissous à des profondeurs plus ou moins importantes selon la labilité du matériel 
organique (Hutchins et al., 2019).  
 
Un certain nombre d’études de processus ont documenté l’importance du fer 
régénéré, importance qui varie régionalement et temporellement               
(Bowie et al., 2015 ; Boyd et al., 2015). Par exemple, les upwellings et le mélange 
vertical constituent le principal mécanisme d’approvisionnement des eaux de 
surface en fer. Ce mécanisme est maintenu par le recyclage du fer par le 
zooplancton et les bactéries dans les eaux de sub-surface. Enfin, via leurs pelotes 
fécales, la migration verticale dans la colonne d’eau de certains organismes et 
animaux tels que le krill ou encore les baleines peut contribuer à l’apport de fer 
particulaire et dissous (Tovar-Sanchez et al., 2007 ; Nicol et al., 2010 ;    
Schmidt et al., 2011 ; Ratnarajah et al., 2015). 
 

3.%La modélisation biogéochimique à l’épreuve du temps 
 
Les processus écosystémiques sont des déterminants importants de la 
biogéochimie de l'océan et ils peuvent être profondément affectés par les 
changements climatiques. Les modèles océaniques représentent actuellement les 
processus écosystémiques par le biais de paramétrisations empiriques               
(Le Quéré et al., 2005). Cet empirisme a pu être établi grâce à des études plus 
traditionnelles des cycles biogéochimiques, au préalable. Elles reposent sur les 
campagnes en mer, des expériences de laboratoire ou encore des études en 
microcosmes et mésocosmes qui sont des techniques plus récentes.  
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Les modèles numériques se reposent donc sur les modèles conceptuels issus de 
ces observations (FIGURE 1–19).  
 

 
 
FIGURE 1–19 Représentation schématique de la structure des différents modèles utilisés : 
HAMOCC3 (Maier-Reimer, 1993), P3ZD (Aumont, 1998), HAMOCC5 (Aumont et al., 
2003) et PISCES (Aumont and Bopp, 2006). Ce schéma est issu du mémoire de l’HDR de 
Aumont (2016). 
 
A l’avènement de la modélisation biogéochimique des océans au début des 
années 1990, le premier modèle, dont la représentation schématique est illustrée 
sur la FIGURE 1–19, reposait sur la représentation des effets d’un écosystème sur 
les traceurs (principalement le carbone et le phosphore) construite sur la base 
d’observations géochimiques (Maier-Reimer and Hasselmann, 1987 ;         
Najjar and al., 1992 ; Maier-Reimer, 1993). Autrement dit, le premier modèle, 
HAMOCC314 développé par Maier-Reimer (1993), est constitué d’une seule 
équation qui lie l’export de carbone à la concentration de phosphate, en fonction 
de la température (T), de la photopériode, et de la profondeur de la couche de
mélange (MLD). Il ne représente donc pas explicitement l’écosystème marin. 
L’avantage principal de ce modèle est qu’il est très peu gourmand en heures de 
calcul et peut donc être utilisé pour faire des simulations longues. En revanche, 
de nombreux processus ne sont pas pris en compte, tels que la limitation ou la 
co-limitation par d’autres éléments que les phosphates, la dynamique interne des 
écosystèmes (relations prédateurs-proies par exemple), la variation des taux selon 

                                                
14 HAMburg model of Oceanic Carbon Cycle 

(NPZD) (DGOM) 
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les régimes climatiques, ou encore la physiologie du plancton                           
(Le Quéré et al., 2005). 
 
A l’époque où ce premier modèle a été conçu, les moyens informatiques 
disponibles limitaient fortement le niveau de complexité envisageable dans les 
modèles biogéochimiques. Cependant, à partir de la fin des années 1990, début 
des années 2000, l’augmentation de la puissance de calcul ainsi que les 
informations provenant des campagnes réalisées notamment dans le cadre du 
programme JGOFS ont changé la donne. Des synthèses des observations,  
concernant, notamment, le taux de croissance, la mortalité et la reminéralisation 
de différents groupes de plancton, ont été réalisées (par exemple,                
Rivkin and Legendre, 2001 ; Hirst and Kiørboe, 2002 ; Hirst and Bunker, 2003 
; LaRoche and Breitbarth, 2005 ; Sarthou et al., 2005 ; Veldhuis et al., 2005 ; 
Schoemann et al., 2005, ou plus récemment, le programme GEOTRACES). A 
partir de ces données, l’évolution des modèles s’est amorcée par 
l’implémentation explicite des processus écosystémiques (modèle dit NPZD 
(Nutriments, Phytoplancton, Zooplancton, Détritus) ; dans un premier temps par 
une représentation simple des premiers niveaux trophiques de l’écosystème 
marin, dans un second temps à l’échelle régionale en 1993                    
(Atlantique, Sarmiento et al., 1993), puis à l’échelle globale en 1996                
(Six and Maier-Reimer, 1996). Le développement du modèle nommé P3ZD 
(Aumont, 1998) (selon la structure NPZD), avait pour objectif de corriger 
d’importants biais dans la reproduction de la variabilité saisonnière 
d’HAMOCC3 (Fasham et al., 1990). Dans ce type de modèles les nutriments 
sont généralement représentés soit par les sels nutritifs azotés soit par le 
phosphate (FIGURE 1–19). Le phytoplancton et le zooplancton sont représentés 
par deux variables distinctes. Enfin, les détritus correspondent à la matière 
organique exportée en profondeur. 
 
Les développements vers des processus plus complexes dans les modèles 
d’écosystème ont d’abord été critiqués comme étant beaucoup moins importants 
que les processus physiques (Broecker, 1991). Cependant, suite à des exercices de 
modélisation (Sarmiento and Le Quéré, 1996 ; Doney, 1999 ;                       
Boyd and Doney, 2002), des résultats expérimentaux (Falkowski et al., 2003) et à 
la suite d'une meilleure compréhension des processus de rétroaction       
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(Denman et al., 1996 ; Boyd and Doney, 2003), l’importance de cette démarche 
a été réaffirmée (Le Quéré et al., 2005). 
 
Ce développement s’est alors poursuivi par l’élaboration de Modèles 
Dynamiques d'Océan Vert (Dynamic Green Ocean Models (DGOMs)), inspirés des 
développements parallèles des Modèles de Végétation Globaux Dynamiques 
terrestres (DGVM, Cramer et al., 2001) et qui consiste à découpler le 
phytoplancton et le zooplancton selon différents groupes fonctionnels de 
plancton (PFT pour plankton functional types ; (Le Quéré et al., 2005)). Enfin, une 
très forte surestimation de la productivité du phytoplancton dans les zones dites 
HNLC a entrainé l’introduction du cycle du fer dans les modèles 
biogéochimiques (Archer and Johnson, 2000 ; Aumont et al., 2003 ;           
Moore et al., 2004 ; Gregg et al., 2003) 
 
Bien que les progrès en matière d’échantillonnage soient avérés (grâce 
notamment au programme GEOTRACES ou les observations via satellites qui 
permettent entre autres d’estimer la chlorophylle et la charge particulaire de 
surface, quelques exemples, Mcclain et al., 1997 ; Smith and Baker, 1982 ; 
Stramski et al., 1999), la difficulté d’effectuer des observations in-situ demeure, de 
même que le manque de données y compris à de grandes échelles spatiales et 
temporelles (Munk, 2000). Les modèles numériques de la biogéochimie des 
océans se sont donc inscrits dans le domaine de l’océanographie comme un outil 
complémentaire permettant de tester à différentes échelles spatio-temporelles les 
hypothèses sur les instigateurs des changements passés du climat et des 
écosystèmes, et établir leurs projections dans des temps futurs. 
 
L’introduction du cycle du fer dans les modèles biogéochimiques a permis une 
représentation raisonnable des caractéristiques biogéochimiques principales des 
régions HNLC (Aumont et al., 2003 ; Gregg et al., 2003 ; Moore et al., 2004 ; 
Aumont and Bopp, 2006). Cependant, la robustesse de leurs résultats dépend de 
la façon dont ces modèles représentent le cycle du DFe dans l’océan    
(Tagliabue et al., 2016). La présence (absence) d’une source de fer peut révéler 
une plus faible (plus forte) sensibilité du modèle aux variations des autres sources. 
Par exemple, le fait d’inclure les sources hydrothermales de fer dans un modèle a 
révélé une plus faible sensibilité de ce dernier aux variations de l’apport éolien 
en fer (Tagliabue et al., 2010), ou encore, selon les détails apportés au cycle du 
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fer modélisé, l’impact estimé des variations des poussières atmosphériques peut 
être jusqu’à six fois plus important en ce qui concerne les modifications glaciaires 
et interglaciaires du CO2 (Kohfeld and Ridgwell, 2009). Ces modèles incluant le 
cycle du fer n’ont émergé qu’au début des années 2000, précédés par un effort 
de synthèse des données sur le DFe et qui a permis leur développement  
(Johnson et al., 1997). Au départ, ces modèles ne comptaient que les dépôts de 
poussière atmosphérique comme source de fer, affectaient au phytoplancton une 
demande constante de fer, et attribuaient les concentrations apparemment 
constantes de DFe dans les eaux de fond à un seuil de DFe lié à sa stabilisation 
par des ligands organiques (Lefèvre and Watson, 1999). En parallèle, à la même 
période, certaines expériences en modélisation avait été réalisées en incluant des 
processus plus complexes qui régissent le cycle du fer et tenant compte de la 
dynamique des océans, (tels que la présence de deux ligands                      
(Archer and Johnson, 2000)). Au temps des premières expériences de fertilisation 
artificielle par le fer, la remise en question des hypothèses sur la solubilité fixe du 
fer dans les poussières ou celle d’un rapport C : Fe constant dans la matière 
organique a engendré de nouveaux essais en modélisation du cycle du carbone 
(Watson et al., 2000). 
 
Par la suite, avec l’accroissement du nombre de données, des variations 
régionales et temporelles significatives des concentrations en DFe dans les eaux 
profondes ont été mises en évidence contrairement à ce qui était modélisé, ce qui 
a mené à un calcul explicite du cycle du DFe non complexé conduisant à une 
meilleure concordance modèle-données (Parekh et al., 2004). Suite au 
programme JGOFS (the Joint Global Ocean Flux Study)15, les hypothèses sur la 
demande en DFe de différents groupes phytoplanctoniques ont été révisées et 
des processus plus complexes ont été pris en compte dans les modèles 
biogéochimiques. De plus, ces modèles ont été couplés à des modèles réalistes de 
circulation océanique ce qui a permis une réelle estimation de l’étendue de la 
limitation en fer dans l’océan (Moore et al., 2001 ; Aumont et al., 2003). Enfin, 
ces dernières années, la prise en compte de la variabilité des ligands liés au fer 
dans les modèles a été entreprise au moyen d’importants progrès en matière 
d’observations, notamment par l’émergence du programme GEOTRACES. 

                                                
15 JGOFS a été lancé en 1989 en tant que projet principal du IGBP (International Geosphere-Biosphere 
Programme) pour répondre à la question suivante: Comment les processus biologiques des océans 
influencent-ils le changement climatique et y répondent-ils? 
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Dans le même temps, des sources de DFe liées aux sédiments des marges 
continentales (Aumont and Bopp, 2006 ; Moore and Braucher, 2008) et aux 
évents hydrothermaux (Tagliabue et al., 2010) ont été représentées dans les 
modèles (Tagliabue et al., 2016). 
 
Une approche par modélisation a démontré que les variations en CO2 
atmosphérique sont davantage sensibles aux apports de DFe sédimentaires en 
comparaison à ceux issus de poussières atmosphériques ou de sources 
hydrothermales (Tagliabue et al., 2014b). Pour autant, dans aucun de ces 

modèles, les sources sédimentaires de pFe et les particules de fer 

abiotiques elles-mêmes n’ont été représentées. Le manque de mesures 
sur les aspects clés de la dynamique du pFe, tels que les liens entre les bassins et 
les flux, le temps de séjour dans la couche de mélange, la reminéralisation et 
l'efficacité de l’export, a jusqu'à présent retardé les progrès dans l'élaboration de 
modèles biogéochimiques plus détaillés du fer (Fung et al. , 2000). Ces modèles 
n’en demeurent pas moins capables d’expliquer la distribution spatiale observée 
du fer dans l’océan global mais seulement à hauteur de 30 %, selon une étude de 
comparaison de la représentation du cycle du fer d’après 13 modèles de fer 
globaux (Tagliabue et al., 2016). Des biais sont relevés dans tous ces modèles 
biogéochimiques. Ils tendent particulièrement à largement sous-estimer les 
échelles spatiales liées au transport latéral du DFe libéré des sédiments marins. 
Par exemple, l’effet des panaches d’îles dans l’océan Austral n’est pas clairement 
représenté ; il est pourtant caractérisé par de fortes concentrations en 
chlorophylle-a pouvant s’étendre à des centaines de kilomètres en aval des 
plateaux continentaux par fertilisation naturelle par le fer. 
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4.%Plan et objectif  de la thèse 
 
Dans ce contexte, l’objet de ma thèse est de réaliser la première estimation de 
l’effet du fer particulaire sur la productivité biologique grâce à la modélisation 
numérique. La problématique est la suivante : sur de longues échelles 

temporelles et spatiales, quelle est l’intensité et l’importance du DFe 

libéré par le pFe abiotique remis en suspension au niveau des 

sédiments ? 
 
Cette thèse s’est articulée autour de deux axes principaux: 
 
Axe 1 : La mise en place de la première modélisation du pFe abiotique d’origine 
sédimentaire : le défi étant de déduire, à partir d’observations et d’expériences, 
un modèle conceptuel qui permet de tester les rares connaissances sur les 
processus qui régissent les concentrations de pFe. Pour se faire, il a été nécessaire 
en premier lieu, de générer la première base de données globales des 
observations de concentrations de pFe (compilation de données issues de la 
littérature existante et des données du programme GEOTRACES). Le modèle 
conceptuel a alors été implémenté sous forme d’équations mathématiques dans 
le modèle numérique PISCES. Les résultats d’expériences réalisées en 
laboratoire dans le cadre du projet ANR BITMAP ont été utilisés afin de 
contraindre les paramètres liés au fer particulaire abiotique dans le modèle 
PISCES. Cette collaboration entre modélisateurs et expérimentateurs a permis 
de réaliser des tests de sensibilité du cycle du Fe à des taux réalistes de 
dissolution du pFe de différents types de sédiments à l’échelle globale. 
 
Axe 2 : La quantification des impacts : cette étape a été réalisée par couplage du 
modèle de dynamique océanique NEMO au modèle biogéochimique PISCES. 
Les simulations résultantes (avec pFe abiotique) ont été comparées aux données 
satellites de chlorophylle-a, et à une simulation de référence qui inclut une 
modélisation classique du cycle du Fer (sans pFe abiotique). Les résultats ont 
démontré que la simple augmentation du flux de DFe (méthode 
traditionnellement employée jusqu’à présent) ne parvient pas à modifier la 
distribution spatiale des limitations des éléments nutritifs, contrairement à l’ajout 
de pFe. 



 

  



 

  

Chapitre 2% 

Présentation synthétique du 
modèle couplé physique-
biogéochimie NEMO-
LIM/PISCES et nouvelle 
configuration du cycle du fer 
 
Dans un premier temps, la partie physique du modèle océanique 
NEMO est décrite de façon succincte, ainsi que les forçages 
atmosphériques et les conditions initiales qui ont été utilisées pour 
les simulations dynamiques. Dans un second temps, le modèle 
biogéochimique PISCES est décrit en mettant l’accent sur le cycle 
du fer en y détaillant notamment les définitions et les conditions 
initiales. Enfin, les principales étapes de la modification du modèle 
PISCES sont présentées.  

 
 
 

 Nani gigantum humeris insidentes  
Nous sommes comme « des nains sur des épaules de géants » 

 

Bernard de Chartres 
 
 

Une erreur originale vaut mieux qu’une vérité banale. 
 

Fiodor Dostoïevski 
 
 

La beauté est une énigme 
 

Fiodor Dostoïevski  
L’Idiot (1868) 
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1.%Une brève introduction aux méthodes numériques  
 
La construction des modèles numériques est basée sur la discrétisation et la 
résolution numérique des équations du système étudié (dynamique, 
biogéochimique, écologique,…). La manière la plus simple est de le faire en 
chaque point de grille qui quadrille le milieu étudié (dans le cas de cette thèse : 
l’océan) sur l’horizontale et la verticale, ce qui permet de couvrir l’ensemble du 
volume du domaine océanique étudié. Les dimensions de la maille de la grille 
par rapport au volume étudié vont définir la résolution spatiale du modèle. Cette 
résolution va donc limiter le nombre de phénomènes représentés explicitement. 
Ainsi, les phénomènes sous la taille de la maille ne peuvent pas être 

explicitement représentés mais sont paramétrés, d’où la nécessité 

et l’importance de la paramétrisation. Chaque augmentation de 
résolution ou modification d’une configuration demande une révision des 
paramétrisations et se traduit rarement d’emblée par une amélioration. Il 
convient en effet de régler différemment voire de modifier complètement les 
paramétrisations des processus sous-maille (Bernard Legras, 2011). 
 
De même que pour la résolution spatiale, le choix du pas de temps est un 
compromis entre la vitesse de calcul, la capacité mémoire des calculateurs, et la 
précision des résultats. Si le pas de temps est petit, la précision est améliorée mais 
le nombre des calculs, et donc leur coût, augmente. S’il est trop grand, on perd 
en précision mais on peut aussi induire une instabilité numérique où les valeurs 
divergent et le modèle perd toute pertinence. La règle la plus simple est que le 
pas de temps doit être pris plus petit que le temps caractéristique des 
phénomènes les plus rapides à représenter à la résolution choisie. Ainsi, la 
résolution temporelle et la résolution spatiale sont liées par un critère de stabilité, 
le critère CFL (Courant-Friedrichs-Lewy), afin qu’un processus (courant, onde,…) 
ne se propage pas de plus d’une maille à chaque pas de temps. Le pas de temps )* et le pas de grille )+ sont donc reliées par la vitesse de propagation c de ce 
processus selon la formulation (Courant et al., 1967) : 
 

)*, - , ./ 0 .)12 3, .)425672  
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Le transport des traceurs biogéochimiques ne peut se faire que par le biais de 
champs de vitesse horizontale et verticale (u, v et w) et du coefficient de diffusion 
verticale (Kz). Pour cela, le modèle biogéochimique peut être soit forcé par un 
modèle dynamique, soit couplé à ce dernier. Dans le premier cas, les champs 
dynamiques ne sont pas calculés lors des simulations mais simplement lus 
(simulations offline). Cela permet d’effectuer des simulations moins coûteuses en 
temps de calcul et utiliser une même dynamique sur différentes hypothèses 
biogéochimiques (les simulations de cette thèse). Dans le second cas, en plus des 
équations du modèle biogéochimique, celles du modèle dynamique sont 
également résolues concomitamment, permettant d’étudier des phénomènes à 
des échelles de temps plus longues (selon les régimes climatiques) et notamment 
permettre une rétroaction de la biologie sur la dynamique                               
(e.g. Lengaigne et al., 2003) (en l’occurrence, la modification de la pénétration 
de la lumière dans l’océan selon la concentration en chlorophylle). Les 
configurations correspondant à ce second cas sont appelées communément 
configurations online. 
 
Dans le cas des études de processus biogéochimiques, il est souvent intéressant 
d’utiliser des configurations offline basées sur des champs dynamiques issus d’une 
simulation climatologique. Ceci permet de réduire le coût de calcul des 
simulations ainsi que de travailler avec un état dynamique de référence. Ainsi, 
les modifications apportées au modèle biogéochimique PISCES au cours de 
cette thèse, dont l’implémentation de nouvelles variables, ont été testées sur des 
simulations en offline sur la base de la configuration par défaut disponible lors du 
téléchargement du code à partir du site web NEMO (configuration standard 
ORCA2_OFF_PISCES) 
 

2.%Le modèle physique NEMO 
 
Le forçage de toutes les simulations qui vont suivre a été réalisé à partir du 
modèle dynamique de circulation générale océanique NEMO (Nucleus for 
European Modelling of the ocean) dans sa version NEMO-3.2 (Madec, 2008) pour des 
simulations en 3 dimensions. Cette plateforme de modélisation se compose de 3 
modules principaux : OPA (Océan PArallélisé), dans sa version OPA9, qui 
résout les équations dynamiques et thermodynamiques ; LIM (Louvain-la-
Neuve Ice Model), dans sa version LIM2 (Timmermann et al., 2005), qui est un 
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modèle de glace de mer et reproduit donc les échanges entre l’océan et la glace 
de mer ; TOP (Tracer in the Ocean Paradigm) qui permet le couplage avec les 
modèles biogéochimiques (PISCES ou LOBSTER). TOP inclut le transport des 
traceurs biogéochimiques et joue le rôle d’interface entre la plateforme NEMO 
et les modèles biogéochimiques spécifiques tels que PISCES et LOBSTER, qui 
représentent plus spécifiquement les puits et sources biogéchimiques (SMS, sources 
minus sinks). 
 
Les composantes représentant la dynamique océanique (OPA) et la glace de mer 
(LIM) ne sont pas au cœur de ce sujet de thèse. Elles ne seront donc décrites que 
succinctement ici. 
 

2.1.% Les principales hypothèses du modèle physique 
 
Comme tous les modèles de circulation générale des océans, le modèle NEMO 
est basé sur les équations de Navier-Stokes auxquelles est adjoint une équation 
non linéaire d’état. Cette équation lie les deux traceurs actifs, température et 
salinité, aux vitesses du fluide. Par ailleurs, des hypothèses supplémentaires sont 
faites, principalement basées sur des considérations d’échelle : 
 

—%Approximation de Boussinesq : les fluctuations de la densité ' sont supposées 
négligeables mis à part dans le calcul du terme de flottabilité. 

—%Hypothèse d’incompressibilité : Cette hypothèse impose, à partir de l’équation 
de continuité, que la divergence du champs de vitesse est nulle. 

—%Approximation hydrostatique : En appliquant l’hypothèse que les échelles de la 
dynamique horizontale sont plus grandes que les échelles de la dynamique 
verticale, il est possible de simplifier l’équation de Navier-Stokes projetée 
sur la verticale par l’équilibre hydrostatique entre les termes de flottabilité 
et le gradient vertical de pression (P). Ceci revient à dire que les gradients 
verticaux de la pression sont uniquement égaux aux forces de flottabilité. 
Cette simplification implique la suppression du calcul des processus 
convectifs ; ils doivent donc être paramétrés. 

—%Approximation de la couche mince : La profondeur de l’océan est supposée 
faible en comparaison avec le rayon terrestre. Ainsi, dans un système de 
coordonnées sphériques, l’effet de la courbure de la Terre est négligé dans 
les équations. 
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—%Approximation de la Terre sphérique : Les surfaces géopotentielles sont 
supposées être sphériques. Ceci implique que l’accélération 
gravitationnelle est parallèle au rayon de la Terre (à la verticale locale). 

—%Hypothèse de fermeture turbulente : Les flux turbulents relèvent des échelles 
sous-maille (non explicitement résolues). Ils sont de ce fait paramétrés à 
partir de gradients de variables de plus grande échelle.  

 
Quant à la vitesse verticale (w), elle est ainsi déduite de la conservation de la 
masse dans le cas d’un écoulement non divergent (hypothèse 
d’incompressibilité). Elle n’est donc pas une variable pronostique.  
 
Pour simuler la circulation océanique, le modèle résout donc les 
équations primitives suivantes établies et/ou simplifiées à partir des 
approximations précédentes : l’équation de Navier-Stokes qui décrit la 
conservation de la quantité de mouvement, l’équation de continuité qui décrit la 
conservation de la masse, et les équations de conservation de sel et de chaleur.
 

2.2.% Configuration 
 
La résolution numérique de l’ensemble des équations citées dans la sous-section 
2.1 se fait sur l’ensemble des point d’une grille de type Arakawa C pour des pas 
de temps discrets (FIGURE 2–1). 
 

 
 
FIGURE 2–1 Schéma d’une grille de type Arakawa C (Arakawa and Lamb, 1977). T 
représente le point de définition des variables scalaires (température, salinité, densité, pression, 
divergence horizontale et traceurs). u, v, w représentent la position sur la grille des vitesses 
horizontales et verticale, f définit la vorticité. Le schéma est issu du guide de NEMO (version 
3.2 ; Madec (2008). 
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Les grandeurs scalaires sont calculées au centre de la maille (point T), les 
grandeurs vectorielles au centre des faces de la maille (point U,V,W) et le 
rotationnel des grandeurs vectorielles est calculé́ au centre des arêtes de la maille 
(point f). La résolution spatiale est d’environ 2° par 2°cos( (( correspondant à la 
latitude) avec une résolution méridienne accrue à 0.5° dans le domaine 
équatorial. Le modèle comporte 31 niveaux verticaux, avec une résolution de 10 
m dans les 150 premiers mètres. L’épaisseur des niveaux les plus profonds atteint 
500 m. Le pas de temps du modèle biogéochimique est de 6h (21600 secondes) 
ce qui correspond à 4 itérations journalières. 
 

2.3.% Description des forçages dynamiques 
 
Pour produire l'état dynamique saisonnier de l'océan utilisé pour forcer notre 
modèle biogéochimique, nous avons utilisé le champ de forçage atmosphérique 
climatologique à partir de divers ensembles de données : température 
atmosphérique quotidienne moyenne NCEP/NCAR de 2 m sur 1948-2003 
(Kalnay et al., 1996), humidité relative mensuelle (Trenberth et al, 1989), la 
nébulosité totale mensuelle de l'ISCCP moyennée sur 1983-2001             
(Rossow and Schiffer, 1999), les précipitations mensuelles moyennes sur      
1979-2001 (Xie and Arkin, 1997) et le stress hebdomadaire du vent provenant 
d’une fusion des données issues du satellite européen de télédétection ERS et des 
observations TAO (Menkes et al., 1998). Les flux thermiques de surface et 
l'évaporation ont été calculés à l'aide de formules empiriques telles que décrites 
par Goose (1997). Pour éviter toute forte dérive du modèle, la salinité modélisée 
de la surface de la mer est rappelée aux données mensuelles World Ocean Atlas 
2011 (WOA01, Conkright et al., 2002) avec une constante de rappel de 40 jours 
par forçage local en eau douce (conservant ainsi le sel). Le modèle dynamique de 
l'océan a ainsi été forcé pendant 200 ans, à partir du repos et de la climatologie 
de Conkright et al (2002) pour la température et la salinité. 
 
 
 
 
 
 



!

 

 
 

58 

 

3.%Le modèle biogéochimique PISCES 
 
Le modèle de biogéochimie marine PISCES (Aumont et al., 2015) a été 
développé initialement (voir section 3 du Chapitre 1) dans le but de décrire 
correctement les principaux cycles biogéochimiques marins dans les zones 
HNLC (Aumont et al., 2003). Il a depuis été utilisé pour de nombreuses études, 
à l’échelle globale (p.ex. Aumont and Bopp, 2006 ; Gehlen et al., 2006 ; 
Tagliabue et al., 2010), régionale (p.ex. dans le Pacifique équatorial,        
Gorgues et al., 2009, 2010 ; Slemons et al., 2009 ; l’Atlantique,                 
Garnier et al., 2016 ; ou l’océan Austral, Person et al., 2018) et locale (p.ex. 
Borrione et al., 2014), pour traiter une large gamme de questions scientifiques, 
telles que les études de processus (p.ex. Tagliabue et al., 2009 ;              
Tagliabue and Völker, 2011), l’océanographie opérationnelle                       
(p.ex. Brasseur et al., 2009), les analyses intra-saisonnières                              
(p.ex. Gorgues et al., 2005 ; Resplandy et al., 2009), interannuelles à décennales 
(p.ex. Raynaud et al., 2006 ; Rodgers et al., 2008). De plus, PISCES16 est la 
composante biogéochimique marine des deux modèles français de système Terre 
utilisés dans l’exercice CMIP5 (les modèles de l’IPSL et du CNRM), dont les 
résultats sont utilisés pour les activités du Groupe d’Experts intergouvernemental 
du Climat (GIEC). 
 

3.1.% Description du modèle 
 
Le niveau de complexité de PISCES permet de simuler les premiers niveaux 
trophiques (plancton) des écosystèmes marins et décrit les processus liés aux 
cycles biogéochimiques du carbone et des principaux nutriments, à savoir P, N, 
Si, Fe. Son architecture repose sur 24 variables interdépendantes dont les 
principales interactions sont représentées schématiquement en FIGURE 2–2. Il 
existe 4 grands compartiments : les deux principaux (phytoplancton et 
zooplancton) correspondent à la matière vivante, et les deux autres 
correspondent à la matière non-vivante (nutriments et détritus). 
 
 

                                                
16Pelagic Interactions Scheme for Carbon and Ecosystem Studies 
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Outre les simulations des écosystèmes, PISCES permet de simuler le carbone 
inorganique dissous, l’alcalinité totale et l’oxygène dissous. Ce dernier est un 
traceur qui permet de distinguer les régions oxiques et anoxiques. L’une de ses 
particularités est de se baser sur un formalisme mixte Monod-quotas. Autrement 
dit, le modèle concilie une approche dite des modèles de Monod (Monod, 1949) 
basée sur (i) une stœchiométrie fixe de C/N/P, (ii) un taux de croissance du 
phytoplancton (cf. sous-section 3.2.1, équation 2.2) limité par la disponibilité 
externe en N, P et Si, et (iii) une approche dite des quotas (Droop, 1983). 
L’approche dite des quotas se traduit par des quotas de fer et de silicium 
variables et un taux de croissance du phytoplancton limité par la disponibilité 
interne du fer (cf. sous-section 3.2.1, équation 2.11). Les éléments azotés (nitrates 
+ ammonium) sont en partie découplés par les processus de fixation d’azote et 
de dénitrification. Enfin, l’influence de la taille sur certains paramètres 
biogéochimiques, tels que la constante de demi-saturation ou la susceptibilité à la 
prédation, est représentée par le moyen d’une paramétrisation dynamique 
empirique de la taille moyenne des diatomées et du nanophytoplancton. 
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FIGURE 2–2  Représentation schématique des principales interactions qui régissent les cycles 
biogéochimiques dans le modèle PISCES.  
 
La première étape nécessaire au bon déroulement de ma thèse était 

de bien comprendre à quel niveau et comment chaque variable 

intervient dans les résultats des simulations.  En effet, l’interprétation 
des résultats ne relève pas uniquement de la concordance des phénomènes 
simulés aux phénomènes observés in-situ. Il faut également expliquer ces 

résultats au regard de la façon dont le modèle a été architecturé 
(d’où la présence de divergences entre différents modèles, voir section 3 du 
Chapitre 1). C’est pourquoi, le principal système d’équations et ses paramètres 
en lien avec le sujet abordé dans cette étude sont présentés de façon détaillée ci-
après.  
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3.1.1.% Les apports externes de nutriments 
 
Les distributions de phosphate, d'oxygène, de nitrate et d'acide silicique ont été 
initialisées avec des concentrations dérivées des climatologies observées     
(Garcia et al., 2010). Les concentrations de fer sont partout fixées à 0,6 nM 
comme dans Aumont et al. (2015), tandis que les valeurs initiales pour le 
carbone inorganique dissous et l'alcalinité sont extraites des directives de 
l'OCMIP (Orr, 1999). Les traceurs écologiques sont initialisés uniformément à 
des valeurs basses arbitraires. 
 
Dans le modèle, les nutriments sont fournis à l'océan à partir de cinq sources 
différentes: dépôts de poussière atmosphérique, rivières, glace de mer, 
mobilisation de sédiments et bouches hydrothermales. Je m’attacherai à 
présenter ci-dessous cette source sédimentaire, puisqu’elle est au cœur de ma 
thèse. 
 

La remobilisation réductive du fer à partir des sédiments 

marins 
 
Les observations effectuées dans les chambres benthiques indiquent que cette 
source peut être contrôlée par les concentrations en oxygène dans les sédiments 
(Raiswell et Anderson, 2005 ; Severmann et al., 2010) et peut-être par l'ampleur 
de l'export de carbone organique dans les sédiments (Elrod et al., 2004). De 
telles relations potentielles ne sont pas encore intégrées à PISCES. Ainsi dans 
PISCES est paramétré, à l’instar des travaux de Moore et al. (2004), une source 
de fer maximale constante à partir des sédiments. Comme les sédiments 
anoxiques sont davantage susceptibles de libérer du fer dans l’eau de mer, la 
libération du fer dissous par les sédiments est modulé par un facteur (89:;) 
calculé à partir du métamodèle de Middelburg et al. (1996). Ce facteur est égal à 
la contribution relative des processus anaérobiques à la minéralisation totale de 
la matière organique dans les sédiments : 
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Ces apports dépendent donc de la surface topographique en contact avec l’eau 
de mer. Cependant, en raison de la résolution grossière de la grille ORCA2, la 
bathymétrie modèle n'est pas en mesure de représenter correctement les échelles 
spatiales critiques de la bathymétrie océanique. En effet certains talus 
continentaux peuvent s’étendre entre 10 à 30 km des côtes ce qui peut 
représenter moins de la moitié de la résolution de la grille ORCA2. Pour y 
remédier, un algorithme a été développé et qui se base sur des données de 
bathymétrie à plus haute résolution ETOPO05. Pour chaque niveau vertical du  
modèle correspondant à un point de grille horizontale donné, la surface que 
recouvre le fond de l’océan dans ETOPO05 est enregistrée (en unités 
fractionnaires). Le flux de fer calculé comme décrit ci-dessus (équations 2.a - 2.c) 
est ensuite multiplié par cette surface fractionnelle ^9:; (qui varie entre 0 et 1) 
et le flux maximal de DFe sédimentaire a été fixé à 2 µmol m-2 d-1 : 
 8=:9:; > ,8=:DI_19:; ,` ,89:; ,` ,^9:;,       2.d 
 
Ce qui correspond à un flux global de 34 GmolFe yr-1. 
 

3.1.2.% Le compartiment phytoplancton (PHY) 
 
Ce compartiment représente les organismes autotrophes. Par photosynthèse, ces 
organismes vont synthétiser la matière organique (carbone) à partir d’énergie 
lumineuse et d’éléments nutritifs puisés dans le milieu (compartiment NUT). 
Leur développement va donc être sensible à l’apport de nutriments et à la 
profondeur de la couche euphotique de l’océan définie comme la profondeur à 
laquelle l’intensité lumineuse correspond à 1 % de celle à l’interface air/mer. La 
pénétration de l’intensité lumineuse disponible pour la photosynthèse PAR 
(Photosynthetic Available Radiation) est calculée à partir d’un modèle optique à trois 
bandes de longueurs d’onde  (bleu (400-500 nm), vert (500-600 nm), rouge (600-
700 nm) construit à partir du modèle plus fin de Morel (1988)              
(Lengaigne et al. ; 2007).  
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Le compartiment du phytoplancton est divisé dans PISCES en deux classes de 
taille, illustrées sur la FIGURE 2–2. L’une est appelée nanophytoplancton (N), elle 
représente les organismes de petite taille (une taille comprise entre 1 et 10 µm 
dans PISCES), l’autre classe représente les diatomées (D) (dont la taille peut aller 
de 10 à 100 µm dans PISCES). Outre la distinction selon la taille, cette 
séparation  permet de représenter deux types d’organismes : les non siliceux et 
les siliceux. De plus, ce découplage permet de prendre en considération des 
caractéristiques physiologiques des diatomées, notamment leur capacité à 
produire d’important blooms du fait de leur taille plus grande qui les rend, de 
plus, moins sujet au broutage que le nanophytoplancton, où encore leur capacité 
de former des agrégats dans certaines conditions, notamment de stress, et de ce 
fait exporter efficacement la matière organique vers l’océan intérieur.  Ainsi, 
dans le modèle ces deux espèces sont caractérisées par leur concentration interne 
en carbone (ab et ac), en fer (8db et 8dc) et en chlorophylle (aefb et aefc), 
auxquelles s‘ajoute la concentration en silicium (ghc) uniquement pour les 
diatomées. Ces concentrations constituent des variables pronostiques. De ce fait, 
les ratios 8d ai , aef ai  et gh ai  respectifs à chacune des deux espèces sont 
entièrement pronostiques (approche des quotas) pour tenir compte des variations 
importantes qu’ils peuvent subir selon les conditions environnementales. Il peut 
varier d’au moins 2 ordres de grandeur en ce qui concerne le rapport 8d ai , 
notamment en raison d’un apport nutritif excédentaire « luxury uptake »       
(Sunda and Huntsman, 1995, 1997), ou de façon significative en ce qui concerne 
le ratio gh ai  en réponse à un fort degré de stress en fer, en lumière ou en 
nutriments (Hutchins and Bruland, 1998 ; Takeda, 1998). De ce fait, l’approche 
en Monod, qui suppose des rapports stœchiométriques constants, ne semble pas 
appropriée ici pour ces éléments. Pour les macronutriments N et P, en revanche, 
ces rapports sont gardés constants par hypothèse et fixés aux valeurs de 
122/16/1 (Takahashi et al., 1985) et de 1.34 (Kortzinger et al., 2001), pour le 
rapport de Redfield a j kii  et pour le ratio Nl ai , respectivement. 
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3.1.3.% Le compartiment du zooplancton (ZOO) 
 
Ce compartiment regroupe les organismes hétérotrophes. Le zooplancton 
synthétise sa matière organique par le broutage du phytoplancton, des détritus 
organiques et du zooplancton de plus petite taille. De même que pour le 
phytoplancton, le rapport de Redfield a j k lXiii  est supposé constant : il   est 
fixé à 172/122/16/1. Toutefois, contrairement au phytoplancton, le ratio 8d ai  
est également constant. Deux classes de taille du zooplancton sont définies : le 
micro-zooplancton (Z) qui correspond au zooplancton de petite taille (de 10 à 
200 µm), le méso-zooplancton (M) qui représente le zooplancton de tailles 
pouvant aller de 200 à 2000 µm. 
 
Les deux classes du zooplancton se distinguent dans le modèle par leur capacité 
de broutage respective. Le méso-zooplancton peut en effet consommer du 
phytoplancton, du micro-zooplancton et toutes les tailles de matériel particulaire 
modélisé, à savoir le POC (carbone organique des particules de petite taille) et le 
GOC (carbone organique des particules de grande taille) qui sont des 
constituants du compartiment des détritus (cf. sous-section 3.1.5 du Chapitre 2), 
alors que le micro-zooplancton ne peut se nourrir que de phytoplancton et de 
POC.  
 

3.1.4.% Le compartiment des nutriments (NUT) 
 
Il comporte cinq variables qui représentent les cinq nutriments limitant la 
croissance du phytoplancton : les nitrates (NO3), l’ammonium (NH4), le 
phosphate (PO4), le fer (Fe) et silicium (Si). Dans l’océan modélisé, les 
constituants azotés et le phosphate sont liés via les rapports stœchiométriques de 
Redfield, contrairement aux sources externes. Les apports en nutriments par les 
rivières, les dépôts des poussières atmosphériques et les sédiments de fond, sont 
retranscrits dans le modèle via des fichiers de forçages extérieurs (cf. section 3.1.1 
de ce chapitre). 
 
Les bactéries qui par leur activité permettent la nitrification et dénitrification ne 
sont pas explicitement représentées dans le modèle. Toutefois, le résultat de 
l’activité microbienne y est paramétrée : 
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—%La nitrification est inhibée dans les eaux anoxiques ou sub-oxiques (e.g., 

Horrigan et al., 1981 ; Yoshioka and Saijo, 1984) ainsi que par la lumière. 
La transformation de l’ammonium en nitrate (nitrification) est donc 
paramétrée pour être dépendante de la PAR moyenne dans la couche de 
mélange et de la concentration en oxygène. 
 

—%La dénitrification qui correspond à la désoxygénation du nitrate en N2 
dans des conditions anoxiques, est donc paramétrée en fonction de la 
concentration en oxygène, en plus d’un ratio j ai  de nitrification. 

 

3.1.5.% Le compartiment des détritus (DETRITUS) 
 
Ce compartiment regroupe les variables qui définissent la matière organique 
dissoute (DOM) et la matière organique particulaire (POM). Les rapports 
stœchiométriques dans la matière organique dissoute sont supposés constants 
dans PISCES. DOM et DOC (carbone organique dissous) ne sont pas 
différenciés. Le carbone organique dissous (DOC) est produit par l’exsudation 
de carbone par le phytoplancton (supposée proportionnelle à la production 
primaire nette), par la fraction non particulaire de l’excrétion du zooplancton, 
par la partie non assimilée de la matière broutée par le zooplancton, et par la 
dissolution du POC. 
 
La matière organique particulaire est, quant à elle, subdivisée en deux classes de 
taille qui se distinguent notamment par leur vitesse de chute (l’export vers 
l’océan profond), les petites particules (sPOM) et les grosses particules (bPOM). 
Elle est constituée, de silicate (BSi), de calcite (CaCO3), toutes deux considérées 
comme étant de grosses particules, et de carbone (POC, pour la classe de taille 
de 1-100µm  et GOC, pour la classe de taille de 100-5000 µm). La composition 
en fer et silice de la matière organique particulaire est supposée variable du fait 
de la variabilité des rapports stœchiométriques du phytoplancton. 
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3.2.% Variables et équations d’intérêt  
 
La thèse se portant principalement sur le cycle du fer, j’ai décidé de présenter de 
manière détaillée les équations qui le définissent en tant que particules, 
nutriment dissous, et sa contribution dans la production primaire. De plus, la 
production primaire (m) étant évaluée en fonction de la biomasse et liée à la 
concentration totale en chlorophylle (la somme des variables mnopDb et mnopDc) 
qui détermine la capacité du phytoplancton à capturer les photons, par 
conséquent, seules les équations du modèle qui caractérisent les interactions avec 
le cycle du fer sont explicitées ici. Pour une description plus détaillée de tous les 
processus pris en compte dans le modèle, se référer à Aumont et al. (2015). 
 

3.2.1.% Biomasse du phytoplancton 
 
La production de la biomasse du phytoplancton (m) se traduit dans le modèle 
par l’évolution de la concentration du phytoplancton en terme de carbone selon 
l’équation 2.1 qui est conjointe aux deux classes de phytoplancton, à savoir le 
nanophytoplancton (l’exposant P lui faisant référence) et les diatomées 
(l’exposant D leur faisant référence). Elle est donc calculée (en molC L-1) selon 5 
termes : la croissance à laquelle sont soustraits deux types de mortalité, 
l’agrégation et le broutage. 
 
 qrqs > tY N urvwrmxyyyzyyy{n|}~99_�/: N�r r���rm N �� ` �rmXxyyzyy{��|��_s~}�xyyyyyyyzyyyyyyy{�}|s_p~s�

N ��EmJ,< N ��EmJ�xyyyyyzyyyyy{�|}�s_�:     2.1 
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TABLEAU 2-1 Liste exhaustive des paramètres biogéochimiques qui interviennent dans les 
équations du modèle PISCES 
 
Notation Description Notation Description 

P Nanophytoplancton D Diatomées 

m Biomasse 
phytoplanctonique a��r Chlorophylle du 

phytoplancton 

Z Micro-zooplancton M Méso-zooplancton 

� Biomasse du zooplancton �r Quota Fe/C ou Chl/C 
intracellulaire 

sh Taux de cisaillement ur Exsudation de la matière 
organique dissoute 

�r Mortalité quadratique du 
phytoplancton �r Taux de mortalité linéaire 

du phytoplancton 

�� Mortalité quadratique du 
zooplancton �� Taux de mortalité linéaire 

du zooplancton 

�c 
Taux d’agrégation des 
diatomées en cas de 
limitation en nutriments 

�r Efficacité 
photosynthétique (pislope) 

f;_4 Durée du jour fp~Ir  Limitation en nutriments 

����r  Constante de demi-
saturation �r��� Rapport photosynthétique 

énergie assimilée/énergie 
absorbée 

d� Qualité de la proie  F Seuil de ressources 
nutritives minimum 

�~rDI~� 
Constante de demi-
saturation de la classe de 
taille la plus petite 

g|_sr  
Ratio organismes de 
grande taille / Ratio 
organismes de petite taille 

ur Exsudation �r 
Modèle de dépendance de 
la croissance à la 
température 

�� Fraction non assimilée par 
le zooplancton  � Excrétion du zooplancton 
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—%Terme de croissance (wr) 
 

La croissance du phytoplancton dans le modèle (wr) témoigne de sa dépendance 
à la lumière, à la température et à la disponibilité en nutriments. Deux 
formulations sont disponible dans PISCES ; seule la version utilisée dans ma 
thèse est citée (elle peut être activée en choisissant l’option ln_newprod). Elle 
admet une perte de carbone due à une respiration minimale nécessaire au 
maintien des fonctions vitales en l’absence de photosynthèse (respiration basale ; ¡|:9¢) et un taux de croissance de référence indépendant de l’effet de la 

température (w|:£).  

 

 wr > ,wr,¤.tf;_4v,¤XE¥Ip;J ¦Y N d+§ ¨ 6©ª«���ª�ª ¬b�­ª
®¯°±t²³´µ�,¶³´·¸v¹º fp~Ir     2.2 

 

L’équation 2.2 qui définit le taux de croissance contient la fonction ¤.tf;_4v qui 

représente l’impact de la durée du jour (¤;_4r , facteur de dépendance à la durée 

du jour). La croissance est dépendante de la température de la même façon pour 
les deux classes de phytoplancton (wr). Elle est proportionnelle à la croissance 

maximale en fonction de la température (�I_1H ) selon le modèle d’Eppley 
(Eppley, 1972, équation 2.7). La dépendance du phytoplancton au rapport de 
profondeur entre la couche de mélange <Ip; et la couche euphotique <:� est 
définie selon la fonction d’atténuation ¤XE¥Ip;J (équation 2.4) et le terme *;_|» 
qui désigne le temps de séjour moyen du phytoplancton dans la partie non 
éclairée de la couche de mélange (il est de 3 jours pour le nanophytoplancton et 
de 4 jours pour les diatomées supposées plus aptes à faire face aux périodes 
d’obscurité prolongée car elles ont des réserves plus importantes du fait de leurs 
vacuoles). Autrement dit, la fonction d’atténuation témoigne de la limitation du 
taux de croissance dans la condition où la couche euphotique est moins 

profonde que la couche de mélange. Dans la seconde partie de l’équation, �r 
désigne la pente à l’origine de la régression photosynthèse/irradiance, elle est 

spécifique à chaque classe de phytoplancton. Enfin, le terme fp~Ir  désigne le 
facteur de limitation par les nutriments en fonction de l’élément disponible en 
quantité minimale (loi du minimum ou de Liebig, équation 2.6). 
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¤.tf;_4v > ¤;_4r « ®¯°±HKG�,®¯°±¬       2.3 

¤XE¥Ip;J > Y N, s¯°³¼s¯°³¼�,s¯°³¼ª         2.4 

*;_|» > ½¾¿ÀEHDF��¯6F´ÁJÂ2ÃÄÅHH           2.5 

 

fp~Ir ,> Æ?@A BfbÇÈr D Bf�ÇÉr 3 f�ÊÈr LD f=:r D fË~r ,L ,,Ì@,Í > $,
?@A BfbÇÈr D Bf�ÇÉr 3 f�ÊÈr LD f=:r L ,,,,,,,,,,Ì@,Í > !,     2.6 

 �r > �I_1H ,dE¶�J              2.7 

 
La limitation de la croissance du phytoplancton par les différents nutriments est 
explicitée par les équations 2.11 à 2.16. Elle dépend des concentrations des 
nutriments dans le milieu ainsi que de la constante de demi-saturation propre à 

chaque nutriment (����r ). On distingue trois spécificités qui régissent la variation 
de la limitation et qui permettent ainsi de découpler les deux espèces de 
phytoplancton modélisées : 
 

—%La constante de demi-saturation peut varier de plusieurs ordres de 
grandeur en fonction de la taille du phytoplancton en conséquence du 
plus faible rapport surface/volume de la cellule. Selon Eppley et al. (1969) 
cette paramétrisation témoigne du fait que les espèces de plus grande taille 

possèdent un ratio surface/volume plus faible, ainsi ����r  tend à être plus 
élevée pour les diatomées que le nanophytoplancton. La régression  ����r /taille des cellules est supposée linéaire. En partant de cette théorie 
et de celle qui attribue l’origine de l’augmentation de la biomasse 
généralement à l’abondance de phytoplancton de plus grande taille (p.ex., 
Raimbault et al., 1988 ; Armstrong, 1994 ; Hurtt and Armstrong, 1996), 
le choix a été de faire varier le paramètre de demi-saturation avec la 
biomasse phytoplanctonique de chaque classe : 
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m. > ?@AEmD mI_1J,                                                  2.8 
 mX > ?Î[EOD m N mI_1J                                           2.9 
 

�~b > �~rDI~� r7�Ë³°Ïª r2r7�r2                                             2.10 

 
—%La limitation par le fer suit une approche des quotas (Droop, 1983) ce qui 

représente une dépendance du terme de limitation par le fer au ratio 8d ai  intracellulaire (équation 2.11). Outre sa dépendance au ratio 8d ai , 
ce terme est basé sur un quota intracellulaire  qui régissent la demande en 

fer, un quota optimal  �}¢s=:Dr (selon le modèle de                          

Buitenhuis and Geider, 2010) et un quota minimal �I~�=:Dr afin de subvenir 
aux besoins vitaux qu’exige la photosynthèse, d’après                         
Flynn and Hipkin (1999) (dont la formulation n’est pas détaillée ici, voir 
Aumont et al., 2015) : 
 

f=:r > �hÐ ÑYD?Î[ ÑOD ÒÓ´Dª6,Ò�ÔÕÓ´Dª
ÒÖ¸ÏÓ´Dª ×,×           2.11 

 
—%La limitation par la silice est propre aux diatomées. De plus, elle se 

distingue par une constante de demi-saturation qui découle d’une 
acclimatation des cellules à leur environnement local admettant, d’après 
Pondaven et al. (1998), une relation grossière entre la concentration 
annuelle maximale locale de silicate et cette acclimatation. La limitation 
par la silice n’est donc pas le résultat d’un effet de la taille de la cellule : 
 �Ë~c > �Ë~cDI~� Ø,Ë~Ù2E�ÚÔJ2�Ë~Ù2                2.12 

fbÇÈr >, bÇÈbÇÈ��ÛÜÈª ,, ,, , ,                      2.13 

fË~c > Ë~Ë~��ÚÔÝ                  2.14 

f�ÊÈr > , �ÊÈ,�ÞÜÉª
�ÞÜÉª ,,�ÞßÈª �,�ÞßÈª �ÇÉ,�,�ÞÜÉª �ÊÈ             2.15 

f�ÇÉr > , �ÇÉ,�ÞßÈª
�ÞÜÉª ,,�ÞßÈª �,�ÞßÈª �ÇÉ,�,�ÞÜÉª �ÊÈ             2.16 
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—%Terme de broutage par le zooplancton 
 
Le broutage du phytoplancton par le zooplancton est exprimé par des termes de 
préférence qui ne varient pas selon l’abondance relative de chacune des proies 
mais dépendent de seuils selon lesquels les proies ne sont plus consommées afin 
d’éviter l’extinction d’un groupe. Ce terme est donc un puits pour la biomasse 
du phytoplancton, qui est plus détaillé dans la sous-section 3.2.3 (Chapitre 2). 
 

—%Termes de mortalité 
 
La mortalité est simulée selon deux termes, le premier représente un taux de 

mortalité dite naturelle calculé à partir d’un coefficient de mortalité �r et d’une 
constante de demi-saturation �I (différente de celle dédiée aux nutriments). Le 
second terme est modulé par une fonction hyperbolique qui est nécessaire afin 
d’éviter l’extinction du nanophytoplancton à de très faibles taux de croissance. 
Ce terme inclut le taux de cisaillement (sh) qui permet de paramétrer la 
turbulence locale qui détermine le taux d’agrégation du plancton le long de la 
colonne d’eau. Ce paramètre a une valeur élevée (1 s-1) dans la couche de 
mélange et est réduit d’un facteur 100 en-dessous.  
 
Enfin, ce qui distingue les diatomées des nanophytoplanctons est l’excrétion d’un 
mucus par les diatomées en cas de limitation par les nutriments. Ce mucus 
augmente leur adhérence lors de leur collision et donne lieu à un processus 
d'agrégation plus efficace �c paramétré, donc, en fonction de la limitation par 
les nutriments (Smetacek, 1985 ; Decho, 1990) au lieu d’un taux constant 
comme pour le nanophytoplancton. 
 
 

�r > à�I~�r D,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,m > k�I~�r 3�I_1c tY N fp~Ic vD,,,,,,,,,m > á         2.17 
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3.2.2.% Production de la chlorophylle par le 
phytoplancton 

 
La production de chlorophylle (mnop), exprimée en mgChl m-3, évolue 
conjointement avec celle de la biomasse du phytoplancton, selon l’équation 
suivante :  
 

âmnopâ* > EY N urJ BYV,�I~�nop ,3 ,B�I_1nopDr N,�I~�nop L,�r���L wr,mãäääääääääääääääåäääääääääääääääæn|}~99_�/:
 

  N,�r , r���,r ,mnop N ��, `,�r,m,mnopxyyyyyyyyyyzyyyyyyyyyy{�}|s_p~s�
                                 2.18 

         N,�nopDr,��EmJ< N,�nopDr,��EmJ�xyyyyyyyyyyzyyyyyyyyyy{�|}�s_�:   

 
 
Elle est paramétrée selon le modèle de photoadaptation de Geider et al. (1997) 
qui décrit la quantité de chlorophylle issue de la croissance du phytoplancton 

(équation 2.19) �r��� et qui permet au ratio a�� ai  de varier dans l’espace et 
dans le temps en fonction de la durée du jour et de l’intensité lumineuse selon le 
ratio énergie assimilée/énergie absorbée. Dans ces équations, la production de 
chlorophylle est désignée par mnop, la constante 12 est la valeur de la masse 
molaire du carbone. Il est à noter que la croissance du phytoplancton est décrite 
selon les deux paramétrisations (la première étant décrite dans la sous-section 

3.2.1 de ce chapitre, équation 2.2). La seconde paramétrisation wçr (équation 

2.20) est nécessaire car de là est déduite l’expression de �r���. Ce taux de 

croissance est indépendant de la durée du jour. kèéê est le coefficient 
d’absorption de la lumière par le phytoplancton. Il est relatif au groupe 
phytoplanctonique et dépend de la longueur d’onde. Enfin, 144 correspond au 
carré de la masse molaire du carbone. Pour rappel, �r est la croissance 

maximale du phytoplancton en fonction de la température (équation 2.7). 
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 �r��� > , .ÅÅ,,²Ùª,r,,
,Ûëìªí¯°± ,©ªr���,

,       2.19 

 

wçr > ,wr¤XE¥Ip;J ¦Y N d+§ ¨6©ª«���ª�ª ¬b�­ª
®¯°± ,²ª,®�Ô�ª ¹º fp~Ir    2.20 

 

3.2.3.% Biomasse du zooplancton 
 
La biomasse du zooplancton dépend de la disponibilité en phytoplancton. La 
croissance du phytoplancton va donc dicter partiellement celle du zooplancton 
via le terme de broutage. Un même schéma définit l’évolution de la biomasse du 
micro (Z) et du méso-zooplancton (M), à savoir un terme source représenté par 
le broutage (en fonction de la qualité de la proie et le taux de broutage,  régi par 
la préférence du zooplancton en chacune des proies) et un terme puits qui est la 
mortalité subdivisée en deux termes, la mortalité quadratique et la mortalité 
linéaire. La mortalité s’accroit si l’oxygène diminue. Ainsi, le zooplancton (Z et 
M) ne peut se développer en eaux anoxiques (cette dépendance à l’oxygène est 
représentée par )ElXJ dans le paramètre de mortalité linéaire). S’ajoute comme 
puits, qui ne s’applique que sur le micro-zooplancton, sa prédation par le méso-
zooplancton. 
 

q�qs > ,d� î t��EïJv�ðxyyyzyyy{�|}�s_�:
N��,¤�EñJ�Xxyyyzyyy{�}|s_p~s�,ò�_;|_s~ò�:

N,��¤�EñJ Ñ ��ó�,�3 S)ElXJ× �xyyyyyyyyzyyyyyyyy{�}|s_p~s�,p~��_~|:xyyyyyyyyyyyyyyyyyyyzyyyyyyyyyyyyyyyyyyy{��9}6�}}¢p_�/s}�
N ��E<J�xyzy{b|�;_s~}�

ãäääääääääääääääääääääääåäääääääääääääääääääääääæ�~/|}6�}}¢p_�/s}�
 2.21 

 
Dans cette équation, � représente, respectivement, la biomasse totale du micro-
zooplancton (� > <) et du méso-zooplancton (� > �) qui varie en fonction du 
broutage ��EmJ. La croissance efficace du zooplancton est liée à la qualité de la 
proie. Ce facteur, désigné par d� dans l’équation 2.18 et dont dépend le terme 
de broutage, va donc diminuer en raison d’une dégradation de la qualité de la 
proie qui se traduit dans le modèle par un ratio 8d ai  ou j ai  du phytoplancton 
qui décroit.  
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Lorsque le rapport 8d ai  des proies ingérées devient inférieur au rapport 8d ai  
du zooplancton, le carbone en excès (et les nutriments) est perdu sous forme de 
carbone inorganique (DIC) et organique dissous (DOC) (et de nutriments) ce qui 
se traduit dans PISCES par une diminution de l'efficacité de la croissance brute 
du zooplancton. 
 
La fonction de broutage ��EïJ, quelle que soit la proie, dépend de la 

température (T) (�I� , d’après Buitenhuis and Geider (2010)) :  
 

 �I� > ,�I_1HD�, ,¤,�EñJ      2.22 

 
 ¤,�EñJ > ,¡��,,      2.23 

 

Où �I_1HD�,  correspond au taux de broutage maximum à 0°C et ¡��,,correspond à 

la dépendance du broutage à une température donnée T. 
 
Le micro-zooplancton (<) va donc assimiler le nanophytoplancton (P), les 
diatomées (D) ainsi que les particules organiques de petites tailles (POC), tandis 
que le méso-zooplancton va compléter son broutage par l’assimilation du micro-
zooplancton et du GOC. 
 

ï > ô kD áD klaD,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,�h,� > <kD áD <D klaD,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,�h,� > �    2.24 

 
Dans le modèle PISCES, cette fonction va permettre au zooplancton (Z ou M) 

de brouter préférentiellement une proie à une autre (§õ� désigne la préférence du 

zooplancton relative à chacune des proies et �ö� la constante de demi-saturation 
de broutage), selon la définition suivante : 
 8 > î §õ�ð ,?Î[tOD ï N, ïso|:9o� v     2.25 

8p~I > ?Î[ BOD 8 N ,�hÐtOKQ8,D 8so|:9o� vL,    2.26 

��EïJ > ,�I� ,=�Ô�= ,¢÷ó¾¿ÀtHDð6ðÏ�³´·�ó v,�øó�,î ¢÷óð÷      2.27 
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La préférence des proies ne dépend pas de l’abondance relative à chacune 
d’entre elles mais est définie (de la même façon pour les deux espèce Z et M) 
selon une paramétrisation Michaelis – Menten sans commutation                
(« no-switching »), d’après Gentleman et al. (2003). En revanche, un seuil 

d’abondance minimale pour chaque proie (ïso|:9o� ) et un seuil de ressources 

nutritives minimum global (8so|:9o� ) sont spécifiés. En cas de faible abondance 
planctonique, cette paramétrisation permet de tendre progressivement la 
prédation vers 0 afin de maintenir une pression de broutage tout en évitant 
d’entrainer l’extinction d’un groupe. 
 
Enfin, outre un nombre de proies assimilables supérieur pour le méso-
zooplancton, ce dernier se distingue du micro-zooplancton en exerçant un 
contrôle sur le flux de carbone exporté grâce à un procédé appelé « flux feeding ». 
Ce procédé est l’élément le plus important dans le contrôle du flux de particules 
organiques sous la couche de mélange (Gehlen et al., 2006).  Il ne dépend pas 
uniquement de la concentration de la matière organique particulaire mais de son 
flux, soit le produit de la concentration par la vitesse de chute. La prédation par 
flux feeding s’applique sur le POC comme sur le GOC, elle dépend, comme toutes 
les autres prédations, de la température (où �==  est le taux de flux feeding) : 
 �==� EklaJ > ,�==,¤�EñJ,�bÇnkla               2.28 
 �==� EùlaJ > ,�== ,¤�EñJ,�öÇnùla             2.29 
 
Enfin, la biomasse bactérienne n’est pas explicitement modélisée mais elle est 
déduite de la biomasse du zooplancton : 
 

 ¥I_1 > ?Î[,E¥Ip;D ¥:�J      2.30 
 

úûü* > à?@AEOKTE< 3 V�JD R,w�ý�a,f6.J ,,,,,,,,,,,,,�h,¥ - ,¥I_1,úûü*E¥I_1J B��°þ� LHKÄÃÿ ,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,�h,¥, ! , ¥I_1,   2.31 

 
Au–delà̀ d’une certaine profondeur, la biomasse de bactéries décroît selon une 
fonction décrite par Arístegui et al. (2009). 
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3.2.4.% La matière organique particulaire 
 
Les compartiments planctoniques sont subdivisés en des termes sources et des 
termes puits. Ces puits sont concrétisés par la production de déchets qui 
alimente la matière organique dissoute et particulaire (compartiment 
DETRITUS). Ici sont détaillées uniquement les particules de carbone 
organique. 
 
Le modèle dispose de deux configurations permettant de simuler l’évolution 
spatio-temporelle de la matière organique particulaire. La version par défaut, 
utilisée dans cette étude, consiste en une configuration relativement simple qui 
catégorise le carbone organique particulaire en deux classes de taille (POC et 
GOC).  
 
La contribution du micro-zooplancton (méso-zooplancton) au POC (au GOC) 
consiste en la fraction de la matière broutée (��EïJ) mais qui n’a pas été 

assimilée (��) Y  et la fraction qui résulte de la mort du micro-zooplancton (du 

méso-zooplancton pour le GOC) selon une mortalité linéaire V , et une 

mortalité quadratique uniquement pour le POC par le micro-zooplancton S . 
La part du phytoplancton comme source de POC est relative à la fraction morte 

non calcifiante ( Rû , équation 2.32) du phytoplancton et de la fraction de la 

biomasse des diatomées dépourvue de test siliceux ( Qû , équation 2.32). Il est 
admis dans ces équations que 50 % de la matière organique des calcifiants n’est 
pas associée à leur coquille. La calcite étant nettement plus dense que la matière 
organique, elle est donc associée aux particules à chute rapide, 50% de la 

biomasse des calcifiants mourants vont ainsi profiter au GOC ( R¡ , équation 
2.33). Il en est de même pour la mortalité des diatomées dont 50 % de cette 

biomasse va être dédiée au GOC ( Q¡ , équation 2.33), conséquence de la 
densité plus élevée de la silice biogénique. Les échanges entre les compartiments 
DOC, POC et GOC vont contribuer à l’évolution de leur concentration 
respective. Ainsi, l’agrégation du DOC par effet de la turbulence va former du 

POC ( U , équation 2.32) ou du GOC ( YQ , équation 2.33), tandis que la 

dissolution du GOC ( T , équation 2.32 et 2.33)  va alimenter le POC selon un 
taux dépendant de la température et de la concentration en oxygène ("bÇn# ).  
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Ce même terme va donc être considéré comme étant un puits dans l’équation du 

GOC ( T , équation 2.33). L’agrégation du POC ($D C ) va être un puits (une 
source pour le GOC). La perte du POC advient également par sa dissolution 

selon le taux "bÇn#  ( P , équation 2.32). D’autres puis vont définir le POC, à 
savoir : 
 

—% YO   le broutage du POC par le zooplancton (Z et M) 

—% YY  le flux feeding du POC 

—% YV  la sédimentation selon une vitesse de chute �bÇn  fixée 
 qbÇnqs > ,�F î t��EïJv<ðxyyyyzyyyy{.

,3 , ��¤�EñJ FF��� <xyyyyzyyyy{X
3,��¤�EñJ<Xxyyzyy{ÿ ,    2.32 

3,tY N OKQén_nÇÉv B�b bb���k 3 �bkXLxyyyyyyyyyyyzyyyyyyyyyyy{Å_
3,OKQ�c cc���áxyyyzyyy{G_

   

3,$_��cÇn%bÇnxyyzyy{Ä
3 "bÇn# &'(xyyzyy{Ø N $)Ã N "bÇn# !'(xyyzyy{*     

Nî E��EklaJ�J�+FD�xyyyyyzyyyyy{.H
N �==� EklaJ�xyyyzyyy{.. N�bÇn qbÇnq�xyyzyy{.X

  

 
Alors que d’autres sources vont alimenter le GOC :  
 

—% YS   la production de pelotes fécales ainsi que la respiration et l'excrétion 
des carnivores des niveaux trophiques supérieurs au zooplancton non 
résolus 

—% YR  la fraction de POC et GOC broutée selon le procédé de flux 

feeding  mais qui n’a pas été assimilée (��) 
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 ,qöÇnqs >,�� î t��EïJv�ðxyyyyzyyyy{.
,3 ,��¤�EñJ ������xyyyyzyyyy{X

3,k�¢�,.ÿ    2.33 

       3��t�==� EklaJ 3 �==� EùlaJv�xyyyyyyyyyzyyyyyyyyy{.Å
3,$_��cÇn%öÇnxyyzyy{.G

 

      3OKQén_nÇÉ B�b bb��� k 3 �bkXLxyyyyyyyyyzyyyyyyyyy{Å¶
  

      3,OKQ�c cc���á�cáXxyyyyyzyyyyy{G¶
N "bÇn# &'(xyyzyy{Ø 3 $)Ã   

      N�==� EùlaJ�xyyyzyyy{.Ä N�öÇn qöÇnq�xyyzyy{.Ø
 ,

 
Ainsi que d’autres puits vont le distinguer du POC : 
 

—% YU  le flux feeding du GOC 

—% YT  la sédimentation selon une vitesse de chute �öÇn  qui augmente avec 
la profondeur, selon le modèle agrégation/désagrégation de            
Gehlen et al. (2006) 
 

4.%Représentation du cycle biogéochimique du Fer dans PISCES 
 
Il faut savoir que dans le modèle PISCES, quand on parle de classe de taille, en 
réalité, il est question des processus et des paramètres qui font varier une classe 
de taille spécifique ; c’est ce qui la définit. 
 

4.1.% Le Fer dissous  
 
Le Fer dissous fait partie du compartiment des nutriments (NUT, FIGURE 2–2), il 
provient de quatre sources externes, la dissolution réductive dans les sédiments,  
les sources hydrothermales, les poussières atmosphériques et les sources fluviales 
(cf. sous-section 3.1.1 de ce chapitre), mais également de la valeur au temps 
initial (t=t0) qu’on lui impose (cf. sous-section 5.1 de ce chapitre).  
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Sa variabilité spatio-temporelle va être régie par la résultante de l’activité 
biologique selon l’équation suivante : 
 

q=:qs >,?Î[ «OD EY N �FJ î ÒÓ´D÷�-EðJ.î �-EðJ. N,d�F�=:D�¬î ��EïJõ <,ãäääääääääääääääåäääääääääääääääæ. ,
  

3?Î[ ÑOD EY N ��J î �=:Dð��EïJõ 3 î �=:Dð�==� EïJõ ,î ��EïJõ 3,î �==� EïJõ N,d�F�=:D�× 

tî ��EïJõ 3,î �==� EïJõ v� 3, ��=:DFé�¢�xyyyzyyy{X ,
3,"bÇn# ,g8dxyyzyy{ÿ ,    2.34 

NtY N urv�rÓ´m N güû/ N a�¤dY N a�¤dV N è��¤d N úûü*¤dxyyyyyyyyyyyyyyyyyyyyzyyyyyyyyyyyyyyyyyyyy{Å ,
  

Les termes allant de Y  à S  représentent des sources de fer qui relèvent du cycle 
interne du fer. Le premier terme permet de simuler le fer non assimilé (�F D ��) 
lors du broutage (�) selon la qualité des proies (d�F). Le second terme exprime la 
fraction de fer excrétée par les carnivores du niveau trophique non résolu. Enfin, 
le troisième terme définit la dissolution des petites particules de fer biogéniques. 

Ce que j’ai regroupé en R  sont tous les termes puits décrits plus loin. Ce fer peut 
être spécifié selon trois fractions, le fer libre (qui représente le fer 

inorganique, Fe’), le fer complexé (FeL) et le fer colloïdal (Fecoll). Les 
deux fractions Fe’ et FeL sont susceptibles d’être assimilées de façon égale par le 
phytoplancton dans le modèle. En outre, le fer total biodisponible est égal au fer 
total dissout. Ainsi, la spéciation chimique est définie dans le modèle selon les 
équations suivantes : 
 f� > 8df 3 f0        2.35 8d > 8df 3 8d0        2.36 �:ò=: > , =:®®Ù=:Ù        2.37 

 
La constante d’équilibre �:ò=: est simulée d’après la formulation de                   

Liu and Millero (2002). Résoudre cet ensemble d’équations équivaut à résoudre 
une équation polynomiale du second ordre dont la solution est :  
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),> Y 3,�:ò=:f� N �:ò=:8d       2.38 

8dç > ,6)�,1)2�Å,�´2Ó´,=:X,�´2Ó´         2.39 

 
La concentration totale en ligand (LT) peut être soit constante, en utilisant une 
valeur déterminée dans la namelist_pisces, soit variable en utilisant la 
formulation proposée par Tagliabue and Völker (2011) : 
 f� ,> ?Î[EOKOP,Eála 3 ROJ N SD OKUJ      2.40 
 
La concentration en ligands étant en nmol L-1, le DOC en µmol L-1. Dans ma 
thèse, le choix d’un seul ligand fixé à 0.7 nmol L-1 a été effectué afin de 
documenter spécifiquement le rôle du fer particulaire inorganique sédimentaire 
dans la distribution du DFe. 
 
Enfin, le fer colloïdal est simplement représenté comme étant une fraction du fer 
complexé (FeL), selon la formulation suivante : 
 8d/}pp ,> OKQ,8df         2.41 
 
Le fer colloïdal représente donc 50% du fer complexé dans le modèle. 
 

4.2.% Puits biologiques dans PISCES 
 
En ce qui concerne le fer, le modèle suit une approche dite des quotas (voir sous-
section 3.1 de ce chapitre). A défaut de pouvoir estimer précisément les besoins 
en fer et son taux d’assimilation par les organismes, on estime un ratio Fe:C 
nécessaire pour soutenir la croissance du phytoplancton, selon des conditions de 
stress/absence de stress en fer ou en intensité de la lumière (cf. sous-section 2.5.2 
Chapitre 1). Ce fer est représenté dans le compartiment PHY du modèle 
(phytoplancton, FIGURE 2–2) et représente l’évolution de la biomasse en fer du 
phytoplancton (en mol Fe L-1) selon l’équation suivante : 
 qrÓ´qs >, tY N urv�rÓ´mxyyyyzyyyy{. ,

N�r rr���m=:xyyyzyyy{X ,
N,��,�rmm=:xyyyzyyy{ÿ , N �=:Dr��EmJ�xyyyzyyy{Å ,    2.42 
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Le terme Y  faisant référence à la production de biomasse en fer liée à son 
assimilation par les organismes pour leur croissance (qu’on retrouve donc 
comme un terme puits dans l’équation 2.34 du DFe). Ce terme varie donc en 
fonction du taux de croissance de la biomasse phytoplanctonique en termes de 
concentrations en fer selon l’équation suivante : 
 

�rÓ´ > ,�I_1=:Dr,fp~ID.rÓ´ ,fp~IDXrÓ´ , .6,3Ó´Dª3�°þÓ´Dª
.KHG6,3Ó´Dª3�°þÓ´Dª, ,�r        2.43 

 fp~ID.rÓ´ > , ¶=:
¶=:�,�Óª́Ó´             2.44 

 

Où bFe correspond au fer biodisponible (i.e. Fe’ et FeL) et �=:rÓ´ est calculée 
selon l’équation 2.10 (constante de demi-saturation variable). 
 

Outre le contrôle de la croissance du phytoplancton, le ratio Fe:C (�=:Dr), qui est 
variable du fait de la variation conjointe du fer et du carbone intracellulaire, 
exerce une rétroaction qui contrôle l’assimilation du fer (« downregulation », 
d’après Flynn and Hipkin (1999)). 
 
Évoquée dans la partie descriptive du compartiment du phytoplancton (sous-
section 3.1.2), l’assimilation du fer par le phytoplancton est régulé d’une part par 
un downregullation et d’autre part par une assimilation de fer en excès lors de stress 
en fer (surge uptake) qui est donc paramétré selon la formulation suivante : 
 

fp~IDXrÓ´ > , Å6ÅKG,®Ó´ª®Ó´ª ,�,HKG               2.45 

 f=:r  étant définit en l’équation 2.11. Ainsi, fp~IDXrÓ´  vaut 4 à de très faibles 

concentrations en fer et vaut 1 quand elles sont élevées. 
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Les termes puits ont tous déjà été décrits précédemment pour la biomasse en 

terme de concentrations en carbone, ils représentent la mortalité V , l’agrégation 

du phytoplancton due à la turbulence S , et enfin le broutage du phytoplancton 

par le zooplancton R , en terme de concentrations en fer. 
 
La reminéralisation de la matière organique et des nutriments se fait par le biais 
de l’activité des bactéries. La biomasse des bactéries n’est toutefois pas modélisée 
dans PISCES, néanmoins leurs activités y sont représentées. Pour pouvoir 
procéder à la reminéralisation, les bactéries assimilent, en plus de la matière 
organique, du fer, ce qui se traduit par un puits de fer dans l’équation 2.34.  
 

4.3.% Puits physiques dans PISCES 
 
Tous les puits physiques du DFe modélisé (Scav, Cgfe1, Cgfe2) servent de 
sources au compartiment particulaire du fer (compartiment détritus, FIGURE 2–
2), à l’exception du terme Aggfe. 
 
Les processus qui affectent le fer colloïdal et le fer dissout sont découplés. Le 
Fecoll a un potentiel d’agrégation avec la matière organique dissoute important, il 
a donc été modélisé selon la même approche adoptée pour le DOM qui permet 
de fixer les taux d’agrégation �1 de l’équation 2.46 et 2.47 et qui n’est pas 
détaillée ici (cf. section 4.3 de la publication Aumont et al (2015)) :  
 a�¤dY > EE�.ála 3,�XklaJ ,` ,�� 3,�Åkla 3,�GálaJ8d/}pp    2.46 

 a�¤dV > E�ÿùla, ` ,�� ` 8d/}ppJ       2.47 
 
Concernant le DFe, deux termes dit de scavenging sont paramétrés qui 
entraînent un transfert de la phase dissoute à la phase particulaire. Dans le 
modèle, seule la forme inorganique (Fe’) est susceptible de s’adsorber sur les 
particules. 
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Le terme Aggfe désigne le fait de scavenger le fer en excès vis à vis de la 
concentration totale de ligand. Ce fer est considéré comme définitivement 
perdu, autrement dit, Aggfe va représenter le puits de fer qui est définitivement 
retiré de la colonne d’eau sans possibilité d’y être réintroduit :  
 è��¤d > YOOO,"=:?Î[EOD 8d N,f�J8dç      2.48 
 
Le second terme de scavenging (Scav), tient compte de la charge en particules de 
l’eau de mer (e.g. Honeyman et al., 1988 ; Parekh et al., 2004), "=: désigne la 

pente du taux de scavenging du fer et "=:;�9s désigne le taux de scavenging par les 
dépôts de poussière :    
 

 "=:# >,"=:I~�3,"=:Ekla 3 ùla 3,aûalÿ 3 úghJ 3,"=:;�9s,á4�*    2.49 
 güû/ > ,"=:# 8dç            2.50 

 
Implicitement, dans cette équation, on suppose que l'affinité du fer pour les 
différents types de particules biogéniques est la même. Le piégeage par les 
particules lithogéniques provenant des dépôts de poussière, bien qu’elles ne 
soient pas explicitement modélisées, est également pris en compte. Les 
estimations du modèle (Ye et al., 2011) suggèrent une affinité différente du fer 
aux particules lithogéniques qu’aux particules biogéniques, ce qui justifie de 
recourir à deux taux de scavenging distincts dans l’équation 2.49. La quantité 
récupérée par le POC ("=:kla8dç) et le GOC ("=:ùla8dç) va être transférée 
respectivement dans le SFe (petites particules de fer, équation 2.51) et le BFe 
(grosses particules de fer, équation 2.52). 
 

4.4.% Le Fer particulaire dans PISCES 
 
Faisant partie du même compartiment, le BFe (grosses particules de fer) et le SFe 
(petites particules de fer) sont formulés de façon relativement similaire à 
respectivement le GOC et le POC. Comme le montre la FIGURE 2–2, le 
compartiment des particules dans le modèle PISCES est exclusivement fait de 
matière organique. Ainsi, les deux classes de tailles des particules de fer sont 
uniquement organiques. 
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Les termes SMS (sources minus sink) faisant varier le SFe (équation 2.51), de Y  à U , C , YV  et YS , sont similaires à ceux employés dans l’équation du POC à la 

seule différence du paramètre �=:Dr qui établit la proportionnalité selon les 

quotas Fe:C. A ceci s’ajoutent les termes de dissolution du BFe U , le fer 

scavengé par le POC T , celui issu de l’activité des bactéries P  et l’agrégation 

des colloïdes YO . Enfin, une même vitesse de chute est appliquée au SFe et au 

POC YU . 
 
 âg8dâ* > ,�F5 �=:Drt��EïJv<ðxyyyyyyzyyyyyy{.

,3 ,�=:D���¤�EñJ << 3 �I <xyyyyyyzyyyyyy{X
, 

3,�=:DF��¤�EñJ<Xxyyyyzyyyy{ÿ ,3 ,�=:DcOKQ�c cc���áxyyyyyzyyyyy{Å
,,,     2.51 

3,�=:DbtY N OKQén_nÇÉv B�b bb���k 3 ��, ` �bkXLxyyyyyyyyyyyyyyyzyyyyyyyyyyyyyyy{G
    

3 "öÇn# 67Zxyzy{Ä 3 "bÇn# !'(,7Zçxyyyzyyy{,Ø N �=:Dr$xz{Ã   

3 8�_/sË=: úûü*¤dxyyyzyyy{* 3 a�¤dYxz{.H N "bÇn# ,%7Zxyyzyy{..  

N�=:DbÇn,��EklaJ<xyyyyyzyyyyy{,.X ,N
�=:DbÇnt��EklaJ 3,�==� EklaJv�xyyyyyyyyyyzyyyyyyyyyy{.ÿ

N �bÇn qË=:q�xyyzyy{.Å
,    
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âú8dâ* > ,�� ,95�=:Dr��EïJ 3,�=:DbÇn�==� EklaJð 3,�=:DöÇn�==� EùlaJ:�xyyyyyyyyyyyyyyyyyyyyyzyyyyyyyyyyyyyyyyyyyyy{.
 

3,�=:D�,E��¤�EñJ ������ 3,k�¢�Jxyyyyyyyyyzyyyyyyyyy{X
,3 ,a�¤dVÿ ,,,3 8�_/s�=: úûü*¤dxyyyzyyy{Å ,,,   

,   +,,�=:Dc,EOKQ�c cc���á 3 ��, ` �cáXJxyyyyyyyyyyyzyyyyyyyyyyy{G
3,"bÇn# &'(,7Zçxyyyzyyy{,Ä     2.52 

  3,�=:DbtOKQén_nÇÉv B�b bb���k 3 ��, ` �bkXLxyyyyyyyyyyyyyzyyyyyyyyyyyyy{Ø
  

3�=:DbÇn$xyyzyy{Ã N "bÇn# 67Zxyzy{* ,   
N "bÇn# ,%7Zxyyzyy{.H N �=:DöÇn�==� EùlaJ�xyyyyyzyyyyy{,.. N�öÇn q�=:q�xyyzyy{.X

,,,    

 
 

5.%Fer particulaire inorganique provenant des sédiments comme 
source additionnelle : mise en place de la configuration 

 
L’implémentation de la nouvelle source de fer ne s’est pas limitée à ajouter un 
nouveau traceur passif dans le modèle, l’idée étant en effet notamment de 
comprendre l’impact d’un nouveau processus complémentaire au cycle interne 
du fer : la dissolution du fer particulaire d’origine sédimentaire. De plus, la 
répartition disparate spatialement et temporellement des données de fer 
particulaire (FIGURE 4–1) ne permet pas une initialisation à partir de données 
mesurées. 
 
Le fait de rajouter une nouvelle variable biogéochimique nécessite une 
modification de certaines paramètrisation du modèle. Comme on peut le 
constater tout au long de ce chapitre, la construction d’une simulation 
biogéochimique repose sur une architecture complexe et qui se complexifie au 
fur et à mesure que de nouveaux processus sont ajoutés. Chacun peut 
potentiellement requérir à l’usage d’un ou de nombreux paramètres dont 
certains peuvent être assez mal contraints. Cela implique de faire des choix qui 
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peuvent être quelque peu arbitraires mais relativement ad hoc. Par exemple, 
dans la version par défaut de PISCES certains choix ont été arbitraires ; le fait 
d’initialiser les traceurs écologiques avec de faibles valeurs, la paramétrisation de 
la proportion d’organismes calcifiants, ou encore le choix d’une prédation 
paramétrée selon la formulation Michaelis – Menten « no-switching » et avec 
seuil. Ces paramètres sont le plus souvent ajustés « à la main », par tâtonnement, 
en comparant chacune des simulations aux observations, de façon rigoureuse, 
selon les données acquises.  
 
Ainsi, en employant cette méthode par tâtonnement, un peu moins d’une année 
et demie de ma thèse ont été consacrées à la modification et à l’ajustement de 
plusieurs paramètres et formulations qui ne pouvaient être dérivés de l’étude de 
la bibliographie ou des observations. Il est donc fait mention, dans cette section 
des principales modifications apportées aux modèle PISCES. 
 

5.1.% Le Fer particulaire inorganique dans le cycle 
biogéochimique du fer dans PISCES 

 
Afin de répondre aux objectifs de cette thèse, le modèle standard a été modifié 
en ajoutant une variable pronostique supplémentaire correspondant à la fraction 
de fer particulaire issue de sources sédimentaires.  Deux processus agissent sur le 
pFe inorganique sédimentaire : la chute et la dissolution. Le fait d’imposer une 
vitesse de chute aux particules de fer permet leur export hors de l’océan de 
surface. Quant au processus de dissolution, il permet de relier la fraction pFe 
inorganique sédimentaire à la fraction dissoute, cette fraction sédimentaire  étant 
donc une source supplémentaire pour cette dernière (FIGURE 2–3). Ainsi, le 
modèle dénombre désormais 25 traceurs dont la nouvelle variable correspond 
au §8d~�}|� (FIGURE 2–3). 
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FIGURE 2–3  Schéma du cycle du fer dans le modèle biogéochimique PISCES            
(Aumont et al., 2015). Les ajouts faits au cycle «classique» PISCES (en noir) apparaissent en 
rouge sur ce schéma (Beghoura et al., 2019). 
 

—%Source :  la source sédimentaire de fer dissous a pour flux maximum Fesed 
= 2 $mol m)2 d)1 dans la version standard de PISCES telle que publiée 
par Aumont et al. (2015). Dans la nouvelle configuration du modèle 
développée au cours de cette thèse, j’ai ajouté un flux sédimentaire 
maximum de fer particulaire inorganique de pFesed = 8 $mol m)2 d)1. 
Avec mes encadrants, nous avons fait le choix d’imposer un flux de pFesed 
quatre fois supérieur à celui de Fesed afin de représenter les forts écarts 
(d’environ un ordre de grandeur en moyenne) entre les concentrations de 
fer dissous (~1 nmol L-1) et de fer particulaire (~10 nmol L-1) observées 
près des côtes (voir Chapitre 3 ci-dessous). Aussi, du fait de la faible 
documentation en ce qui concerne les concentrations en fer particulaire 
inorganique près des sédiments, l’initialisation du pFesed a été fixée à 0. 

 
—%La sédimentation : la vitesse verticale du fer particulaire d’origine 

sédimentaire (SMSsed) a été prescrite à une valeur de : �¢=: > ,OKV,�,;6.. 
Cette valeur correspond à l’ordre de grandeur de la vitesse de chute de 
particules d’une taille de l’ordre de 1 $m (Lam et al., 2012) (pour plus de 
détails cf. Chapitre 3). Cette variation est exprimée selon l’équation:  

!

!"#$%&#'()*+&(#",

!"#$%&'(&)*&$+&'(,&(-&$(.
%!"(-.#/&-(0*" 1!"

/012*'(3*4"'150$67#&'

!0,64&+*'

!"#$%&'(89#:639&'

!"#$%&'(5;,$"*5&$439&'

!0,64&+*'

!"#$1(22.*'$,
< -$&&(-&

< =6>3+,?%"419&)&, -&

345'.%+&-)'.-$,
< /63*"40&'

< @3+"15;*"193+%*"+

6..%+&-)'.-
< A6%$"?B""193+%*"+

< A0'"?B""193+%*"+

!0,64&+*3*6"+

C)'#,3*6"+

< 7389 ,
!"# %&#'()*+&(#"

< 2389 ,
!"# %&#'()*+&(#"

< %!" (-.#/&-(0*" !1&%686%

,&>$3,3*6"+

/6''"9#*6"+

D5#*&

E+&*(9"''F

A"$*396*0 G&46+0$396'3*6"+

H3%*&$639

#1*3I&

!%3:&+>6+> A"$*396*0 H$"#*3>&



!

 

 
 

88 

   g�g9:; >,N,�¢=: ,q¢=:ÔÕÖ³<q�                  2.53 
!

—%La dissolution du fer particulaire (SMSdissol : variation source/puits 
due à la dissolution) est définie selon l’équation : 
 

    g�g;~99}p >,N,"¢=:,§8d9:;              2.54 
  

Le taux de dissolution "¢=: est issu d’études expérimentales menées par 

Cheize et al (2019) dans le cadre du projet ANR BITMAP (cf. Chapitre 
3). 

 
Le gain de fer dissous dans le compartiment NUT par la dissolution du §8d~�}|� 
(FIGURE 2–3) est calculé selon la formulation :  
 

    
q=:qs > ,g�g=: N,g�g;~99}p           2.55 

 
Où g�g=: correspond aux puits et sources usuelles du fer dissout (sous-section 
4.1, équation 2.34). 
 
L’évolution temporelle du fer particulaire d’origine sédimentaire (§8d~�}|�) est 

calculée selon l’équation : 
 

    
q¢=:ÔÕÖ³<qs > ,N,�¢=: ,q¢=:ÔÕÖ³<q� 3,g�g;~99}p        2.56 

 
Dans cette équation, la source sédimentaire est omise car elle n’intervient que 
dans les zones océaniques en contact avec les sédiments. Par ailleurs,  en plus des 
variations liées au SMS, le §8d~�}|�, va évoluer spatialement et temporellement 
selon les équations d’advection-diffusion de la dynamique (transport de traceurs) 
calculés dans le modèle NEMO (voir section 1 et section 2 de ce chapitre). 
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5.2.% Les principales modifications nécessaires à la mise en 
place de la simulation  

 
Comme énoncé en introduction de la section 5, des modifications ont été 
apportées au modèle à la suite de l’implémentation d’une nouvelle variable, le §8d~�}|�. 

 
—%La bathymétrie : 

 
Dans un premier temps, il a été nécessaire de modifier la bathymétrie utilisée 
usuellement dans le modèle pour prescrire les flux de fer dissous et dans le cas de 
cette thèse, sédimentaire. Les îles principales de l’océan Austral ont été ajoutées 
manuellement car l’algorithme standard de construction de la bathymétrie 
sédimentaire les prend mal en compte. La FIGURE 2–4 montre la différence entre 
la nouvelle et l’ancienne bathymétrie en terme de proportion de surface 
topographique en contact avec l’eau de mer. 
 

 
 
FIGURE 2–4  Différence entre la nouvelle et l’ancienne bathymétrie en terme de proportion 
de surface topographique en contact avec l’eau de mer. 
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—%La limitation : 

 
Le modèle PISCES-v2 a été ajusté sans la source supplémentaire de fer 
provenant du fer particulaire inorganique d’origine sédimentaire. L’ajout de 
cette nouvelle source entraine une augmentation globale des concentrations de 
fer dans l’océan, y compris dans les régions HNLC. Par conséquent, les 
concentrations de chlorophylle de surface étaient très nettement surestimées par 
rapport aux observations. Par ailleurs, j’ai noté une sensibilité trop forte du 
phytoplancton au fer, lorsque les concentrations sont faibles. Ainsi, des 
concentrations faibles de fer (de l’ordre de 0.1 nM) peuvent produire des 
efflorescences importantes de phytoplancton, avec  des concentrations de 
Chlorophylle qui peuvent atteindre 1 mgChl m-3. Ce constat nous a amené à 
modifier certains aspects du modèle. 
 
En cas de stress en fer, certains organismes phytoplanctoniques peuvent réguler 
à la hausse (« upregulate ») leur assimilation de fer  (surge uptake, évoqué en sous-

section 3.1.2 et représenté par fp~IDXrÓ´   dans l’équation 2.45 en sous-section 3.2.1). 

Ce surge uptake a donc été supprimé de notre configuration actuelle afin d’éviter 

une croissance (�rÓ´ équation 2.43) trop rapide du phytoplancton. De plus, le 
fait que les diatomées soient plus réactives à cette source a nécessité de fixer la 

constante de demi saturation �Ë~c dans l’équation 2.14.  
  

—%Le broutage : 
 
Bien que la suppression du surge uptake améliore les résultats dans l’océan austral, 
cela a impliqué une chute drastique des concentrations en chlorophylle 
notamment dans le pacifique équatorial. Cela est dû en partie à la fonction de 
broutage qui tend à éliminer le compétiteur le moins efficace. De ce fait, le choix 
de proies du micro-zooplancton a été paramétré selon la formulation « active-

switching » qui admet une préférence relative à chaque proie §ðF non pas fixe, 
comme dans l’équation 2.27, mais variable en fonction de la proportion relative 
de la proie. En règle générale, un tel système pourrait être obtenu en définissant 
des préférences pondérées (Gentleman et al., 2003) : 
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 §ðFç >,§ðF ,_Û=b�_Ý=c�,_ÛÜ�= bÇn,î _÷=ð÷             2.57 

  
Où ûF est la proportion de chacune des proies du micro-zooplancton (le 
nanophytoplancton ûbF > OKT, les diatomées ûcF > OKS et le POC ûbÇnF > Y). Ce 
type de formulation de la prédation permet de réduire la pression de broutage 
sur les espèces les moins abondantes et donc, d’éviter leur exclusion. Le 
changement radical des conditions environnementales, par exemple l’ajout de 
fer (comme dans le cas présent) notamment dans les régions HNLC, entraîne 
souvent des modifications de la structure de la communauté locale, ce qui affecte 
le zooplancton qui est au préalable limité sur le plan alimentaire. En 
conséquence, cela peut entrainer une alimentation sous-optimale du 
zooplancton (un apport nutritionnel total qui diminue avec l’augmentation de la 
densité des ressources) (Gentleman et al., 2003). Ainsi une paramétrisation 
« active-switching » présentant certains défauts, notamment une alimentation sous-
optimale, va paradoxalement permettre une certaine stabilité écologique (c'est-à-
dire la robustesse de l'écosystème face aux perturbations environnementales) et 
peut favoriser la biodiversité grâce à des refuges de prédation pour les ressources 
de faibles densités (Gentleman et al., 2003) ; dans le cas présent les diatomés et 
particulièrement dans le pacifique équatorial, du fait de la suppression du surge 
uptake. 
 

—%La production de POC : 
 
Le POC est un compartiment important vis à vis de l’export du fer de la surface 
vers le fond sous forme de particules, comme le montre l’équation 2.51. Des 
observations et des expériences de laboratoire ont montré que le POC est 
constitué de nombreux composés organiques pouvant avoir des réactivités très 
différentes. Une première étude en modélisation à ce sujet de                   
Aumont et al. (2017) réalisée avec le modèle PISCES a démontré que la prise en 
compte d’une labilité variable du POC augmente les concentrations de POC 
dans l’intérieur de l’océan de 1 à 2 ordres de grandeur (FIGURE 2–5). Cette 
configuration se base sur une description de la composition variable des POC 
selon le modèle théorique du continuum de labilité proposée par           
Boudreau and Ruddick (1991) et détaillé dans Aumont et al. (2017). Elle a donc 
été introduite dans la présente étude avec 15 classes de labilité.  
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Ainsi, les concentrations beaucoup plus importantes de POC en subsurface 
(FIGURE 2–5) entraînent un piégeage plus intense du fer dissous, ce qui a permis 
un plus grand degré de liberté quant au choix de l’intensité du scavenging.  
 

—%La reminéralisation du fer: 
 
Les différents mécanismes de reminéralisation du fer et du carbone induisent des 
échelles de reminéralisation différentes (Denman and Pena, 2000). Dans les eaux 
de subsurface, la régénération du fer peut être jusqu’à 10 fois plus lente       
(Boyd et al., 2010), d’où le choix de reminéraliser moins vite le fer que le 
carbone. 
 
Enfin, d’autres paramètres ont été modifiés et sont listés dans le TABLEAU 2-2. 
Cette configuration a été utilisée pour les simulations avec la source sédimentaire 
de fer particulaire inorganique mais également pour les simulations sans cette 
source afin de quantifier strictement l’effet de cette source. Chaque simulation a 
fait l’objet d’un spin-up de 300 ans. Outre les tests sur le taux de dissolution et la 
vitesse de chute du §8d~�}|�, des tests sur le scavenging et l’intensité de la source 
ont été effectués.  
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FIGURE 2–5  Concentrations en POC (µM) dans différentes régions de l’océan : dans 
l’Atlantique Nord-Ouest (a), zone oligotrophe (b), Est (c) ; (d) Hawaii ; dans l’océan Pacifique 
Nord-Ouest (e), Nord-Est (f), central (g) et sud (h). Les points noirs sont les observations tirées 
de Druffel et al. (1992), Lam et al. (2011, 2015). Les lignes continues représentent les 
concentrations, en noir une paramétrisation avec un continuum de labilité (RC), en rouge 
sans cette paramétrisation (d’après Aumont et al., 2017). 
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TABLEAU 2-2 Comparaison des paramètres standards, et des paramètres utilisés dans la 
version modifiée du modèle PISCES  
 
Paramètre Standard Modification Définition du paramètre 

Parameters for ohytoplankton 
wchldm 0,03 0,02 Maximum quadratic mortality of diatoms 
mprat 0,01 0,015 Phytoplancton mortality rate 
mprat2 0,01 0,015 Diatoms mortality rate 

Parameters for zooplakton 
mzrat 0,03 0,005 Zooplankton mortality rate 
grazflux 2,00E3 3,00E3 Flux feeding rate 
grazrat 3,0 2,5 Maximum zoo grazing rate 
xpref2d 0,5 0,6 Micro-zooplankton preference for diatoms 
epsher 0,3 0,35 Efficiency of Micro-zooplankton growth 

Parameters of organic particles and remineralization 
xremip 0,025 0,035 Remineralisation rate of PON 
jcpoc 1 15 Number of lability classes 
xsilab 0,5 0,9 Fraction of labile biogenic silica 

Parameters for nutrient limitations 
concnnh4 1,00E-7 3,00E-7 NH4 half saturation for nanophytoplancton 
concdnh4 3,00E-7 9,00E-7 NH4 half saturation for diatoms 
concbnh4 2,00E-8 5,00E-8 NH4 half saturation for DOC remineralization 
concbno3 2,00E-7 5,00E-7 NO3 half saturation for DOC remineralization 

Parameters for phytoplankton growth 
chlcnm 0,033 0,025 Maximum Chl/C in nanophytoplancton 
chlcdm 0,05 0,033 Maximum Chl/C in diatoms 

Parameters for inputs deposition 
icefeinput 15,00E-9 10,00E-9 Iron concentration in sea ice 

Parameters for iron chemistry 
xlam1 0,005 0,05 Scavenging rate of iron 
ligand 0,6E-9 0,7E-9 Ligands concentration 

Parameters for iron ligands 
rlgs 1000 100000 Lifetime (years) of strong ligands 
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Chapitre 3% 

Simulation des effets du fer 
particulaire lithogénique issu de 
la source sédimentaire sur la 
distribution spatiale du fer 
dissous et du phytoplancton 
 
Dans ce chapitre sont détaillés les différents tests de sensibilité du 
modèle liés à l’ajout d’un nouveau compartiment de fer particulaire 
inorganique comme source de fer. Il met en évidence les 
répercussions de cette source sur la répartition spatiale du fer 
dissous et par conséquent sur celle de la biomasse 
phytoplanctonique, représentée ici par les concentrations en 
chlorophylle. Ce chapitre reprend donc l’article accepté dans 
Journal of Geophysical  Research – Ocean (doi: 10.1029/2019JC015119) 
 
 

La nuit, les yeux ouverts, Nadia écoute.     
Elle écoute la mer. 

La mer monte en elle comme un lent désir. 
 Un halètement. Battements réguliers des vagues 
contre son corps bercé comme aux premiers jours. 

Plus loin encore. 
Et lorsque enfin elle s’endort, la mer encore berce ses rêves.  

 

Maïssa Bey 
Au commencement était la mer 

 
 

Il n’y a pas de certitude possible sinon illusoire. 
 

Montaigne 
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Key Points: 
Sedimentary inorganic particulate iron can be transported further offshore from 
coastal regions than its dissolved counterpart.  
Dissolution of sedimentary inorganic particles noticeably increases the dissolved 
iron in remote areas. 
Sedimentary inorganic particulate iron then affects the iron limitation patterns of 
phytoplankton growth, thereby modifying its distribution. 
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Abstract 

Iron is known to be the limiting nutrient for the phytoplankton growth over 
~40% of the global ocean and to impact the structure of marine ecosystems. 
Dissolved iron (DFe) is assumed to be the only form available to phytoplankton 
while particulate iron (PFe) has mostly been considered for its role in the 
biogenic iron remineralization and induced scavenging. Therefore, most studies 
focused on the nature of DFe external sources to the ocean (i.e. aeolian dust, 
riverine fluxes, hydrothermal sources and sediment) and their quantification, 
which still remain uncertain. Among these external sources, the sedimentary 
sources have been shown to be underestimated. Moreover, the iron supply from 
sediments has been documented to be often larger in the particle fraction. Here, 
we test the impacts of an iron sediment source of inorganic particulate iron 
(PFeInorg) on global DFe and phytoplankton distribution. We use 
experimentally acquired knowledge to test a parameterization of a PFeInorg 
pool in a global biogeochemical model and compare with published indirect 
estimation. Depending on the parameterization of its dissolution and sinking 
speed, the PFeInorg can noticeably enrich water masses in DFe during its 
transport from the sediment to the open ocean, notably in regions not usually 
accessible to external DFe inputs. Indeed, the fact that DFe is prone to 
scavenging, reduces the impact of equivalent Fe inputs from sediments in the 
dissolved form in those regions far from the sediment sources. PFeInorg thereby 
has the potential to fuel the phytoplankton growth in offshore regions impacting 
the coastal-offshore chlorophyll gradient. 
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1.%Introduction 
 
In the ocean, photoautotrophs’ productivity is known to be limited by the 
availability of macro- and micro-nutrients. Among those nutrients, iron (Fe) is 
acknowledged to limit primary production over ~40% of the ocean (Boyd & 
Ellwood, 2010; Geider & La Roche, 1994; Moore et al., 2013) and consequently 
the efficiency of atmospheric carbon ocean uptake (e.g. Aumont & Bopp, 2006; 
Buesseler et al., 2004; Smetacek et al., 2012). Moreover, iron supplies have been 
demonstrated to have a regulatory effect on the phytoplankton community 
structures (Hutchins et al., 2002; Hare et al., 2005). Small changes in seawater 
iron concentrations can therefore have a profound impact on the growth of 
phytoplankton, affecting the productivity of ecosystems, the structure of the 
trophic food web and the efficiency of carbon sequestration. However, to date, 
there are still substantial uncertainties in the iron biogeochemical cycle, 
including the magnitude and the physico-chemical form of the external iron 
sources to the ocean.  
Indeed, external sources of iron such as dust deposition from the atmosphere 
(Jickells, 2005), inputs from the sediments (Johnson et al.,1999; Elrod et al., 
2004; Chase et al., 2005; Homoky et al., 2013; Dale et al., 2015), riverine fluxes 
(Da Cunha & Buitenhuis, 2013) and hydrothermal inputs (Tagliabue et al., 
2010) deliver iron in a variety of chemical and physical forms, whose influence 
on the dissolved iron (DFe) pool is still poorly constrained (Raiswell & Canfield, 
2012).  
Over the last two decades, dust deposition has been considered to be the main 
source of Fe to the open ocean (Archer & Johnson, 2000; J. Keith Moore et al., 
2002; J Keith Moore et al., 2004). However, observations in the Pacific (Lam & 
Bishop, 2008), Atlantic (Milne et al., 2017) and Southern (Van Der Merwe et al., 
2015) Oceans are questioning the relative importance of other sources of marine 
iron, such as iron fluxes from sediments (Tagliabue et al., 2014; Dale et al., 
2015). Those latter fluxes include a source of DFe released through sediment 
reductive mobilization and resuspension of particles of iron (mostly in the form 
of iron hydroxide, Fe(OH)3). This aforementioned resuspension of particles from 
continental slopes and margins has been identified as a potentially under-
estimated source of iron (Lam & Bishop, 2008; Jeandel et al., 2011). Indeed, over 
the continental slopes and margins most of the iron is actually present in the 
form of resuspended particulate iron (e.g. Milne et al., 2017).  
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Since the operationally defined dissolved iron (DFe, which is the sum of truly 
dissolved and colloidal iron) was traditionally assumed to be the only form 
available to phytoplankton and bacteria, most studies have focused on the supply 
of DFe to the ocean. The role of the particulate fraction (PFe) as an external 
source of bioavailable iron has then been largely ignored. Indeed, to date, 
particulate iron has mostly been viewed for its role in the biogenic iron 
remineralization, the scavenging and aggregation processes (Ohnemus & Lam, 
2015). This traditional view has been challenged by modeling studies (e.g. 
Gorgues et al., 2009) and more recently experiments (e.g. Cheize et al., 2019; 
Jeandel & Oelkers, 2015) have stressed the role of lithogenic particles dissolution 
as a slow release of DFe. Thus, it has been suggested that the lithogenic particles 
from ocean margins may act as a “continuous fertilizer” impacting open ocean 
phytoplankton communities. Indeed, the exchange between the particulate and 
dissolved fractions results in a net flux from PFe to DFe (Johnson et al., 1997; 
Homoky et al., 2013; Labatut et al., 2014; Abadie et al., 2017; Cheize et al., 
2019) inducing a source of DFe that potentially sustains productivity in shallow 
coastal waters but also in the open ocean. 
During the last decade, several global scale models have been developed 
including an explicit representation of the iron cycle (see Tagliabue et al. (2016) 
and references therein). In an inter-comparison exercise of those models 
performance (SCOR working group : FeMIP), Tagliabue et al. (2016) have 
shown that models were able to explain less than 30% of the observed iron 
spatial distribution over the global ocean. One part of the explanation for this 
relatively poor score could be the absence of lithogenic inorganic particulate iron 
of sedimentary origins (PFeInorg) in those models. Indeed, models that consider 
particulate iron's pools, take into account at best, two classes of solely biogenic 
particulate iron (hereafter PFebio : living and dead organic matter) (Tagliabue et 
al., 2016). To our knowledge and despite the aforementioned evidences, no 
ocean biogeochemical model is yet considering sources of inorganic particulate 
iron of sedimentary origin.  
In this context, the aim of this study is to use new experimentally acquired 
knowledge of the significance of particulate iron dissolution from sedimentary 
sources to assess its first order impact on global ocean biogeochemistry. To this 
end, we propose a modeling approach investigating the effect of the dissolution 
of the lithogenic inorganic particulate iron of sedimentary origin to the open 
ocean iron inventory and phytoplankton biomasses. This dissolution, which 
represents a potential source of DFe is parameterized based on previously 
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published estimates of dissolution obtained from (i) laboratory experiments 
(Cheize et al., 2019) and (ii) in-situ observations. 
 

2.%Materials and Methods 
 

2.1.% Model configuration 
In this study, we used a model configuration exactly similar to the one used in 
Aumont et al., (2015)’s study. Therefore, only the main aspect of this 
configuration, needed to comprehend our modeling exercise, are recalled here 
(for further details, please refer to Aumont et al., 2015). Briefly, we used ocean 
global seasonal climatologies from an ocean dynamical state that have been 
simulated using the ocean physical model ORCA2-LIM in its version 3.2 
(Madec, 2008). The horizontal resolution of this physical model was set at 2° 
with a finer meridional resolution of 0.5° in the equatorial domain. Thirty 
vertical layers were used with an increased vertical thickness from 10 m at the 
surface to 500 m at 5000 m. These simulated ocean state climatologies were 
then used to force the Pelagic Integration Scheme for Carbon and Ecosystem 
Studies (PISCES) ocean biogeochemical model (Aumont et al. 2015) over 300-
year time periods. 
   
The PISCES model simulates the biogeochemical cycles of carbon (C) and of the 
main nutrients (phosphate (P), nitrogen (N), iron, and Silicon (Si)) as well as the 
lower trophic levels of marine ecosystems. The latter comprise four living 
compartments: two phytoplankton size groups corresponding to 
nanophytoplankton and diatoms, and two zooplankton size classes (micro- and 
meso-zooplankton). In PISCES, a mixed Monod-quota formulation has been 
preferred with a fixed stoichiometry of C/N/P and variable quotas for iron. 
Growth rates of phytoplankton are then limited by external nutrients 
concentrations (N, P, Si) and by internal iron availability. The chlorophyll (Chl) 
to carbon ratio for the two phytoplankton groups is parameterized using the 
photo-adaptive model of Geider et al. (1997), while the Fe and Si phytoplankton 
contents are computed as a function of external concentrations and light levels. 
For all 300 years simulations, phosphate, oxygen, nitrate and silicic acid 
distributions have been initialized with concentrations derived from observed 
climatologies (Garcia et al., 2010). Iron concentrations have been set everywhere 
to 0.6 nmol L-1 as in Aumont et al. (2015), while initial values for dissolved 
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inorganic carbon and alkalinity are taken from the OCMIP guidelines          
(Orr, 1999). 
 

2.2.% Classic PISCES Iron cycle  
 
The PISCES model has been widely used in a variety of studies focusing on the 
iron cycle at global (Aumont & Bopp, 2006; Tagliabue et al., 2009, 2010), 
regional  (Gorgues et al., 2009; Gorgues et al., 2010; Slemons et al., 2009) and 
local scale (Borrione et al., 2014). The “classic” PISCES iron cycle (detailed in 
figure 1) relies on two dissolved iron forms: the free iron (Fe’) and the ligand-
complexed iron (FeL), both of them considered as equally bioavailable. Only one 
ligand pool is used with a fixed and uniform concentration set at 0.7 nmol L-1 
(Aumont et al., 2015). Furthermore, we assume that 50% of the complexed iron 
(FeL) constitutes the colloidal iron (Fecoll). The Fecoll is affected by aggregation 
with dissolved and particulate organic matter. With this approach, inorganic 
dissolved free form (Fe’) is assumed to be the only form of iron susceptible to 
scavenging; a potentially important iron sink (Ye et al., 2009), which refers to a 
transfer of dissolved iron (DFe) to the particulate pool. These particles then settle 
to the ocean floor and their iron content is then permanently removed from the 
ocean by this process. As suggested by observational studies (e.g. Honeyman & 
Santschi, 1989; Parekh et al., 2004), the scavenging rate of iron in PISCES is 

made dependent upon the different types of biogenic particles and the lithogenic 
particles originating from dust deposition. The iron scavenged by biogenic 
particles is then routed in the particulate organic matter and susceptible to 
dissolve back in the water column. Moreover, in the model, scavenging is 
enhanced when DFe concentration exceeds the total ligand concentration, as it 
is done in other biogeochemical models (e.g. Moore et al., 2004; Dutkiewicz et 
al., 2005).  
 
 
External supply of iron to the ocean is achieved through atmospheric dust 
deposition, river discharge, hydrothermal vents and reductive mobilization from 
marine sediments (for an exhaustive description of the implementation of these 
sources in PISCES, see Aumont et al., 2015). The modeled sediment external 
iron sources add iron to the ocean in its dissolved form only. The sediment iron 
source in PISCES is considered constant over time and is made vertically 
variable in order to mimic the effect of oxygen levels in the sediments (i.e. the 
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reductive mobilization of iron from marine sediments). Indeed, anoxic sediments 
(i.e. those one would find in the presence of abundant organic matter) are likely 
to release more iron to seawater (Elrod et al., 2004). The depth of each grid cell 
is then used as a proxy of the sediment oxygenation (Middelburg et al., 1996) 
resulting in an overall decrease toward greater depth of the iron flux from its 

maximum value. This value of DFe flux has been set at 2 µmol m-2 d-1, a value 
obtained by Moore & Braucher (2008) and Aumont & Bopp (2006) by 
optimizing their biogeochemical modeling results with global Fe datasets and 
which is in the range of published values (Dale et al., 2015; Elrod et al., 2004; 
Johnson et al., 1999).  

 

 
Figure 1: Schematic of the iron cycle in the biogeochemical model PISCES (Aumont et al., 
2015), used in this study. Additions made to the “classic” PISCES cycle (in black) appear in 
red on this schematic. 
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A comparison of the simulated chlorophyll-a (a proxy of primary producers 
biomass) for a standard PISCES simulation (hereafter referred as “D2” and 
using the “classic” iron cycle described in this section) and observations from 
satellite (SeaWiFS) is shown in figure 2 to document the overall agreement 
between the model and the data on large scale oceanic patterns. Note that the 
purpose of this paper is not to identify and discuss the various biases of the 
model as most of this work has been done in the study of Aumont et al. (2015). 
Rather, we would like to draw the reader attention on specific patterns of this 
standard simulation, such as the weaker modeled chlorophyll maximum than 
observed in the equatorial Pacific, or the weaker than observed extension of the 
Islands Mass Effect (hereafter “IME” (Doty & Oguri, 1956), which is visible 
through the chlorophyll plumes downstream islands) noticeably in the Southern 
Ocean. 
 

2.3.% In situ data 
 
Thanks to international programs such as GEOTRACES (www.geotraces.org), 
several recent cruises allowed further documentation of dissolved and particulate 
iron concentrations, among other trace elements. In addition to the modeling 
results, we used in this paper an updated compilation of measurements gathered 
in a database of DFe for the global ocean (http://pcwww.liv.ac.uk/~atagliab) 
that has been published in Tagliabue et al. (2012). The original database 
gathered >13 000 measurements to which 9612 recent observations have been 
added for the purpose of this study. Despite these observational efforts, figure 3 

 
Figure 2: Annually averaged surface chlorophyll concentration (mg m-3) from (a) SeaWIFS 
data (https://oceancolor.gsfc.nasa.gov/l3), (b) the D2 simulation. 
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shows that the spatial distribution of DFe data remains quite sparse. 
Nevertheless, some large scale patterns can be identified, such as: i) the high 
surface DFe concentration in the Atlantic ocean due to the Saharan dust inputs, 
ii) an overall increase from the surface towards greater depths and iii) a well-
marked coastal to offshore regions gradient. Full model results of the simulation 
D2 (classic PISCES simulation) are presented in figure 3e & f and have also been 
sub-sampled at data location and time to illustrate the challenges posed by 
model-data inter-comparison. If D2 is able to broadly represent the large scale 
observed patterns of the dissolved iron distribution, either in surface and in sub-
surface (Aumont et al., 2015; Tagliabue et al., 2016), some noticeable differences 
remain. Indeed, the D2 simulation displays weaker than observed surface and 
sub-surface dissolved iron concentrations near most of the coastlines, as well as 
at the southern boundary of the North Atlantic sub-tropical gyre, in the Arabian 
sea, at the equator in the Pacific warm-pool, and in the Southern ocean 
downstream the Drake passage and Southern islands (i.e. South Georgia & 
South Sandwich, Bouvet islands). However, the most striking and globally 
noticeable difference is a modeled too steep large scale (~1000km) gradient 
between high coastal and low open ocean DFe concentrations.   
An evaluation of our biogeochemical model skill in reproducing the distribution 
of the DFe observed concentrations has already been partially done in Tagliabue 
et al. (2016), and Aumont et al. (2015). As already stated in the introduction, the 
aim of this study is not solely to improve the realism of the model, but rather to 
document the effect of processes that we know are missing in biogeochemical 
models. The objective of figure 3 is thus to provide a reference state to which will 
be compared the other simulations proposed in this study.  
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Figure 3 : Dissolved iron concentration (in nmol L-1) averaged over the top 0-100 m (left 
panel) and between 100-500 m (right panel), from (a) (b) in situ data, and (c) (d) sub-sampling at 
the data locations of the annual mean as simulated in PISCES standard simulation (i.e. D2 
simulation). (e) and (f) correspond to the same outputs than (c) and (d) panels but without the 
data sub-sampling.   
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2.4.% Inorganic particulate iron of sedimentary origin 
 
To investigate the potential impacts of particulate iron from sedimentary 
sources, the biogeochemical PISCES model was modified to add a new 
compartment of inorganic particulate iron (PFeInorg, see figure 1). Once released 
by the sediment, its temporal evolution is dependent on dissolution and sinking 
(see Eq. 1).  
 qb=:>ÕÖ³<qs > N,?b=:>ÕÖ³< qb=:>ÕÖ³<q� ,N,,"b=:>ÕÖ³< ,k8d@�}|�,  (Equation 1) 

 
In this latter equation, ?b=:>ÕÖ³<  and "b=:>ÕÖ³<  are respectively standing for the 

vertical sinking speed and the dissolution rate of the PFeInorg. The source of our 
PFeInorg is predominantly located on continental shelves which are generally very 
productive regions where biogenic particle concentrations are high. The DFe 
scavenging loss onto PFeInorg has then not been considered in this study. 
 
As for now, and despite an increasing number of recent observations (e.g. 
Planquette et al., 2011, 2013; Annett et al., 2017; Gourain et al., 2018), very few 
data are yet available to directly parameterize those processes in global models. 
Therefore, in our study, the vertical speed (?b=:>ÕÖ³< ) has been computed from 

the stokes law applied to a particle size of 3$m, as some studies (Lam et al., 2006, 
2012) reported particles containing iron (e.g. Fe-silicate particles, hydroxide, 
oxyhydroxide, pyrite) with a diameter ranging from 0.8$m to 4 $m. However, 
Ohnemus and Lam. (2015) showed, in a North-Atlantic section, that small iron 
particles (between 0.8 and 51$m)  can potentially be aggregated within large 
particles (>51 $m). They found that the large size fraction represented ~50% 
(and sometimes up to 80% locally) of total particulate iron in surface ocean while 
in the deep ocean it decreases to less than 20% (see their figure 5). Therefore, 
most of the iron particles are indeed constituted of small iron particles and 
account for most of the particle mass in the ocean (while large particles transport 
most of the vertical flux) (see Lam and Marchal, 2015 and references therein). 
However, the relative abundance of aggregates advocates to also consider larger 
sinking speeds. Therefore, we consider vertical sinking speeds corresponding to 
particle sizes ranging from 3 to larger particles of 10 $m to take into account a 
potential effect of aggregation. The sinking velocities of those particles are 
respectively OKV,�,;6. and 2 �,;6.. In addition to these values, a “no sinking 
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speed” (?b=:>ÕÖ³< > O,�,;6.) test case has also been ran. Our values (0, 0.2 and 

2 �,;6.) are bracketing published values (Lam et al., 2006, 2012) that are 
ranging from ~0.1 to ~0.9 �,;6. with the most plausible value at 0.2 m d-1. 
 
To set the dissolution rate ("b=:>ÕÖ³< ), we benefited from the results of dissolution 

experiments conducted by Cheize et al. (2019), which used, for the first time, 
realistic suspended particle concentrations and were performed under trace 
metal clean conditions. Dissolution rates computed in Table 1 are calculated 
from the leachable iron concentrations (unpublished data, see table 1)  and the 
published DFe concentrations from Cheize et al. (2019). In the latter study, 
dissolution is not monotonic for any of the sediment samples. The minimum 
dissolution rates for all sediment types is observed at the beginning of the time 
series with virtually no dissolution for the first month. Then, the dissolution rates 
do vary significantly. Opal rich sediments show the fastest dissolution rates, 
which reach a maximum of 3.7x10-4 d-1 observed between day 57 and day 71. 
Data from the Cheize et al., (2019)’s experimental study then suggest a range of 
dissolution rates from 4.2x10-5 d-1 to 3.7x10-4 d-1 depending on the nature 
(calcite, basalt, and opal) of the sedimentary particles, that all originate from the 
Kerguelen area. Those values are significantly lower than the indirect estimation 
of 6x10-3 d-1 inferred by Slemons et al., (2012) from equatorial Pacific in-situ 
observations.  
 

Table 1: Additional data to the Cheize et al., (2019) experiments used to compute the 
dissolution rates of the PFeInorg. and corresponding mean and maximum dissolution rate 
observed during the 423 days of the dissolution experiment. 

 

Sediment types Opal 

(A3 in Cheize et 

al., 2019) 

Opal and Calcite  

(C11 in Cheize et 

al., 2019) 

Basalt  

(C1 in Cheize et 

al., 2019) 

Seawater in reactor 

(L) 

11.6 11.5 11.6 

Leachable iron 

introduced in reactor 

(moles) 

9.0 10-7 2.9 10-7 7.1 10-7 

Mean dissolution rate 

(d-1) 

1.2 10-4 8.8 10-5 4.2 10-5 

Max dissolution rate 

(d-1) 

3.7 10-4 2.2 10-4 8.6 10-5 
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Finally, to the author’s knowledge, there is no published observations of the 
PFeInorg fluxes from the sediments to the ocean. However, measured 
concentrations of particulate iron close to the coast are often 10 times greater 
than DFe concentrations (e.g. Bowie et al., 2015; Van Der Merwe et al., 2015; 
Planquette et al., 2007, 2009, 2013; Slemons et al., 2012). These observations 
suggest that the particulate iron flux from sediments resuspension may be higher 
than the DFe flux (maximum value set at 2 $mol m-2 d-1 in our model), an 
assumption already made by Croot and Hunter (1998) and Johnson et al. (1999). 
Thus, we chose to parameterize the PFeInorg iron sediment flux with a maximum 
value set at 8 $mol m-2 d -1. The latter value allows the model to roughly 
simulate the observed difference close to the coast of one order of magnitude 
between the DFe concentration (~1 nmol L-1) and the particulate one (~10 nmol 
L-1). Moreover, the particulate iron source is driven by sediment resuspension 
processes and therefore should be higher in the surface and sub-surface ocean 
where the circulation is more energetic than in the deep ocean. Therefore, we 
chose to parameterize the PFeInorg iron sediment flux with a vertical attenuation 
exactly similar to the one used for the DFe flux (i.e. higher DFe fluxes related to 
the lower oxygen concentrations of the sediments lying within surface ocean 
productive layers, see section 2.2). 
 

2.5.% Experimental set-up 
 
Our study performed simulations differing in the parameterization of the iron 
flux from the sediments (Table 2) : (i) a classic PISCES simulation with 2 $mol 
m-2 d-1 DFe sediment flux hereafter named “D2”, (ii) a simulation with an 
increased DFe flux from 2 $mol m-2 d-1 to 10 $mol m-2 d-1 referred as “D10” and 
(iii) a set of simulations with an iron sediment flux constituted from a lithogenic 
inorganic particulate iron flux (PFeInorg) set at 8 $mol m-2 d-1 and a DFe flux of 2 
$mol m-2 d-1 . In the latter simulations, the overall total coastal iron flux was 
similar to D10 but distinguished in two iron pools (i.e. particulate and dissolved). 
Given the large uncertainties on the dissolution rate, three simulations with a 
PFeInorg flux were run that differ in the prescribed value of the dissolution rate:  
the Pslem simulation used a dissolution rate of 6x10-3 d-1 corresponding to the 
estimate by Slemons et al., (2012). In Pmed and Pmin , dissolutions rates were 
chosen to bracket  the values derived from  Cheize et al., (2019) (see table 1) and 
were set to 4x10-4 and 4x10-5 d-1, respectively. The simulation with an 
intermediate dissolution rate (i.e. Pmed) is subsequently used as a reference. In 
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reference to simulation D2, it serves to document the effects of incorporating a 
sediment source of lithogenic iron compared to the most commonly used 
parameterization of sediment iron source in biogeochemical models (Tagliabue 
et al., 2016). However, the total amount of the iron input (of any form) is not 
consistent between those two latter simulations. Thus, in order to specifically 
address the role of the inorganic particulate iron phase from sedimentary sources 
on the production patterns, the simulation D10, which has the same overall iron 
input to the ocean than Pslem, Pmed and Pmin , has then been used to allow a 
meaningful comparison. 
  
Our parameterization of lithogenic iron relies on two parameters: the dissolution 
rate and the sinking speed of lithogenic particulate iron. The sensitivity to the 
dissolution rate is explored by comparing Pmed, Pmin, and Pslem. The role of 
sinking is investigated by prescribing three different sinking speeds for each value 
of the dissolution rates.  In the experiments labeled “Msink”, the sinking speed 
has been set to 0.2 m.d-1. In “10sink”, this speed has been multiplied by 10, i.e. 2 
m.d-1. In the “Nosink” experiments, we assume that lithogenic particles do not 
sink and thus, the sinking speed is set to 0 m.d-1. Thus, a total of nine simulations 
have been performed for the model configurations that represent particulate iron 

of sedimentary origin. Our reference simulation !¾ABCDEFG used the sinking velocity 
set at 0.2 m d-1. All the simulations and their main characteristics are 
summarized in Table 2.  
 

Table 2 : List of the simulations with their parameters values. 

 

 
Simu- 

lations  

names 

Dissolution 

rate of 
PFeInorg (d

-1) 

Sinking 

speed of 
PFeInorg (m 

d-1)  

PFeInorg input 

from 
sediment 

(µmol m-2 d-

1) 

Dissolved 

iron input 
from 

sediment 

(µmol m-2 d-1) 

Total iron 

input 
(dissolved + 

particulate) 

from sediment 
(µmol m-2 d-1)  

D2    2 2 

D10    10 10 

 
Pslem 

!DHA¾CDEFG  
6x10-3 

0.2  
8 

 
2 

 
10 !DHA¾IJDEFG 0 !DHA¾.HDEFG  2 

 

Pmed 
!¾ABCDEFG  

4x10-4 

0.2  

8 

 

2 

 

10 !¾ABIJDEFG 0 !¾AB.HDEFG  2 

 
Pmin 

 

!¾EFCDEFG  
4x10-5 

 

0.2  
8 

 

 
2 

 

 
10 

 
!¾EFIJDEFG 0 !¾EF.HDEFG  2 



Confidential manuscript submitted to Journal of Geophysical Research - Oceans 

 113 

 
 

3.%Results and discussion 
 

3.1.% Iron Inventories 
 
Adding an additional Fe source, PFeInorg, of course impacts the global inventory 
of the different forms of iron at a global scale. The extra iron flux in D10 and 
Pref raises the inventory of total iron at a global scale compared to the D2 
simulation (Table 3), but the total iron inventory increase is greatest when part 
of the iron is added in its particulate form (PFeInorg). This is due to the fact that 
DFe is subjected to intense scavenging in the model when its concentration 
exceeds the ligand concentration of 0.7 nmol L-1. In D10, this process results in a 
net loss of DFe towards biogenic particles. These particles then quickly sink 
resulting in a net loss of iron for the ocean. As the sinking speed of PFeInorg 
particles is lower than for biogenic small and big particles by respectively one 
and two order of magnitude, the iron is “retained” in the inorganic particulate 

phase in KLMNOPQRS (Table 3). Thus, it results in a lower loss of total iron from the 

ocean in KLMNOPQRS than in D10. 
 

Table 3: Iron inventory in the D2, D10 and KLMNOPQRS simulations in 1011 mol over the 
productive layer (0-100m), the sub-surface (100-500m) and the deep ocean (500-seafloor). 
 

 

In line with the global total iron inventory, the global DFe inventory displays 

higher values in the ,KLMNOPQRS simulation than in D10. This latter inventory hides 
opposite responses of the deep and surface ocean towards addition of inorganic 
particulate iron of sedimentary origin. Indeed, the ocean surface productive 

layers (0-100m) display almost unchanged DFe concentrations between,KLMNOPQRS 
and D10 (slightly higher in D10), while in the sub-surface and in the deep ocean 

Simu
lation

s 

Total Fe 
inventory 
(in 1011 
mol): 

dissolved 
+ 

particulate 

DFe inventory in 1011 mol Total PFe inventory (PFeInorg + 
PFeBio) in 1011 mol 

 

PFeInorg inventory in 1011 mol (% of total 
PFe) 

 Global Global 0-
100m 

100-
500m 

500- 
seafloor 

Global 0-
100m 

100-
500m 

500-
seaflo

or 

Global 0-100m 100-
500m 

500-
seafloor 

D2 5.69 5.27 0.09 0.57 4.61 0.42 0.02 0.05 0.35     

D10 7.23 6.75 0.14 0.74 5.87 0.49 0.02 0.06 0.41     ,!¾ABCDEFG 16.93 7.13 0.13 0.91 6.09 9.80 
 

1.07 
 

3.01 
 

5.72  
 

9.27 
(95%) 

1.04 
(97%) 

2.95 
(98%) 

5.28 
(92%) 
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the DFe inventory significantly increases (see table 3). For these two latter depth 

intervals, the processes explaining the higher DFe concentration in,KLMNOPQRS than 
in D10 are similar to those invoked previously for the total iron inventory. The 
increase of the iron flux from the sediments exclusively in its dissolved phase 
(D10 simulation) induces the DFe concentration to exceed the 0.7 nmol L-1 
threshold near the sediment sources and triggers a noticeable increase of the 
scavenging. A significant amount of this added iron is then lost close to the 
source regions through scavenging and vertical settling of biogenic particles. 

In,KLMNOPQRS, most of the source of the sedimentary iron is composed of inorganic 
particulate iron (PFeInorg), not susceptible to scavenging, that are transported by 
currents and vertical settling to the sub-surface and deep ocean layers while 
dissolving. The relatively slow dissolution allows a large part of PFeInorg to reach 
these depths (almost 90% of the PFeInorg pool lies deeper than 500m, Table 3) 
despite its source being stronger in surface layers. Then, as it dissolves, PFeInorg 
adds DFe locally to the water masses explaining the simulated DFe increase. 
Noteworthy, the dissolution of the PFeInorg does not reflect on the inventory of 
the DFe in the top hundred meters of the ocean. Indeed, in this thin productive 
layers, the dissolution of the iron drive a biomass increase most pronounced for 

the KLMNOPQRS simulation than for D10 (compared to D2, the biomass increase of 
PFeInorg is twice the one of D10). Therefore, the dissolved iron originating from 
the PFeInorg dissolution is uptaken more intensively by the higher biomass 

simulated in KLMNOPQRS than in D10, which explains the weak difference of the 
surface dissolved iron pool between those two simulations. 
 

3.2.% Iron distribution 
 
In this section, we chose to focus the discussion on the surface and sub-surface 
layers, as differences in spatial patterns between the simulations (with and 
without the PFeInorg) may impact the ecosystem.  
The spatial distribution of the iron anomaly due to the increased sedimentary 
iron source with respect to D2, is displayed on Figure 4 in the surface and sub-
surface layers. As expected, an increase of the DFe is clearly visible globally 

when compared to D2 either for KLMNOPQRS or D10 (Fig. 4a, b, c and d). Increasing 
the amount of iron released by the sediments, only in its dissolved form (D10 
simulation, see Fig. 4a), leads to a surface increase of DFe concentration limited 
to a relatively narrow band near the topography, and occasionally transported 
slightly offshore when intense surface currents take place (e.g. the Indian 
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Equatorial currents, the Antarctic Circumpolar Current, the Pacific north 
equatorial counter-current, and the Kuroshio). The subsurface increase of DFe 
concentration follow roughly the same patterns than the one described in surface 
with the noticeable addition of a pattern typical of the Pacific Equatorial 
Undercurrent (i.e. narrow equatorial band of high DFe, Fig. 4b). Conversely, 
adding iron in its particulate form increases the DFe over a wider area following 
the topography, either in surface or sub-surface (Fig. 4c and d). Spatial patterns 
corresponding to the general oceanic circulation (e.g. Gulf Stream, Kuroshio 
and sub-surface Pacific Equatorial Undercurrent) become also more noticeable 
with the addition of iron in its particulate form (Fig. 4c and d).  
 
The direct quantification of the role of particulate iron sourced from the 

sediments can be seen by comparing the KLMNOPQRS and D10 simulations and is 
shown in Figures 4e and 4f. In surface (0-100m), the impact of a PFeInorg source, 
compared to a fully DFe source, is mostly significant in coastal areas and in 
regions characterized by intense horizontal currents (Fig. 4e, e.g. Gulf Stream, 

Kuroshio). Yet, the DFe concentration is higher in D10 than in KLMNOPQRS in the 
very first grid cells near the topography. Indeed, the dissolved iron added in D10 

is sustaining high concentration in those grid cells. Conversely, in KLMNOPQRS, only a 
fraction of the PFeInorg is dissolving before being transported away from the 
topography. Thus, DFe concentrations in those very first grid cells close to the 
topography mirror the intensity of the DFe sediment sources, which are higher 

in D10 than in KLMNOPQRS.  
 
Further away from the coast, DFe concentrations decrease faster in D10 than in KLMNOPQRS while being transported offshore. This is the result of: (i) high scavenging 
rates in regions characterized by relatively high DFe concentration (i.e. above 
the aforementioned 0.7 nmol L-1 threshold) and (ii) low vertical export of PFeInorg 

in KLMNOPQRS due to small sinking velocities relative to the surface horizontal 
currents (i.e. respectively 0.2 m d-1 vs. 0.1 m s-1).  
 
Moreover, coastal regions, where the sediment sources are added, are known to 
be productive areas (Fig. 2) and are therefore characterized by high iron 
biological uptake, while PFeInorg is not directly influenced by biological uptake. 
Consequently, the PFeInorg can easily escape the sediment source areas while 
DFe inputs are either scavenged due to DFe concentrations well above the 
ligand threshold, or uptaken by biology, which limits DFe transport by ocean 
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circulation. Oppositely, PFeInorg is then transported further offshore while slowly 
releasing DFe. Therefore, in the surface layer, the impacts of the PFeInorg on the 
DFe concentrations mostly mimic the large scale horizontal circulation (Fig. 4e). 
 
 

 

 

Figure 4 : Annual mean dissolved iron anomaly (in nmol L-1) averaged over the top 0-100 m 
(left panel) and between 100-500 m (right panel). (a) and (b) correspond to DFe anomaly that 
is D10 simulation in reference to the D2 simulation, (c) and (d) !¾ABCDEFG in reference to D2, (e) 
and (f) !¾ABCDEFG  in reference to D10. Surface currents (0-100m) have been plotted over panel (e) 
with vectors. To emphasize the surface circulation patterns two vectors scales have been 
applied: a vector set at 0.3 m s-1 between 9°S and 9°N and a vector set at 1.3 m s-1 polewards. 
Contours on panel (f) represent the annual mean of the vertical velocity at 100m, the dashed 
blue and black lines correspond to the downward currents (negative velocity), the continuous 
black lines correspond to upward currents. 
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Sub-surface patterns (100-500m) of the differences in DFe between the 
simulations differ from the surface. Indeed, the DFe differences relative to D2 

(either for D10 and KLMNOPQRS) are higher very near the source regions (closest grid 
cells to the coastline) in the surface layer (0-100m) than in the sub-surface (Fig. 
4a and c), which is consistent with the vertical attenuation of the iron source 
(whatever its form) from the surface to the deep ocean. Other differences 
between the surface and sub-surface lie in the distinctive large scale lateral 
circulation patterns that transport PFeInorg farther than DFe (Fig. 4f). For 
example, the enrichment of the EUC by the sub-surface western equatorial 
Pacific is clearly visible on sub-surface plots with a stronger increase (compared 

to D2) in the KLMNOPQRS simulation than in D10. DFe concentrations in KLMNOPQRS also 
display higher concentrations than D10 below large scale surface convergence 
zones. In such areas, surface DFe from the PFeInorg dissolution is downwelled 
toward greater depths (Fig. 4f). Compared to D10, this increased vertical 
transport of iron towards the sub-surface also reflects on the mode waters, which 

display higher DFe concentrations in KLMNOPQRS (Fig. 4f). Finally, the biological 
uptake in sub-surface is virtually equal to zero leading to a more distant 
transport of DFe released from the PFeInorg. It ultimately results in wider areas 
of DFe increase than in surface.   
 

3.3.% Sensitivity of the simulated iron distribution to 
model parameters. 

 
As almost no data of the fraction of PFeInorg that can dissolve in the ocean exist, 
observations cannot yet be used to evaluate the predicted PFeInorg distribution. 
As a consequence, the model parameters cannot be constrained by such an 
evaluation. An assessment of the sensitivity of the simulations outputs to the 
model parameters is thus needed to evaluate the robustness of the impacts of the 
PFeInorg on marine iron and phytoplankton biomasses. Therefore, in addition to 

the KLMNOPQRS simulation, eight other simulations have then been run using a 
dissolution rate and a sinking speed for the PFeInorg covering three order of 
magnitude. Indeed, for each dissolution rate (i.e. Pmin, Pmed and Pslem, see table 2), 
three different sinking speed of PFeInorg have been tested (i.e. no sinking,          
0.2 m d-1 and 2 m d-1). The resulting iron inventories are detailed in Table 4.  
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From these results, the dissolution rate appears to be the most important 
parameter driving the total iron inventory with the smallest values obtained with 
the highest dissolution rate (e.g. Pslem, with any value of the vertical sinking 
speed). In the simulations using a high dissolution rate (Pslem), the fast PFeInorg 
dissolution explains its low concentration that reflects on the total iron inventory 
(indeed, this PFeInorg low concentration is not compensated by a mirroring 
increase in the DFe inventory due to significant scavenging). Moreover, when 
the dissolution rate is high, the vertical sinking speed does not represent a 
substantial PFeInorg sink, relatively to the dissolution, and therefore it does not 
alter in any significant way the simulated iron budgets.  
 
 
Table 4: Iron inventories for the different sensitivity tests in 1011 mol. Pslem, Pmed and Pmin 
correspond to dissolution rates of 6x10-3, 4x10-4 and 4x10-5 d-1 respectively, while labels 
“Nosink”, “Msink” and “10sink” correspond respectively to no vertical sinking speed, 0.2 m 
d-1 and 2 m d-1 (see table 2 for details). 

 

 

Conversely, simulations performed with a low dissolution rate, as in Pmin 

simulations, displays the highest total iron inventory. This high total iron 
inventory is explained by the high concentrations of PFeInorg that represents 

between 46% (KLQRTUPQRS) and 93% (KLQRVWPQRS) of total iron, while in any of the Pslem 
simulations this relative contribution does not exceed 11%. As expected, a low 
dissolution rate allows the added PFeInorg to remain longer in the ocean and thus, 
to more efficiently accumulate. In those low dissolution rate simulations, changes 
in the vertical sinking speed impacts strongly the total iron inventory (even 
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though it always is higher in Pmin than in Pslem simulations) through its direct 
effect on the PFeInorg pool. 
 
Concerning the DFe inventory, it varies noticeably less than the total iron and 
the particulate iron inventories. As already mentioned, iron scavenging prevents 
very effectively the iron concentration to increase beyond 0.7nM. Therefore, a 
significant part of the iron that is released by the dissolution of PFeInorg, is rapidly 
lost by scavenging, especially in the intermediate and deep ocean, where DFe 
concentrations are close to this 0.7 nM threshold. Nevertheless, the DFe 

inventory can change up to 30% relative to KLMNOPQRS (in comparison, the total iron 
inventory varies by a factor up to 7). DFe is especially influenced by the amount 
of PFeInorg available for dissolution. The more PFeInorg is present in the ocean, 
higher the DFe inventory will be. In fact, the more the iron is transported far 
from its sources by escaping biological uptake and scavenging as in form of the 
PFeInorg, the more it reaches remote areas with originally lower DFe 
concentrations and thus is less susceptible to be scavenged right after its 
dissolution from particles. As expected, simulations with the highest PFeInorg 

concentrations (due to slow dissolution and slow sinking, as in KLQRVWPQRS or KLMNVWPQRS) are displaying the highest DFe inventories. On the contrary, the lowest 

DFe inventory is obtained in simulation KLQRTUPQRS in which PFeInorg is removed 
quickly from the ocean through vertical sedimentation without having the time 
to significantly dissolve. In Pslem simulations, fast dissolution rates result in fueling 
regions already Fe-replenished, thus favoring scavenging and explaining the 
relatively low impact of PFeInorg on the DFe inventory.  
 

3.3.1.% Sensitivity of iron distribution towards the 
dissolution rate of lithogenic sediment particles 

  

In order to illustrate the sensitivity of the global horizontal distribution of DFe to 

the dissolution rates, we chose to focus on differences of KLQROPQRS and KPXMLOPQRS with 

the simulation KLMNOPQRS, in which both the dissolution rate and sinking have been 
set to intermediate values. The resulting global horizontal distribution of DFe is 
then shown in Figure 5. In the productive layer (0-100m) and in reference to KLMNOPQRS, a fast dissolution (KPXMLOPQRS) produces higher DFe concentrations (Fig. 5a) 
near the coasts. Indeed, faster dissolution leads to more PFeInorg dissolving locally 
before being transported towards the open ocean. Consequently, faster 
dissolution also causes less PFeInorg to reach the remote open ocean areas and 
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noticeably the Antarctic Circumpolar Current (ACC), the North Atlantic Drift 
or the Kuroshio extension. This latter process explains the slightly negative DFe 

differences surface patterns between KPXMLOPQRS and KLMNOPQRS. Conversely, low 

dissolution rate (KLQROPQRS, Fig. 5c) translates to noticeably lower values of surface 

DFe concentrations near the coasts in reference to KLMNOPQRS. Further away from 
the coastlines, surface DFe does not increase despite a PFeInorg increase (not 
shown). The PFeInorg increase does not compensate for the slow dissolution and KLMNOPQRS does simulate higher DFe in every places of the surface ocean (Fig. 5c).   
 

In sub-surface and near the topography (Fig. 5b), the differences between KPXMLOPQRS 

and KLMNOPQRS are noticeably weaker than in surface. Vertical attenuation of the 
PFeInorg source and the relatively slow sub-surface circulation (compared to the 

surface) that allows for a large part the PFeInorg from KLMNOPQRS and KPXMLOPQRS to 
dissolve locally, close to the source regions near topography for both simulations, 
is explaining this pattern. Regions near topography, where higher DFe 

concentrations are simulated in KPXMLOPQRS than in KLMNOPQRS, are the ones with the 
most intense sub-surface circulation. In all other open ocean regions, the PFeInorg 

mostly released in surface layers is depleted faster in KPXMLOPQRS than in KLMNOPQRS 
resulting in weaker horizontal transport of PFeInorg, prone to dissolve, towards 
the sub-surface through vertical sinking (below high PFeInorg surface 
concentration patterns, Fig. 4e) and through ocean transport in convergence 
zones (Fig. 4f). Therefore, these patterns mostly represent the higher dissolution 

of the PFeInorg transported from the surface in KLMNOPQRS. In KLQROPQRS, as in surface, 

the DFe is everywhere lower than in KLMNOPQRS in sub-surface with patterns 
resembling the one of figure 5b. Indeed, despite its high concentration, the very 
slow PFeInorg dissolution does not imprint the sub-surface DFe concentration in KLQROPQRS, and the patterns displayed Figure 5d are again related to the dissolution 

of the PFeInorg transported from the surface through ocean circulation in KLMNOPQRS. 
 

It is worth noting that high dissolution rates (KPXMLOPQRS) tend to accentuate the 
observed coast to offshore DFe gradient by decreasing the PFeInorg ability to be 
transported far away from its source.  
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Figure 5: Differences of dissolved iron (in nmol L-1) in reference to simulation KLMNOPQRS for (a) 
and (b) the simulation KPXMLOPQRS respectively between 0-100m and 100-500m. (c) and (d) same as 
(a) and (b) but for KLQROPQRS simulation. 
 

 
3.3.2.% Sensitivity of iron distribution towards the 

sinking velocity of lithogenic sediment particles 
 

 
The sinking speed parameterization is directly impacting the vertical export of 
PFeInorg from the surface. Non-sinking PFeInorg (Nosink simulations) remain 
longer in surface resulting in an overall higher dissolution of PFeInorg (Table 4). 
Conversely, fast sinking PFeInorg leads to a high export from the surface and thus, 
less PFeInorg is available to dissolve (Table 4). This global process is particularly 
visible in regions with shallow bathymetry (Fig. 6a, e.g. arctic ocean, Hudson 
Bay and the Baltic sea). Non-sinking PFeInorg also follows the surface ocean 

circulation until fully dissolved, while fast sinking PFeInorg (KLMNTUPQRS) are not 
efficiently transported away from the source regions. Figure 6a shows that non-
sinking PFeInorg is adding DFe in remote areas less accessible to the sinking 

PFeInorg. On the contrary, fast sinking PFeInorg (KLMNTUPQRS) affects the DFe in regions 
located upstream (therefore closer to the PFeInorg source regions in coastal areas) 
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(Fig. 6a and c) but presents almost no DFe differences in reference to KLMNOPQRS in 
the most remote places of the ocean (e.g. subtropical gyres center). Interestingly, 
the surface Southern Ocean is showing almost no difference in DFe distributions 

between KLMNVWPQRS and KLMNOPQRS (Fig. 6a). The very energetic and barotropic 
circumpolar circulation is dominating the spatial distribution of PFeInorg and 

therefore its relative contribution to the DFe pool, in KLMNOPQRS and KLMNVWPQRS. By 

comparison, fast sinking PFeInorg distribution (KLMNTUPQRS) is more affected by the 
interplay between the ocean dynamical circulation and the sinking speed, 
resulting in less PFeInorg (and consequently DFe) reaching the convergence zones 
at 45°S. 
 

 
Figure 6 : Spatial distribution differences of dissolved iron concentration (in nmol L-1) 
averaged over the first 100 m (left panel) and between 100 and 500 m depth (right panel). 
 

 

In sub-surface, slower PFeInorg sinking speed in KLMNVWPQRS than in KLMNOPQRS produces 
noticeably higher sub-surface DFe concentration (Fig. 6b) with the most marked 
differences located beneath the global convergence zones (Fig. 4f). Indeed, as 
already noted, the slow PFeInorg sinking speed increases the PFeInorg  surface 

concentrations in KLMNVWPQRS relatively to KLMNOPQRS. Then, the PFeInorg is transported 
in higher quantity through the convergence zones to the sub-surface where it 
continues to dissolve. Finally, very few sub-surface regions display a decrease of 

DFe concentrations in KLMNVWPQRS relatively to KLMNOPQRS. They are limited to regions 
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located beneath the highest PFeInorg concentration in KLMNOPQRS. In those regions, 
the vertical sinking of PFeInorg from the surface fuels a more intense sub-surface 

dissolution in KLMNOPQRS than in KLMNVWPQRS.  

Conversely, higher PFeInorg sinking speeds in KLMNTUPQRS decreases significantly the 

global concentration of the PFeInorg in the sub-surface in comparison to KLMNOPQRS 
as shown in Table 4. PFeInorg stays less time in the sub-surface layers (between 

100 and 500m) of all regions in KLMNTUPQRS than in KLMNOPQRS (due to KLMNTUPQRS high 
sinking velocity parameterization), which mechanically results in a lower amount 
of iron being dissolved from the PFeInorg. Therefore, patterns of figure 6d are 

related to the PFeInorg  that have more time to dissolve in KLMNOPQRS than in,KLMNTUPQRS 
while sinking from the surface high concentrations areas.  
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3.3.3.% Impact on phytoplankton 
 
In this sub-section, we focus our attention on the PFeInorg impacts on the global 
distribution of phytoplankton. Surface chlorophyll concentration is used as a 
proxy of the phytoplankton biomass.    

 

Figure 7 : Annually averaged surface chlorophyll concentrations (in mg m-3) for a) the D10 
simulation. Black lines mark the locations of the transects used in figure 8. Panel b) shows the 
differences between KLMNOPQRS and D10 simulations in surface chlorophyll concentrations.  
 
As expected, surface chlorophyll concentration increases in all simulations where 
iron, in any form, is added relative to the D2 simulation (e.g. comparison 
between Fig. 7a vs Fig. 2b). Yet, compared to a case where only a DFe source is 

considered from the sediments (Fig. 7a), the KLMNOPQRS simulation shows an overall 
decrease in surface chlorophyll concentration in areas adjacent to the coastlines 
(including islands coastlines noticeable in Southern ocean). Further away from 
the coasts, the chlorophyll concentration is then significantly higher in the KLMNOPQRS simulation than in D10. These patterns are more noticeable in regions 
which are known to be iron limited such as the equatorial Pacific, the north 
Atlantic and Pacific (north of 40°N) and the Southern ocean (Moore et al., 
2013). These changes of the chlorophyll distribution are, in most cases, 
consistent with the DFe alteration due to the PFeInorg (see Fig. 4e & section 3.2).  
Figure 8 focuses more specifically on three transects in contrasted regions of the 
worlds ocean and highlights how their surface chlorophyll concentrations vary 
according to the addition of DFe, PFeInorg and their parameterizations in the 
model. A comparison between these surface chlorophyll concentrations and the 
one observed (from SeaWiFS data) is given. Our simulations produce different 
chlorophyll background values that are blurring the impact of the PFeInorg on 
spatial chlorophyll distributions. Hence, we chose to normalize surface 
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chlorophyll concentrations by the spatially averaged annual mean (Fig. 8) over 
each transect. 
 
Figures 8a and 8b are emphasizing the zonal and meridional gradients of the 
surface chlorophyll concentration in the equatorial Pacific. This region is 
characterized by a zonal transport of iron from the western Pacific sub-surface to 
the eastern Pacific surface by the Equatorial Under Currents (Slemons et al., 
2010; Slemons et al, 2012). This iron is then brought to the surface by the 
equatorial upwelling in the eastern Pacific and partly fuels the phytoplankton 
growth. The corresponding SeaWiFS chlorophyll pattern is a steep zonal 
gradient centered around 170°W, which correspond to the transition between 
the cold tongue (cold upwelled water masses) and the oligotrophic warm pool 
(Fig. 8a). Then, chlorophyll observed concentrations increase mildly towards the 
east before a steep increase in the far eastern equatorial Pacific (east of ~120°W). 
East of the international date line (180°), the simulations only considering 
sedimentary sources of DFe (i.e. D2 and D10) display significantly weaker 
eastward increase of chlorophyll concentrations (actually, almost constant 
concentration from 180° to 120°W) compared to the SeaWiFS data product. In 
the far east equatorial Pacific (east of 120°W), the latter simulations fail to 
reproduce the observed steep increase of chlorophyll concentrations.  
Simulations in which PFeInorg has a small impact on surface DFe concentrations 

(i.e. simulations KLQROPQRS, KLQRTUPQRS, KLMNTUPQRS, and KPXMLTUPQRS; see table 4) because of a 

relative high PFeInorg loss by sinking  (and, for KLQROPQRS a median sinking velocity 
but a weak dissolution rate),  display similar features than the simulations taking 
into account only DFe concentrations. They underestimate the west-to-east 
surface chlorophyll gradient. On the contrary, simulations with the highest DFe 

inventories at the surface and in the sub-surface (KLQRVWPQRS and KLMNVWPQRS), due to 
relatively weak dissolution rates and a zero PFeInorg sinking speed, do not 
represent the steep chlorophyll increases near 170°E and east of 120°W. Those 
simulations also overestimate the west-to-east chlorophyll increase between 180° 
and 120°W. The simulations that perform the best in representing the surface 
chlorophyll west-to-east concentrations are those characterized by relatively high 
DFe surface inventory as well as relatively low sub-surface DFe inventory: KLMNOPQRS, KPXMLVWPQRS and KPXMLOPQRS. 
The latitudinal structure (at 130°W) of the observed equatorial Pacific (Fig 8b) 
surface chlorophyll concentrations displays a marked maximum centered 
around the equator with a steeper decrease to the north than to the south. 
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Simulations that only account for a DFe sediment source underestimate the 
equatorial maximum and the chlorophyll drop north and south the equator 
resulting in an almost flat curve for the D2 simulated chlorophyll. D10 simulates 
a higher equatorial maximum but still underestimates the north and south 

chlorophyll decrease. As for the zonal gradient, simulations KLQROPQRS, KLQRTUPQRS and  KLMNTUPQRS display chlorophyll concentrations close to D2, while KPXMLTUPQRS simulated 

chlorophyll is closer to D10. Conversely, KLQRVWPQRS and KLMNVWPQRS simulations 
strongly overestimate the equatorial chlorophyll maximum and the 

northernmost surface chlorophyll decrease. Finally, the simulations KLMNOPQRS, KPXMLVWPQRS and KPXMLOPQRS are able to better represent the observed marked maximum 
at the equator. This higher biomass of phytoplankton then deplete faster the 
nitrogen concentrations in the eastern Pacific equatorial region, leading to a 
lower meridional spread visible on figure 8b as the north and south chlorophyll 
drop (also noticeable on figure 7b).  
In the Southern Ocean, we focused on the island mass effect produced by the 
Kerguelen archipelago. Indeed, the satellite surface chlorophyll data are 
displaying a chlorophyll plume downstream of the archipelago (Fig. 7a & 8c) and 
iron fertilization has been invoked to explain such a remarkable feature (e.g. 
Blain et al., 2007). In this case, all our simulations are significantly 
overestimating the observed downstream chlorophyll decrease. In agreement 

with results found in the equatorial Pacific, simulations KLQROPQRS, KLQRTUPQRS, KLMNTUPQRS, 

and KPXMLTUPQRS (characterized with low surface DFe inventories; see table 4) are 
overestimating the most the chlorophyll west-to-east decrease with 
concentrations close to the D2 and D10 simulations. A second group of 

simulations regroups KLMNOPQRS, KPXMLVWPQRS and KPXMLOPQRS. This latter group does 
represent a weaker downstream chlorophyll decrease, closer to the observed one. 

However, the best fit is obtained by simulations KLQRVWPQRS and  KLMNVWPQRS that are 
representing too steep chlorophyll gradients in the equatorial Pacific (Fig. 8a,b 
and c).  
In the Atlantic ocean we looked at the zonal gradient of chlorophyll near 43°S 
which corresponds to a strong zonal advection from the south American coast to 
the eastern Africa (Fig. 4e). Observed chlorophyll concentrations display a 
marked maximum adjacent to the coast followed by a steep decrease from the 
coast to 53°W (Fig. 8d). East of 53°W, chlorophyll concentrations decrease 
slowly with an almost linear trend. Here, the simulations that take only DFe as 
sedimentary sources do a better job at representing the steep decrease 
chlorophyll west of 53°W while they are overestimating the chlorophyll zonal 
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decrease east of this longitude. As for other plots in Figure 8, KLQROPQRS, KLQRTUPQRS, KLMNTUPQRS, and KPXMLTUPQRS simulate similar chlorophyll decrease than D2 and D10. 

Conversely, the chlorophyll decreases simulated in KLQRVWPQRS and  KLMNVWPQRS are too 

weak either west or east of 53°W. Finally, KLMNOPQRS, KPXMLVWPQRS and KPXMLOPQRS are also 
displaying a slightly weaker than observed decrease in chlorophyll 
concentrations near the coast but they produce a more realistic zonal decrease in 
chlorophyll concentrations east of 53°W (the best fit to the observations being KLMNOPQRS).  
 

 
 
Figure 8: Annually averaged surface chlorophyll concentrations standardized by the spatially 
averaged annual mean chlorophyll concentrations along (a) a zonal transect at the equator in 
the Pacific Ocean (averaged from 1°N to 1°S), (b) a meridional transect at 130°W, (c) a zonal 
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transect at the latitude of the Kerguelen islands (~50°S) and (d) a zonal transect at 43°S in the 
Atlantic ocean. Transects are represented by the black lines on Figure 8a. 
 
A common impact of PFeInorg is then to change the spatial distribution of the 
phytoplankton biomass (diagnosed by the chlorophyll concentrations) in regions 
known to be iron limited (Fig. 7b). A sediment source of PFeInorg is able to 
significantly change the coast to open ocean gradient as well as the Pacific 
equatorial upwelling meridional gradient in surface phytoplankton biomasses. 
All simulations considering only the DFe sediment source fail to simulate 

adequately those gradients (Fig. 8) while our simulations KLMNOPQRS, KPXMLVWPQRS and KPXMLOPQRS consistently improve the comparison to observations.  
 

4.%Conclusions and perspectives 
 
This first global modeling study is intended to document the potential impacts 
on dissolved iron and phytoplankton biomasses of an iron compartment 
increasingly considered as a key player in the ocean iron cycle but yet 
overlooked in biogeochemical models: the inorganic particulate iron of 
sedimentary origin (PFeInorg). In our study, we tested an increase of the dissolved 
iron source from sediments against an alternative: an iron source from the 
sediments that adds inorganic particulate iron to the dissolved one. Our results 
show that increasing the dissolved iron source by 5-fold is less significant (see 
Table 3 and fig. 4) in terms of surface and sub-surface impacts on the global 
inventory of dissolved iron than a change in the phase of the iron released by the 
sediments (i.e. particulate phase rather than dissolved). In turn, these results 
reflect on the surface phytoplankton biomasses, that are most impacted by the 
addition of a particulate iron source (Fig. 7, 8 and 9) than increasing the 
dissolved one. Figure 9 shows that, contrary to an addition of PFeInorg, an 
increase of the sediment flux of dissolved iron only marginally changes the 
limitation patterns of the primary producers (Fig. 9a and 9b).  
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Figure 9 : Limitation patterns of the surface nanophytoplankton growth during the boreal 
(North Hemisphere) and Southern (South Hemisphere) summer for (a) D10 and (c) KLMNOPQRS. (b) 
and (d), same as (a) and (c) but for limitation of the diatoms growth. Contours in (a), (b), (c), (d) 
delineate the same limitation regions but for D2. Shades of grey are given as an indicator of 
the level of total nutrients limitation (i.e. no shading = nutrient limited, dark grey = not 
nutrient limited). 

 

These modeling results have been obtained using the most reasonable set of 
values for the model parameters. However, as our knowledge of this iron
compartment is still relatively superficial, our modeling exercise relies on 
simplistic and poorly constrained parameterizations. Indeed, our simple model 
does represent one source and two sinks, being the dissolution and the sinking of 
the PFeInorg. Our first modeling approach does not take into account the 
aggregation that has been shown to partially package small iron particles into 
large aggregates in productive surface waters (Ohnemus and Lam. 2015) and 
therefore may increase the mean vertical sinking speed of the PFeInorg. Our 
sensitivity tests using fast sinking PFeInorg are only partly addressing this process. 
Indeed, large aggregates have also been shown to break-up in sub-surface 
waters. Faster sinking due to aggregation in surface may result in low PFeInorg in 
surface ocean that should reflect on surface DFe. Low PFeInorg concentrations 
will then reach convergence zones and hence sub-surface water masses. In other 
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hand, fast sinking in surface with slow sinking in sub-surface (related to de-
aggregation) may drive an increase of PFeInorg in sub-surface. Those two latter 
compensating processes do not have the same spatial imprint and spatial 
decoupling may affect the spatial patterns of the PFeInorg impact on DFe and 
biological production. Therefore, a parameterization of the vertical sinking 
speed that depends on biological productivity and depth may be needed in next 
PFeInorg modelisation exercise. Another process that should be included in future 
studies would be an increased scavenging that an increased load of inorganic 
particles may generate in coastal waters. Indeed, iron oxyhydroxides particles 
are known for their high capacity of scavenging dissolved iron (Lam & Marchal, 
2015; R. Raiswell & Anderson, 2005). Finally, the spatial and temporal 
variability of the sediment source, linked to the ocean dynamics, is not yet 
included in our modeling exercise.    
Nevertheless, this simple parameterization relies on the very limited set of 
observations and laboratory experiments (Cheize et al., 2019) that are available 
and that can be used to constrain the model parameters. A noticeable 
assumption in our simulations is to set the dissolution rate to a constant and 
globally uniform value. Regional differences in the dominant types of sediment 
(Dutkiewicz et al., 2016) make this assumption very unlikely, as Cheize et al. 
(2019) demonstrated differences in the dissolution kinetics of three types of 
sediment from very close locations (i.e. Kerguelen islands, Fig. 3). One way to 
improve our parameterization would be to use regional dissolution rates. It 
would require to simulate several lithogenic iron compartments each from one 
type sediments and with distinctive dissolution rates. Characterization of the 
dissolution rates for each types of sediment present at global scale would then 
need to be gathered from experiments that have yet to take place. Moreover, the 
dependence of those dissolution rates to abiotic (e.g. light, temperature) and 
biotic (bacterial activity) environmental factors have to be assessed in order to 
refine the model. Indeed, those processes may explain the differences between 
the slow dissolution rates derived from the experimental data and the higher 
indirect estimation computed from in-situ observations in Slemons et al. (2012).   
This study does not aim at improving, at this stage of our knowledge, the 
simulated dissolved iron distribution through the addition of a PFeInorg 
compartment. Such a validation would require a global database distinguishing 
and quantifying for each sample the particulate iron from different origins 
(eolian, hydrothermal, sedimentary or biogenic). These informations are needed 
to provide a good comparison of the overall concentration of particulate iron 
that may result from a wrong combination of iron particles of different origins. 
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Moreover, the PISCES global model has been optimized toward observations, 
without any PFeInorg, for more than a decade. Therefore, the addition of a 
PFeInorg compartment, that we know from observations are missing, will 
necessitate some future calibration in order to improve the model performance. 
Finally, the lack of observations is an obvious concluding remark but is 
nonetheless crucial concerning the iron distribution in the ocean. Moreover, in-
situ observations alone are not sufficient to improve our understanding of the 
iron cycle and its impact on biogeochemical cycles. Therefore, the authors of 
this present study stress the need of tailored lab experiments designed in close 
collaboration between observationalists and modelers.        
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Conclusion et perspectives 
 

 
 
 
 
 

 
 
 
 
 

 Il faut être prêt à se débarrasser de la vie qu’on 
a prévue pour avoir la vie qui nous attend 

  

Joseph Cambell 
 
 
 

Vis chaque matin comme s’il était le premier 
Et laisse au passé ses remords et méfaits 

Vis chaque soir comme s’il était le dernier 
Car nul ne sait de quoi demain sera fait 

 

Yasmina Khadra 
L’équation africaine  
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1.! Conclusion 
 
Le but de ma thèse a été d’améliorer la compréhension du cycle du fer 
particulaire d’origine sédimentaire et ses impacts sur la pompe de carbone 
biologique notamment de par son impact sur la production biologique. Pour se 
faire, j’ai implémenté pour la première fois une source explicite de fer 

lithogénique (abiotique) et de documenter son impact potentiel sur 

la distribution du fer dissous et sur celle de la biomasse 

phytoplanctonique.  
 
Cette thèse a notamment été motivée par le fait que des blooms récurrents ont 
été associés à la source de fer sédimentaire près des îles dans les zones 
HNLC (Perissinotto et al., 1992 ; Martin et al., 1994 ; de Baar et al., 1995 ; 
Blain et al., 2001 ; Planquette et al., 2007 ; Pollard et al., 2009). De plus, des 
estimations du budget en éléments nutritifs et quelques expériences d’incubation 
ont suggéré qu’au moins une partie du pFe pourrait être transformée en fer 
biodisponible par reminéralisation (Frew et al., 2006 ; Hurst and Bruland, 2007 ; 
Chase et al., 2007). Peu d’études expérimentales ont été menées afin d’étudier les 
processus de libération de fer dissous par ces particules qu’elles soient issues des 
poussières désertiques ou des sédiments (par exemple : Sedwick et al., 2007 ; 
Wagener et al., 2008 ; Wagener et al., 2010 ; Baker and Croot, 2010 ;       
Cheize et al., 2019) et, à ma connaissance, aucune étude en 

modélisation n’a été jusqu’à présent réalisée en ce qui concerne la 

source sédimentaire avant cette thèse. 
 
Mon travail de thèse s’est matérialisé par l’ajout d’un compartiment de fer 
particulaire dans le modèle PISCES dont le flux provient exclusivement des 
sédiments et qui n’interagit pas directement avec les organismes.  
 
Dans un premier temps, il a été nécessaire de déterminer un flux de pFe 
inorganique sédimentaire (pFesed). En l’absence de documentations à ce sujet, un 
flux maximum de pFesed quatre fois supérieur à celui de DFe a été choisi afin de 
représenter le rapport pFe/DFe qu’on peut observer près des côtes (donc celui 
des régions sources) (FIGURE 4–1). De plus, afin de représenter une remise en 
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suspension plus importante, donc un flux plus intense, en surface/subsurface 
qu’au fond, du fait de l’intensité des courants, le flux a été paramétré pour être 
donc variable en fonction de la profondeur selon le même schéma utilisé pour la 
source sédimentaire de DFe.  
 
Deux tests ont été effectués sur la sensibilité du modèle à la source. Le premier 
test a été de doubler le flux de pFesed selon la même paramétrisation que la 

simulation kI:;�9~�». Le modèle a révélé une faible sensibilité à l’intensité de la 
source. En effet, seule une augmentation des concentrations en fer dissous et une 
augmentation générale de la chlorophylle ont été observées, comme il est 
prévisible lors de l’augmentation d’une source de fer. Le second test consistait à 
restreindre la zone source qu’aux 150 premiers mètres. L’absence de différence 

significative avec la simulation de référence kI:;�9~�» suggère que l’effet du pFe est 
principalement lié à son flux issu des sédiments sur les 150 premiers mètres de la 
colonne d’eau. Les tests présentés au Chapitre 2 ont permis de concentrer les 
efforts sur deux paramètres dans le modèle biogéochimique PISCES qui peuvent 
faire varier la concentration du pFe, à savoir, la vitesse de chute et le taux de 
dissolution. En définitive, la comparaison de deux simulations à apports égaux 
de fer sédimentaire mais dont le flux est découplé sous une forme dissoute et 
particulaire dans l’une des simulations tandis que l’autre comporte un flux 
exclusivement sous forme dissoute, permet d’afficher une différence notable en 
termes de distribution spatiale du DFe et en termes d’impact sur la biomasse 
phytoplanctonique. Nous avons montré que la distribution du fer 

dissous et par conséquent la distribution de la biomasse 

phytoplanctonique sont sensibles à la forme de fer issue des 

sédiments. Cette source induit une modification de la répartition des zones de 
limitation par les nutriments notamment au niveau des zones HNLC et des 
gyres oligotrophes.  
 
Malgré le peu de paramètres qui contraignent dans le modèle les concentrations 
de pFe, le modèle PISCES n’en demeure pas moins sensible. Faire varier le taux 
de dissolution et la vitesse de chute revient à déterminer jusqu’où la particule de 
fer peut être advectée horizontalement avant de se transformer en fer dissous ou 
d’être exportée au niveau suivant de profondeur. Malgré une vitesse de chute 
déduite de la loi de Stockes et donc non spécifique aux particules de fer, le 
modèle montre des variations en terme de concentrations de DFe selon les deux 
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vitesses extrêmes. Cela permet de documenter distinctement les répercussions de 
la chute d’éventuelles grosses particules et celles des petites particules qui restent 
en suspension et ne chutent virtuellement jamais. Ainsi, nous avons pu 
déterminer le devenir de ces deux tailles « extrêmes » selon leur localisation ; de 
la côte vers le large et de la surface à la subsurface. 
 
Sans surprise, une forte vitesse de chute limite l’apport des particules de fer dans 
l’océan ouvert que ce soit en surface ou en subsurface. Ces grosses particules 
peuvent donc être considérées comme celles qui constituent l’essentiel du flux 
vertical des particules de fer (vitesse de chute de l’ordre de 100 mètres par jour) 
avec des temps de résidence courts (de l’ordre du jour) (Bacon et al., 1985 ; 
Bishop et al., 1977 ; Clegg and Whitfield, 1991 ; McCave, 1975 ;               
Nozaki et al., 1987). En revanche les observations montrent que ce type de 
particules est principalement biogénique (pelotes fécales, neiges marines, macro-
plancton mort et tout autre débris organiques de grande taille)                      
(Roy-Barman and Jeandel, 2011). 
 
Une vitesse nulle permet un transport par les courants les plus forts comme les 
moins intenses, ce qui induit un apport de DFe au centre des gyres en subsurface 
deux fois plus important en comparaison avec une vitesse de chute de 0.2m d-1, 
notamment en ce qui concerne les gyres nord et sud du Pacifique. Ce résultat 
confirme l’importance de cette source au niveau des gyres comme l’ont soulevé 
par exemple Johnson et al., 2003 en ce qui concerne le DFe sédimentaire.  
 
Quant au taux de dissolution, son effet est principalement visible sur le gradient 
côte/large. Un fort taux de dissolution va fortement enrichir les quelques 
centaines de kilomètres au large des côtes mais va induire un appauvrissement 
des eaux de subsurface par l’action de scavenging dû à l’excès de DFe et ce, pour 
une vitesse de chute de 0.2 m d-1. A cette même vitesse de chute, un faible taux 
de dissolution ne permet pas d’enrichir en fer dissous la colonne d’eau ; la 

chute prédomine sur le processus de dissolution.  
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2.! Perspectives 
 
Ces tests de sensibilité à la vitesse de chute et au taux de dissolution ouvrent des 
perspectives d’une modélisation plus fine du cycle interne du fer, 
notamment sur :  
 
- l’agrégation du pFesed essentiellement dans les eaux productives   
(Ohnemus and Lam. 2015), qui conduit à une vitesse de chute élevée réduirait 
les concentrations des eaux de surface en pFe inorganique. En effet, le modèle a 
tendance à surestimer en surface les concentrations en fer particulaire total 
(biogénique + inorganique) (FIGURE 4–2). 
 

-   le scavenging lié au pFesed. En effet, les particules d'oxyhydroxydes de 
fer sont connues pour leur grande capacité à adsorber le fer dissous                   
(Lam and Marchal, 2015 ; Raiswell and Anderson, 2005). De plus, une étude en 
modélisation récente a démontré l’intérêt que pouvait avoir ce processus sur la 
distribution du DFe. Cependant cette étude a été réalisée sur le pFe inorganique 
issu des poussières désertiques (Ye and Völker, 2017). Ainsi, ces deux processus 
conjointement pourraient affecter le ratio pFe/DFe sur lequel se base 
l’estimation du flux de pFesed inorganique. Il est à noter que ces processus sont 
réversibles ; les particules de fer lithogénique ont la capacité de se désagréger, de 
même, le DFe adsorbé peut également se dés-adsorber (processus pris en compte 
dans PISCES en ce qui concerne toutes les autres particules, à l’exception du 
pFe inorganique, équations 2.49-2.50). Ainsi, une cinétique de chute paramétrée 
en fonction de la charge en particules, de la production biologique et de la 
profondeur serait à prendre en compte. 
 
-    la paramétrisation du taux de dissolution. En effet, dans cette étude, 
nous avons travaillé avec l’hypothèse d’une valeur constante et globalement 
uniforme du taux de dissolution. Cependant, les différences régionales en termes 
de types de sédiments illustrées par (Dutkiewicz et al., 2016) ou les cinétiques de 
dissolution différentes selon les phases contenues dans les particules (e.g. 
Wagener et al. (2008)) nous poussent à envisager trois hypothèses afin 



 

 

 143  

d’améliorer cette paramétrisation du taux de dissolution : (i) ajouter autant de 
compartiments de pFesed qu’il existe de types de sédiments dominants et leur 
attribuer le taux de dissolution qui leur correspond. Cette méthode peut être 
contraignante d’un point de vue expérimental et d’un point de vue modélisation. 
Dans un cas, il serait nécessaire d’estimer un taux de dissolution pour chaque 
type de sédiment selon leur provenance à l’échelle globale. Dans le second cas, le 
fait de rajouter plusieurs compartiments viendrait à davantage complexifier le 
modèle pour en réalité ne simuler qu’un unique élément chimique (ii), simuler 
deux compartiments de pFesed au lieu d’un seul dont l’un relativement réfractaire 
(ou à très faible taux de dissolution) et un second pFesed dit labile tout en 
attribuant à chacun un pourcentage de fer libéré (une contribution), (iii) 
modéliser la dissolution du fer selon une cinétique qui ne serait pas du premier 
ordre (cas actuel), en tenant compte de différents degrés de labilité à l’instar de la 
paramétrisation du POC. Toutes ces solutions nécessitent un travail de terrain 
ou de laboratoire en amont qui a été très peu réalisé voire inexistant à l’heure 
actuel. En effet, la dépendance de ces vitesses de dissolution vis-à-vis de facteurs 
environnementaux abiotiques (lumière, température, par exemple) et biotiques 
(activité bactérienne) doit être évaluée afin d'affiner le modèle, notamment en ce 
qui concerne la troisième possibilité. En effet, ces processus peuvent expliquer les 
différences entre les vitesses de dissolution lentes calculées à partir des données 
expérimentales et l'estimation indirecte calculée à partir d'observations in situ 
dans Slemons et al. (2012) et dont les valeurs sont supérieures. 
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FIGURE 4–1 Concentration de fer particulaire en nM moyennée sur l’année. Les panneaux de 
gauche (de droite) représentent les concentrations moyennées de 0 à100 m (entre 100 et 500 m), 
(a) (b) correspondent aux données in-situ, (c) (d) aux résultats de la simulation kI:;�9~�» sous-
échantillonnés aux emplacements des données de pFe et (e) (f) similaires à (c) et (d) mais pour 
la simulation D10. 
 
Par ailleurs, la couverture spatiale et temporelle des données existantes de la 
distribution des concentrations en pFe demeure faible, et ne permet pas une 
comparaison solide avec les résultats des modèles à l’échelle globale (Figures 4-1 
et 4-2). Les observations disponibles aujourd’hui montrent un ratio pFe/DFe qui 
décroit en fonction de la profondeur à l’exception des zones de forts dépôts 
atmosphériques, à savoir l’Atlantique nord et près des côtes d’Afrique du Sud 
(Figure 4-1, a et b). Ce ratio peut varier de 0.6 mol mol-1 dans la gyre 
subtropicale Nord Atlantique en surface, à 5 en subsurface ce qui peut être relié 

K5 L5 
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à l’agrégation et au fort apport de particules par les poussières. Cependant, près 
des îles situées dans les zones HNLC de l’Océan Austral (e.g. Kerguelen, South 
Georgia) le ratio est important et du même ordre de grandeur de la surface à la 
subsurface. Ces zones situées loin des apports atmosphériques suggèrent qu’un 
apport récurrent voire continu de particules sur toute la colonne d’eau peut être 
à l’origine de ce ratio plus ou moins constant (il est toutefois à prendre en 
considération que la résolution de cette grille est de 2° dans cette zone). Cela 
peut être, soit le résultat d’une importante production de particules biogéniques 
de fer, soit l’effet d’un apport intense de fer particulaire de source sédimentaire. 

 
 
FIGURE 4–2 Ratio pFe / DFe en mol mol-1 moyenné sur l’année. Le panneau de gauche (de 
droite) représente le ratio moyenné entre 0 et 100 m (entre 100 et 500 m), (a) (b) correspondent 
aux données in-situ, (c) (d) aux résultats de la simulation D10 sous-échantillonnés aux 
emplacements des données de pFe et (e) (f) similaires à (c) et (d) mais pour la simulation kI:;�9~�» . 
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Dans notre exercice de modélisation, dans la simulation kI:;�9~�», ce ratio et 
largement sur estimé dans l’océan ouvert en raison du flux de pFesed inorganique 
principalement réparti sur les 150 premiers mètres. Cependant près des îles de 
l’Océan Austral (de la surface à la sub-surface) et en sub-surface les ratios sont 
proches de ceux observés, à l’inverse de la simulation ne comportant que la 
forme dissoute du flux de fer sédimentaire (simulation D10). Cette dernière sous-
estime drastiquement le ratio en ne tenant compte que des particules de fer 
biogénique. Il apparaît donc important que la présence de pFesed inorganique 
soit requise dans le modèle pour que ce ratio soit maintenu. Cependant, à 
l’avenir, modifier les paramétrisations des processus responsables de la variation 
pFesed inorganique sur la colonne d’eau- notamment les processus d’agrégation- 
aura nécessairement un impact sur ce ratio. Ces modifications nécessiteront 
d’être testées au regard des données, qui devraient de plus en plus nombreuses, 
grâce notamment aux données issues des campagnes GEOTRACES.  
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…Et moi aussi, je me suis senti prêt à tout revivre. Comme si cette grande colère m’avait purgé du mal, vidé 
d’espoir, devant cette nuit chargée de signes et d’étoiles, je m’ouvrais pour la première fois à la tendre indifférence 

du monde. De l’éprouver si pareil à moi, si fraternel enfin, j’ai senti que j’avais été heureux, et que je l’étais 
encore. Pour que tout soit consommé, pour que je me sente moins seul, il me restait à souhaiter qu’il y ait 

beaucoup de spectateurs le jour de mon exécution et qu’ils m’accueillent avec des cris de haine. 
       Albert Camus 

       L’Étranger 
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Ateliers de Modélisation de l'Atmosphère, AMA, Météo-France, Jan 2017, Toulouse, France. 
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9'*3,!D% Modélisation de l’impact du Fer particulaire d’origine sédimentaire sur les cycles biogéochimiques marins 
%
"#*(!0&%(!D% Biogéochimie, Fer particulaire inorganique, Modélisation globale, Limitation, Production biologique 
%
L%(1.%!D%  Il existe encore des incertitudes importantes 
concernant le cycle biogéochimique du fer, sa nature et 
la quantification de ses sources. Ce fer dissous (dFe) est 
considéré comme étant la forme la plus biodisponible ce 
qui a induit la sous-évaluation du rôle du fer particulaire 
(pFe) comme une source potentielle de dFe. Pourtant, la 
remise en suspension des sédiments libère davantage de 
pFe que de dFe. Dans ce contexte, ma thèse remet en 
question la vision traditionnelle du rôle du fer 
particulaire inorganique sédimentaire (pFeinorg) et 
propose la première modélisation de ce dernier comme 
source externe de dFe. Le modèle numérique PISCES a 
donc été adapté pour tenir compte d’un flux 
supplémentaire de fer en s’appuyant sur une climatologie 
de la dynamique à partir de la configuration NEMO-
PISCES globale à 2 degrés de résolution. Les simulations 
mettent en exergue la sensibilité de la biomasse 
phytoplanctonique à la forme de fer provenant des 
sédiments ; les limitations en  macronutriments et celles%

en fer sont considérablement modifiées, ainsi que les 
gradients côte–large de chlorophylle. Le transport plus 
efficace du fer en tant que pFeinorg permet d’atteindre 
des régions éloignées de sa source. Son accumulation et 
sa dissolution dans les zones de convergences induisent 
via downwelling l’enrichissement de la surbsurface ; à ceci 
s’ajoute le processus de chute de la particule. 
Cependant, ces processus demeurent peu étudiés. Les 
tests de sensibilité ont montré que le gain (absence de 
chute) ou la perte (chute rapide) en fer dans l’océan, ou 
encore la prépondérance du pFe sur le dFe seraient 
modulés par le taux de dissolution.  En revanche, la 
distribution de la chlorophylle est mieux représentée 
dans la mesure où les processus qui régissent la 
distribution du PFeinorg et du dFe qui en dérive sont, de 
concert, pris en compte. Une manière de mieux 
représenter les répercussions du fer sur les cycles 
biogéochimiques marins, serait de mieux contraindre 
les processus liés au PFeinorg.%

%

9'*&,!D% Modelling the impact of particulate iron from sedimentary origin on marine biogeochemical cycles 
%
W,5X#3$(!D% Biogeochemistry, Inorganic particulate iron, Global modelling, Limitation, Biological production 
%
R6(*3)0*! D%  There are still substantial uncertainties in 
the iron biogeochemical cycle, including those related to 
the nature and magnitude of its external sources. 
Dissolved iron (dFe)  is considered to be the most 
bioavailable form, which led to the underestimation of 
the role of particulate iron (pFe) as a potential source of 
dFe. Yet sediment resuspension releases more pFe than 
dFe. In this context, my thesis challenge  the traditional 
view of the role of sedimentary inorganic particulate iron 
(pFeinorg) and proposes the first modeling of pFeinorg as a 
new external source of dFe.  For this purpose, the 
PISCES numerical model has been adapted to take into 
account an additional iron flux based on a climatology of 
dynamics from the global NEMO-PISCES configuration 
at 2 degrees of resolution. Simulations highlight the 
sensitivity of phytoplankton biomass to the sediment-
derived form of iron ; macronutrient limitations and iron 
limitations are considerably modified, as are         
coastal – open ocean chlorophyll gradients.%

The iron is more efficiently transported as a pFeinorg, 
allowing it to reach regions far from its source. Its 
accumulation and dissolution in the  zones convergence 
zones would allow via downwelling to enrich the 
subsurface; in addition to this, the process of particle 
sinking. However, few studies have been conducted on 
these processes. Sensitivity tests have shown that the 
gain (no sinking velocity) or loss (relatively fast sinking 
velocity) of iron in the ocean or the preponderance of 
particulate iron over dissolved iron would be modulated 
by the dissolution rate. However the distribution of 
chlorophyll is better represented to the extent that the 
processes governing the distribution of pFeinorg and the 
dFe derived from it are jointly taken into account.  One 
way to better represent the impact of iron on marine 
biogeochemical cycles would be to better constrain the 
processes associated with  pFeinorg.%
%
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