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Résumé : Les objectifs de cette these se focalisent
sur la restitution de I'hydrologie des masses d’eaux
intermédiaires et profondes au cours des derniers
24 ka en mer Méditerranée dans le détroit Siculo-
Tunisien. Nous avons généré, dans un premier
temps, des enregistrements biochronologiques a
haute résolution s'étendant depuis la derniére
période glaciaire. Ces enregistrements sont basés
sur des analyses isotopiques de I'oxygéne,
micropaléontologiques (foraminiféres
planctoniques) et de température des eaux de
surface (SST) effectuée le long de 4 carottes de
sédiments mains profonds prélevées dans le
détroit Siculo-Tunisien, en mer Tyrrhénienne, en
mer lonienne et dans le bassin Levantin
respectivement. Les modeéles de distribution
quantitatifs des foraminiféres planctoniques ont
permis d'identifier sept biozones en se basant sur
I'apparition et/ou la disparition des principaux
taxons ou de leurs pics d'abondance. Les
enregistrements d'abondance montrent que les
changements majeurs dans les assemblages de
foraminiféres planctoniques présentent sont
similaires principalement dans les bassins central
et occidental.

3 bio-événements ont été reconnus au cours des
derniers 24 ka i) le pic majeur de T. quinqueloba
observé = 18,3 ka ii) la premiere apparition
postglaciaire de G. inflata datée = 15,4 ka et iii)
la réapparition de G. truncatulinoides r.c
enregistrée a = 5,6 dans les bassins central et
occidental. Ces bio-évenements peuvent étre
utilisé comme marqueurs de référence pour
établir ou améliorer la chronologie des carottes
de sédiments marines du bassin méditerranéen.
Dans un deuxiéme temps, et dans le cadre de la
restitution des éventuelles variations du temps
de résidence des masses d'eaux plus profondes
depuis la derniére période glaciaire, nos résultats
basés sur les mesures de la différence d'age '“C
entre des especes monospécifiques de
foraminiféres benthiques et planctoniques (B-P)
prélevées dans des carottes marines baignées
par des masses d'eaux intermédiaires et
profondes (KET80-37 et REC13-53),
respectivement démontrent que le dépot du
dernier sapropel S1 ne nécessite pas une phase
de préconditionnement, longtemps évoquée par
les modeles climatiques pour expliquer le
décalage entre le début de lI'augmentation du
débit du Nil et I'amorce de la mise en place de
S1.




Title : The environments of the Siculo-Tunisian strait and paleohydrology of the Mediterranean during

the Late Quaternary

Keywords : Siculo-Tunisian strait, planktonic foraminifera, carbon-14, bio-events, biozone, residence

time.

Abstract : The aim of this thesis focus on the
restitution of the hydrology of intermediate and
deep-water masses during the last 24 ka in the
Mediterranean Sea in the Siculo-Tunisian Strait.

We firstly generated high-resolution
biochronological records extending from the last
glacial period. These records are based on oxygen
isotopic analyses, micropaleontology (planktonic
foraminifera) and surface water temperature (SST)
carried out along 4 deep-sea sediment cores
collected in the Siculo-Tunisian Strait, in the
Tyrrhenian Sea, in the lonian Sea and in the
Levantine basin respectively. The quantitative
distribution of planktonic foraminifers allowed to
identify seven biozones based on the appearance
and / or disappearance of the main taxa or their
peaks of abundance. The abundance records show
that the major changes in the planktonic
foraminifera assemblages are similar in the central
and western basins.

3 bio-events have been recognized during the
last 24 ka i) the major peak of T. quinqueloba
observed at = 18.3 ka ii) the first postglacial
appearance of G. inflata dated at = 15.4 ka and
iii) the reappearance of G. truncatulinoides r.c
recorded at = 5.6 in the central and western
basins. These bio-events can be used as
reference markers to establish or improve the
chronology of marine sediment cores from the
Mediterranean basin. Successively, we have
reconstructed changes in the residence time of
the intermediate and deep-water masses since
the last glacial period by measuring the ™C age
difference between monospecific species of
benthic and planktonic foraminifera (BP)
recovered from deep seas cores bathed by
intermediate and deep-water masses (KET80-37
and REC13-53). The results show that the
deposition of the last Sapropel S1 does not
require a period of preconditioning, often
evoked by climate models to explain the time lag
between the beginning of the increase in the Nile
River flow and the start of the establishment of
S1.
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Introduction générale

En se basant sur les scénarios des changements climatiques, la Méditerranée a été identifiée
comme un « hot-spot », c¢’est-a-dire une des régions les plus sensibles aux changements du
climat réagissant a 1’échelle globale (Giorgi, 2006; Ruti et al., 2016). En effet, les projections
montrent que cette région sera considérablement affectée par une augmentation des
températures moyennes de ’air et une baisse importante des précipitations a 1’horizon de
I’année 2100 aboutissant a un climat plus chaud et plus sec (IPCC, 2014). A la lueur de ces
changements futurs, il s’aveére donc indispensable d'apercevoir 1’évolution des conditions
climatiques passées afin de caractériser les scenarii d’évolution des conditions

environnementales en région méditerranéenne.

En raison de sa position géographique a I’interface entre les vents tempérés d’Ouest européens
et les hautes pressions subtropicales africaines (Boucher, 1975; Lolis et al., 2002), la région
méditerranéenne a été trés sensible aux changements paléoclimatiques et paléocéanographiques
agissant a différentes échelles de temps au cours du Quaternaire Supérieur (Cacho et al.,1999,
2000; Sierro et al., 2005; Di Donato et al., 2008, 2019; Melki et al., 2009; Sprovieri et al., 2012;
Gamiz et al., 2014 et leurs références).

Aujourd’hui, le climat méditerranéen est caractérisé par une forte saisonnalité des précipitations
et des températures avec des hivers doux et humides et des étés chauds et secs (Quézel and
Médail, 2003; Lionello et al., 2006; Bout-Roumazeilles et al., 2013). Les régions marines
situées au Nord se caractérisent par des températures des eaux de surface (SST) moyennes
annuelles les plus faibles. Les valeurs enregistrées sont de 1’ordre de 17,3°C dans le Golfe du
Lion et 17,1°C dans le nord de la mer Adriatique. Dans le détroit Siculo-Tunisien, la moyenne
annuelle de surface est de 19°C (Locarnini et al., 2019) tandis que le bassin Levantin constitue
la région la plus chaude avec des valeurs annuelles d'environ 21,6°C. La Méditerranée se
caractérise par un bilan hydrologique de surface négatif avec des apports d’eau douce faibles
(environ 300 mm/an de précipitation et 200 mm/an d’écoulement continental) et une forte
évaporation toute I’année (environ 1500 mm/an). La Méditerranée est considérée parmi 1’un
des bassins océaniques les plus salées avec des salinités de surface qui varient entre 36,15 et 39
psu selon un gradient Est-Ouest. Etant donnée son caractére semi fermé, le bassin
méditerranéen possede sa propre circulation thermohaline gouvernée aussi bien par la formation

des masses d’eau intermédiaires au nord du bassin Levantin, ainsi que la formation des masses



d’eau profondes au niveau des mers Egee et Adriatique en Méditerranée orientale et dans le

Golfe de Lion dans le bassin occidental (Millot and Taupier-Letage, 2005).

Le détroit Siculo-Tunisien joue un rdle important dans la circulation thermohaline
méditerranéenne globale (MTHC ; Di Lorenzo et al., 2018) car il controle les échanges entre
les deux bassins majeurs de la Méditerranée (Béthoux, 1979; Astraldi et al., 1999; Wirtz, 2010 ;
Di Lorenzo et al., 2018). Un seuil d’environ 400 m de profondeur permet la recirculation des
masses d’eau intermédiaires, qui se sont formées dans le bassin oriental, vers le bassin
occidental. Etudier cette zone et la caractériser d’un point de vue paléocéanographique et
paléoclimatique s’avere ainsi un objectif important afin de mieux comprendre les mécanismes

physigues responsables des changements du climat dans cette région.

Par ailleurs, la circulation thermohaline pourrait étre également impactée par les changements
climatiques globaux, comme I’atteste le basculement de la zone de formation d’eaux profondes
en bassin oriental de la mer Adriatique vers la mer Egée dans les années 1990 (Theocharis et
al., 1999; Roether et al., 2007; Tanhua et al., 2013). Cet évenement appelé « Eastern
Mediterranean Transient » (EMT), a été probablement causé par I’accumulation des eaux trés
salées dans le bassin Levantin et une augmentation de la perte de chaleur dans la mer Egée,
associé a un rafraichissement des eaux de surface au niveau du détroit Siculo-Tunisien,
entrainant ainsi la formation des eaux trés denses dans la mer Egée. Ainsi, au cours des cinq
deniers siécles, 4 épisodes de rafraichissement des eaux de surface et de formation d’eau
profonde ont été produites d’une maniére récurrente dans la mer Egée et exprimés en année CE

(Common Era) a 1910 + 12, 1812 + 18, 1725 + 25 et 1580 + 30 ans (Incarbona et al., 2016).

Dans les études des variations climatiques passées en Méditerranée, plusieurs types d’archives
ont été utilisés tels que les spéléothemes (Bar-Matthews and Ayalon, 2011; Zanchetta et al.,
2016), les sédiments lacustres (Peyron et al., 2011), et les carottes de sédiments marins
(Essallami et al., 2007; Rouis-Zargouni et al., 2010; Siani et al., 2013). En domaine marin, les
études se sont basées sur différents traceurs (isotope stable, nannoplancton calcaire,
foraminiféres benthiques et planctoniques, dinoflagellés...etc.) pour définir au cours du
Quaternaire Supérieur des événements biologiques ou des biozones (Pujol and Vergnaud
Grazzini, 1989; Capotondi and Morigi, 1996; Capotondi et al., 1999; Asioli et al., 2001,
Sprovieri et al., 2003; Sbhaffi et al., 2001, 2004; Geraga et al., 2005; Di Donato et al., 2008,
2019; Dormoy et al., 2009; Triantaphyllou et al., 2009; Siani et al., 2010; Boussetta et al., 2012;

Lirer et al., 2013). Les foraminiferes planctoniques, que nous avons analysé dans le présent



travail, ont I’avantage d’étre largement abondants dans les sédiments marins et de reproduire
fidelement les conditions hydrologiques dans laquelle ils se sont développés tels que la
température des eaux de surface (SST) (Pujol and Vergnaud-Grazzini, 1995; Kucera, 2007;
Hernandez-almeida et al., 2011; Rigual-Hernandez et al., 2012; Mallo et al., 2017; Schiebel and
Hemleben, 2017).

La combinaison entre les températures de surface de la Méditerranées et la composition
isotopique de ’oxygéne des foraminiféres planctoniques (8*20) avait permis de reconstituer
I’évolution des paléosalinités de surface de la Méditerranée au Quaternaire Supérieur (Kallel et
al., 1997a, 1997b, 2000, 2004). Des changements importants ont été ainsi observés dans
I’ensemble de la Méditerranée. Ils avaient eu un impact majeur sur la circulation thermohaline
de cette mer marginale. Des diminutions de salinités ont été observées entre 10 et 6 ka et qui
sont synchrones a I’épisode de dépot du Sapropéle S1 en Méditerranée orientale (daté entre
10.8 et 6.2 ka, Fontugne et al., 1994; Mercone et al., 2000; De Lange et al., 2008). C’est ainsi
que la mise en place des sapropéles, dép6ts centimétriques riches en matiére organique
intercalés dans les sédiments habituels de la Méditerranée orientale, semblent avoir été

contr6lée par des modifications de la circulation thermohaline méditerranéenne.

L’origine des sapropéles, depuis leur découverte en 1947 lors de la mission océanographique
suédoise « Albatross », a fait couler beaucoup d’encre (Kullenberg, 1952; Olausson, 1961).
Plusieurs hypothéses ont été avancées pour expliquer les mécanismes conduisant a 1’anoxie des
eaux profondes et par consequent a la préservation de la matiére organique et la mise en place
des sapropeles. Rossignol-Strick et al. (1982, 1985) ont attribué ce dépot a I’intensification de
la mousson africaine modulée par I’indice de précession terrestre affectant principalement la
Méditerranée orientale via les apports intenses du Nil. Ces apports d’eaux douces avaient ainsi
entrainé une diminution de la salinité des eaux de surface de la Méditerranée orientale (Kallel
et al., 1997b; Emeis et al., 2000), une réduction de 1’advection des eaux intermédiaires et
profondes au niveau de leurs centres de production (Rossignol-Strick et al., 1982; Kuhnt et al.,
2008; Rohling et al., 2015) ainsi qu’une diminution de la ventilation des eaux du fond (Siani et
al., 2013; Rohling et al., 2015; Tachikawa et al., 2015) créant ainsi des conditions favorables

au développement des évenements anoxiques.

D’autres études démontrent que le Nil & lui seul ne peut expliquer les changements observes au
moment de la formation du dernier sapropéle. Par exemple, il a été démontré que les salinités

de surface avaient baissé non seulement en Méditerranée orientale mais plut6t sur I’ensemble



de la Méditerranée et que les valeurs étaient partout du méme ordre de grandeur (Kallel et al.,
1997a). De plus, les conditions humides se sont installées aussi sur ’ensemble des continents
bordant la Méditerranée (Lézine and Casanova, 1991; Petit-Maire et al., 1991; Callot and
Fontugne, 1992; Kallel et al., 1997, 2000; Bar-Matthews et al., 2000, 2003; Zanchetta et al.,
2007; Kotthoff et al., 2008; Toucanne et al., 2015; Filippidi et al., 2016).

Par ailleurs, Revel et al. (2010), avaient daté a 14 ka le début de la derniére phase pluviale
(Nabtian pluvial period) qui avait engendré I’intensification du débit du Nil. Or I’installation
du dernier sapropéle n’a eu lieu que vers 10 ka (Fontugne et al., 1994; Mercone et al., 2000; De
Lange et al., 2008).

Pour expliquer le décalage entre le moment d’augmentation du débit du Nil vers 14 ka et le
début de la formation des sapropéles vers 10 ka, certains auteurs parlent d’une phase de pré
conditionnement (i.e. Grimm et al., 2012, 2015). Cette hypothése est aussi confortée par le fait
que les modeles couplés océan-atmosphére ne parviennent pas a reproduire 1’anoxie en
Méditerranée orientale pendant les périodes de sapropéle sans cette phase de pré
conditionnement (Adloff et al., 2011; Grimm et al., 2012, 2015; Vadsaria et al., 2017, 2019).

Dans ce cadre, afin de verifier ces différentes hypotheses, et de mieux contraindre les
mécanismes a 1’origine des modifications hydrologiques de la Méditerranée a 1’échelle
glaciaire-interglaciaire et leur éventuel impact sur la mise en place des sapropéles, notamment
le sapropele S1, il s’avere nécessaire de restituer les variations hydrologiques de surface en
Méditerranée centrale. Il serait aussi, essentiel d’estimer les changements passés du temps de
résidence des masses d’eaux intermédiaires et profondes du bassin méditerranéen par le traceur
radiocarbone. Actuellement, le temps de résidence des eaux dans cette mer marginale est estimé
a environ 100 ans (Broecker and Gerard, 1969; Stuiver & Ostlund, 1983).

Ainsi, les objectifs de cette these se résument donc en deux défis majeurs :

- (i) Etudier la relation entre 1’évolution des assemblages de foraminiféres planctoniques
le long des carottes sélectionnées dans quatre bassins méditerranéens au cours des
derniers 24 000 ans et les changements des conditions hydrologiques tels que la
température de surface, le mélange vertical et la stratification de la colonne d’eau et ce
pour définir des évenements biochronologiques. Ces événements pourraient étre utilises
par la suite pour établir ou améliorer la chronologie des carottes de sédiments profonds

recueillies en Méditerranée.



- (ii) Restituer les éventuelles variations du temps de résidence des masses d’eaux
profondes en mesurant la différence d’age 1*C entre des échantillons mono spécifiques
de foraminiféres benthiques et planctoniques (B-P) prélevés dans les carottes
méditerranéennes faisant objet de cette étude. Ces travaux fourniront une premiére
estimation du temps de résidence des masses d’eaux intermédiaires et profondes en mer
Méditerranée depuis la derniere période glaciaire et permettront de tester si la mise en
place des dépots riches en matiére organique (i.e. ORL, sapropéles) nécessite réellement
une période de pré conditionnement s’étendant sur plusieurs milliers d’années (4000 a

6000 ans).

Stratégie scientifique

Le détroit Siculo-Tunisien a été identifiée comme un hotspot ¢’est-a-dire 1’une des zones de la
région méditerranéenne les plus sensibles aux changements climatiques. Il constitue une zone
stratégique connectant les bassins occidentale et levantin par la circulation des eaux de surface
intermédiaires et profondes. En surface, les eaux se déplacent de ’ouest a 1’est alors qu’en
profondeur elles circulent dans le sens contraire.

Plusieurs études ont montré un changement drastique du climat et de I’hydrologie de la région
méditerranéenne. Dans ce cadre, et afin de restituer la paléohydrologie et d’examiner 1I’impact
des changements de température et d’hydrologie sur 1’assemblage de foraminiféres, de
température et de salinité des eaux de surface, deux carottes de sédiments marins profonds ont
été sélectionnées : la carotte REC13-53 située dans le détroit Siculo-Tunisien et la carotte
MD90-918 située au nord de la mer lonienne. Deux autres carottes ont été également utilisées
la carotte KET80-19 située dans la mer Tyrrhénienne et la carotte MD84-641 prélevée au niveau
du bassin Levantin pour comparaison entre les différents bassins. Ces deux derniéres carottes
présentent I’avantage d’avoir été precédemment étudiées, de présenter un modele d’age robuste
et de fournir des indicateurs géochimiques et micropaléontologiques complémentaire a notre
étude (Kallel et al., 1997b; Melki et al., 2010).

Les variations de la circulation de surface ont pu aussi avoir eu un impact sur la circulation
profonde. Dans ce cadre, nous avons analysé les changements de transfert d’eau entre les deux
bassins majeurs dans cette zone clé et cela a travers une nouvelle approche basée sur le traceur
carbone-14. Pour se faire, deux carottes de sédiments marins profonds ont été sélectionnées
dans le méme endroit mais a des profondeurs d’eau différente afin d’établir pour la premicre
fois un enregistrement des différences d’age 1“C entre les espéces de foraminiféres benthiques

et planctoniques depuis la derniere période glaciaire. En effet, combinée aux enregistrements



des isotopes du carbone (5*°C) déja disponible sur les foraminiféres benthiques (lorsqu’ils sont
présents) et publiées (Cornuault et al., 2018), cette approche permettra d’estimer les variations
passées des temps de ventilation des masses d’cau intermédiaires et profondes en Méditerranée.
Par ailleurs, le modele d’age de la carotte REC13-53 a été établi durant ce travail a partir des
datations radiocarbone effectuées sur les foraminiféres planctoniques monospécifiques alors
que pour ceux des autres carottes étudiés, nous avons juste mis a jour les mod¢les d’age
précédents en recalibrant les ages radiocarbone publiées (Fontugne and Calvert, 1992; Kallel et
al., 1997b; Melki et al., 2010; Caron et al., 2012) en utilisant IntCal 20.

Ce manuscrit de these s’organise alors, en trois parties et 6 chapitres :
La premiére partie consiste en une synthése bibliographique et s’organise en trois chapitres.

Le chapitre | retrace 1’état des connaissances actuelles sur la variabilité climatique pendant le
Quaternaire Supérieur, & savoir celle associée aux évenements de Dansgaar/Oeschger,
événements d’Heinrich, LGM, 1’Oldest Dryas, le Bolling/Allerod, le Younger Dryas et

I’Holoceéne.

Le chapitre 11 décrit les caractéristiques hydrologiques actuelles (température et salinité) ainsi

que le modele de circulation des différentes masses d’eaux méditerranéennes.

Le chapitre 11 présente d’abord 1’état des connaissances sur 1’écologie des foraminiféres
planctoniques et leur utilisation dans la reconstitution des paléotempératures et des
paléoenvironnements. Nous décrivons par la suite I'ensemble des outils et méthodes utilisés
dans le cadre de cette étude (approche géochimique : 5180, *C et micropaléontologique) et leur

potentiel en tant que traceurs des masses d’eaux.
La seconde partie du manuscrit comporte deux chapitres IV et V :

Le chapitre IV présente les différents résultats chronostratigraphiques, isotopiques, et
micropaléontologiques obtenus pour les différentes carottes sédimentaires sélectionnées pour

cette étude dans le bassin méditerranéen.

Le chapitre V aborde 1’évolution microfaunistique et les évenements biochronologiques
(bioévénements) en Méditerranée au cours des derniers 24 ka. Les résultats faisant partie de ce

chapitre ont fait I’objet d’un article publié dans la revue Marine Micropaleontology.



La troisieme partie inclut le dernier chapitre VI qui est consacrée a la reconstitution des temps
de ventilation des masses d’eaux intermédiaires et profondes & partir des mesures de la
différence d’age *C (B-P) entre les espéces de foraminiféres benthiques et planctoniques des

mémes niveaux sédimentaires.

Le manuscrit se termine par les conclusions générales ainsi que les perspectives de recherche

déterminées a la lumiére des résultats obtenus.



Partie | ; Etat des connaissances
Chapitre | : Variabilité climatique

Le terme Quaternaire a été defini pour la premiere fois en 1829 par le géologue Jules Desnoyers
pour désigner les sédiments marins couvrant les sédiments de 1’¢re tertiaire du bassin de la
Seine (Gibbard et al., 2005). 11 a été officiellement ratifi¢ en 2009 par 1’Union Internationale
des Sciences Géologiques (UISG) et est considéré comme étant le systéeme/période le plus
moderne de 1’échelle stratigraphique et dont sa limite inférieure correspond au stade isotopique
marin 103 daté a 2,58 Ma (millions d’années). Cette limite a été définie par un point de référence
approprié sur la base de GSSP (Global Stratotype Sections and Points) de Monte San Nicola,
Sicile en Italie (Gibbard et al., 2010).

De point de vue climatique, le Quaternaire est caractérisé par des variations climatiques
importantes oscillant entre des périodes froides « glaciaires » et des périodes chaudes
« interglaciaires ». Ces cycles glaciaires/interglaciaires se produisent selon une cyclicité de
longue durée de I’ordre de 100 000 ans (Johnsen et al., 1992; Petit et al., 1999; EPICA, 2004).
Pendant les périodes interglaciaires, les concentrations de gaz a effets de serre (CO2, CH4) sont
maximales alors qu’elles diminuent pendant les périodes glaciaires (Fig.I.1). Sur cette
variabilité a grande échelle, viennent se superposer des évenements climatiques abrupts avec
des périodes de récurrence plus courtes d’échelles millénaires (Dansgaard et al., 1993;
Heinrich, 1988). Cette cyclicité de périodes glaciaires/interglaciaires est modulée par les
variations des paramétres orbitaux (excentricité, obliquité et la précession des équinoxes)
(Milankovitch, 1941; Berger, 1977; Berger and Loutre, 1991) qui varient avec des périodes
d’environ 20, 40 et 100 ka, respectivement. Au cours de la derniere période glaciaire, la région
de I'Atlantique Nord a connu plusieurs changements climatiques abruptes connus sous le nom
d'événements Heinrich (HE) dans les sediments marins (Heinrich, 1988; Bond et al., 1992,
1993; Broecker et al., 1992) et événements de Dansgaard-Oeschger (D/O) dans les carottes
marines et de glace (Dansgaard et al., 1993; Bond and Lotti, 1995; Rasmussen et al., 1996). Ces
éveénements ont eu des consequences majeures sur le climat a I'échelle du globe (Heinrich, 1988;
Bond et al., 1992; Bond and Lotti, 1995; Hemming, 2004). En Antarctique, ces épisodes froids
sont associés a des évenements chauds assez intenses appelés Maximum isotopique de
I’ Antaractique (en anglais, Antaractic Isotopic Maximum, AIM) (EPICA, 2006). Cet antiphase
résulte d’une diminution de chaleur entre I’hémisphere nord et ’hémisphere sud (effet bipolaire

see-saw, Broecker, 1998; Stocker, 1998).



En effet, les cycles de Dansgaard-Oeschger sont constitués par une succession de périodes
froides dites « stadiales» (GS) et de périodes chaudes dénommées « interstadiales »
(Dansgaard et al., 1993) qui se produisent selon une cyclicité qui varie entre ~1500 et ~ (3000
et 4500) ans (NGRIP Members, 2004). Chaque éveénement de DO résulte fréquemment d’une
augmentation brusque de température d’environ 8 a 16°C qui se produit en quelques années a
quelques décennies (Huber et al., 2006; Capron et al., 2010). Ces cycles sont réguliérement
bouleversés par I’occurrence des épisodes de refroidissement sévéres connuS sous le nom

d’événements Heinrich (Heinrich, 1988).
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Figure I. 1 : Variabilité climatique enregistrée dans les carottes glaciaires du Groenland (NGRIP) et de
I’ Antarctique (EDML, Byrd et EDC) au cours du dernier cycle glaciaire (EPICA, 2006). La courbe
isotopique (3'*0) NGRIP met en évidence plusieurs épisodes chaudes qui correspondent aux interstades
de Dansgaard-Oeschger (D/O, numérotés de 12 a 1) en alternance avec des périodes froides, dont les
plus marqués correspondent aux événements de Heinrich (H, numérotés de 5a 1).

L’océan Atlantique Nord a été€ toujours considéré comme étant une zone clé de I’océan mondial
qui gouverne en grande partie la circulation thermohaline globale (THC), initiée plus
particulierement par la formation des eaux profondes nord atlantiqgue (NADW) dans les régions

des hautes latitudes (Broecker et al., 1990). Il est admis aujourd’hui que le climat de
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I’ Atlantique nord et de son pourtour est contrdlé par la circulation de retournement méridienne
de I’ Atlantique (en anglais Atlantic Meridional Overturning Circulation - AMOC) (Broecker et
al., 1990). L’AMOC joue un réle clé sur le climat global a travers ses transports de chaleur et
d’eau douce (EPICA, 2006; Delworth and Zeng, 2008; Jackson et al., 2015). La branche de
surface de I’AMOC transporte les eaux de surface salées chaudes des zones tropicales vers les
régions nordiques de 1’ Atlantique Nord, ou elles se refroidissent, coulent et reviennent vers le
sud en profondeur, ce qui contribue & maintenir un climat européen du nord-ouest relativement
chaud (Jackson et al., 2015). Sur des échelles du temps paléoclimatiques, les données
d’observations et de modélisation soutiennent I’hypothése selon laquelle la transition du dernier
maximum glaciaire a I’Holocéne a été liée a une réorganisation majeure de I’AMOC (Sarnthein
et al., 1994; Seidov and Haupt, 1997). Les reconstitutions de proxy basées sur les rapports
sédimentaires 231Pa/230Th et la différence entre les adges radiocarbone de surface et d’eau
profonde, indiquent qu’au cours de la derniére période glaciaire une réduction de la circulation
méridienne pendant les périodes de refroidissements a 1’échelle millénaire (Robinson et al.,
2005; Lynch-Stieglitz et al., 2007).

I. Les principaux évenements climatiques du Quaternaire Supérieur

I.1. La variabilité climatique rapide

1.1.1. Les évéenements d’Heinrich

Les évenements d’Heinrich (HE) correspondent a 1’injection d’une grande quantité d’eau douce
dans 1’ Atlantique Nord engendré par un relargage massif d’icebergs issu des calottes polaires
de I’Hémisphére Nord (Laurentide et Fennoscandienne). En effet, Ruddiman (1977) a constaté
la présence de dépdts présentant des gros grains détritiques dans les carottes de sédiments
marins, en particulier dans I’océan Atlantique Nord, entre 40 et 60°N, au sein d’une bande
latitudinale appelée « ceinture de Ruddiman ». Le transport de ces dépdts de matériel détritique
grossier (>150 um) est entrainé principalement par les glaces et constituent les IRD [lce Rafted
Debris] (Ruddiman, 1977).

En 1988, le géologue allemand Hartmut Heinrich, baptise ces depdts grossiers « les évenements
Heinrich » qui portent désormais son nom. Ces évenements riches en IRD sont caractérisés par
une diminution de la salinité des eaux de surface et de la concentration de foraminiféres
planctoniques excepte N. pachyderma senestre (Elliot et al., 1998). Dés lors, les évenements

climatiques froids HE sont non seulement déterminés par des concentrations élevées en IRD,
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mais aussi par de forts pourcentages de 1’espéce polaire de foraminifére planctonique

Neogloboquadrina pachyderma (s).

A I’échelle de la derniére période glaciaire, les événements d’Heinrich ont une durée d’environ
un a deux millénaires (Elliot et al., 1998) et une fréquence estimés tous les 5 a 7 ka. Ils
correspondent aux effondrements de la Laurentide et d’autres calottes glaciaires de
I’Hémisphére Nord (Bond and Lotti, 1995; Andrews and Tedesco, 1992; Hemming et al., 1998).
On peut compter 6 évenements de Heinrich dans les carottes marines de 1’Atlantique Nord
numéroté de H6 (le plus ancien) & H1 (le plus récent) (Heinrich, 1988; Bond et al., 1992;
Broecker et al., 1992): I’événement H6 (~ 55 ka), H5 (~ 44 ka), H4 (~ 35 ka), H3 (~ 27 ka), H2
(~ 21 ka) et H1 (~ 14.5 ka) (Fig.1.1). Le dernier H1, présente la particularité de se produire au

début de la déglaciation qui a suivi le Dernier Maximum Glaciaire (LGM) il y a 21 ka.

Par ailleurs, la signature de ces événements a été identifiée dans les enregistrements de
température de surface et de salinité des carottes marines de I’ Atlantique Nord (Heinrich, 1988;
Bond et al., 1992; Broecker et al., 1992; Grousset et al., 1993). La fonte des calottes glaciaires
Laurentide et Fennoscandienne libére de grande quantité d’icebergs et d’eau douce dans 1’océan
Atlantique Nord (Bond et al., 1993; McManus et al., 2004; Denton et al., 2010; Fletcher et al.,
2010; Lambeck et al., 2014; Toucanne et al., 2015). Cet apport massive d’icebergs entraine un
refroidissement des eaux de surface de I’ Atlantique Nord, une diminution de la salinité, ainsi
que la composition isotopique des eaux de surface, qui ont pour conséquence la perturbation de
I’AMOC en ralentissant la formation des Eaux Profondes Nord Atlantiqgue (NADW) (Oppo and
Lehman, 1995; Elliot et al., 2002; McManus et al., 2004; Gherardi et al., 2005; Keigwin and
Boyle, 2008; Thornalley et al., 2010; Ritz et al., 2013; Mojtahid et al., 2015).

Pendant les périodes glaciaires, il a été démontré que la circulation thermohaline
méditerranéenne répond d’une maniere synchrone a ces changements climatiques abruptes de
I’ Atlantique Nord (Cacho et al., 1999, 2001). En effet, plusieurs études ont montré I’occurrence
des evenements Heinrich dans les enregistrements sédimentaires marins méditerranéens a
travers des baisses simultanées des températures des eaux de surface (Perez-Folgado et al.,
2003; Essallami et al., 2007; Melki et al., 2009; Castafeda et al., 2010), de salinités des eaux
de surface ainsi que de §*3C de foraminiféres benthiques (Sierro et al., 2005). Ces faibles
salinités des eaux de surface ont entrainé un ralentissement de la formation des eaux profondes

méditerranéennes au cours de ces evenements (Sierro et al., 2005; Rogerson et al., 2008).
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1.1.2. Le dernier Maximum Glaciaire (LGM)

Le terme « Dernier Maximum Glaciaire, en anglais Last Glacial Maximum (LGM)» a été
introduit pour la premiere fois par les membres du projet CLIMAP (1976) dans les simulations
du climat & la surface de la terre lorsque le volume des calottes glaciaires continentales atteint
son extension maximale au cours du dernier cycle glaciaire il y a environ 21 ka (Yokoyama et
al., 2000; Mix et al., 2001; Clark and Mix, 2002; Hughes et al., 2013). Cet événement qui
s’étend approximativement entre 23-19 ka correspond a des valeurs les plus élevés dans
I’enregistrement isotopique de 1’oxygene marin (Martinson et al., 1987; Hughes et al., 2013) et
a une diminution du niveau marin d’environ 120 m par rapport au niveau actuel (Fairbanks,
1989; Siddall et al., 2003). Lors du LGM, la calotte Laurentide (calotte nord-américaine) qui
représente environ 12.5 millions de km? s’étendait jusqu’a la ville de New York alors que la
calotte Fennoscandienne (calotte européenne) qui présente une surface d’environ 4.5 millions
de km? envahissait I’Ecosse et le Danemark (Fig.1.2). Au cours de la derniére période glaciaire,
des événements abrupts de réchauffement de plusieurs degrés en quelques décennies suivis d’un
refroidissement plus lent ont été détectés dans les carottes de glace de Groenland (NGRIP
Members, 2004). Cependant, les reconstitutions de proxy de surface de la mer, des températures
de I’air ainsi que les modeles climatiques globales montrent un ralentissement de I’AMOC a

cette époque (Keigwin and Boyle, 2008; Ritz et al., 2013).

Il'ya21000 ans Aujourd’hui

Figure 1. 2 : Modéle d’extension des calottes glaciaires dans 1’Hémisphere Nord entre le LGM et
I’actuel (Duplessy, 2002)

1.1.3. La deglaciation

A partir de 18 ka, les calottes glaciaires et plus particuliéerement la carotte Laurentienne

commencent a s’effondrer sous I’effet de I’insolation estivale élevé. La derniére déglaciation
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(18 — 10 ka) n’est pas régulieére et se caractérise par deux évenements courts et rapides
d’élévation du niveau marin : le « meltwater pulse 1A » ou « MWP-1A » enregistré vers 14 ka
et le « melwater pulse 1B » ou « MWP-1B » vers 11.3 ka (Bard et al., 1996). Cependant, deux
événements de retour aux conditions glaciaires entrecoupent cette période. Le premier
évenement de refroidissement, défini comme Oldest Dryas (OD), et qui a été mis en évidence
entre 18 et 14.7 ka. Le second refroidissement est celui du Younger Dryas (YD) entre 12.9 et
11.7 ka (Alley and Clark, 1999). Cet évenement est caractérisé par une réduction voire méme
un arrét complet de I’AMOC en raison des décharges d’eau de fonte (Meissner, 2007; Keigwin
and Boyle, 2008; Ritz et al., 2013; Renssen et al., 2015) et par une réduction de transport de
chaleur vers le nord. Ces deux épisodes de refroidissement sont entrecoupés par le
Bolling/Allered, période de réchauffement brutal qui se produit entre 14.7 ka et 12.9 ka (Alley
and Clark, 1999). Cette période de réchauffement a été associé a une augmentation de
I’insolation estivale et a une reprise de I’AMOC (McManus et al., 2004; Rodrigues et al., 2010).
Ces événements climatiques (OD, B/A, YD) ont été également observés en Méditerranée par
plusieurs proxies de type palynologiques (Combourieu Nebout et al., 2009; Dormoy et al.,
2009; Fletcher et al., 2010), micropaléontologiques (Sbhaffi et al., 2001, 2004; Essallami et al.,
2007; Rouis-Zargouni et al., 2010; Siani et al., 2010) et géochimiques (Castafieda et al., 2010;
Boussetta et al., 2012; Gamiz et al., 2014).
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Figure 1. 3 : Les grandes tendances du climat pendant les derniers 50 ka : Variations du & 20 de NGRIP
(Groenland). La derniére période glaciaire et I'Holocéne sont illustrés, ainsi que les changements
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climatiques abrupts de la derniére période glaciaire : les événements d'Heinrich (HEs), le Bolling-
Allerdd (B/A), le Younger Dryas (YD), et I’événement 8.2 ka. T1 : Terminaison I.

1.1.4. L°’Holocéne

Contrairement a la derniére période glaciaire qui est marquée par des changements climatiques
abrupts, I’Holocéne est généralement considérée comme une période interglaciaire relativement
stable qui a débuté il y a 11.7 ka (Walker et al., 2009, 2019).

Marcott et al. (2013) ont montrés des anomalies de températures a I’échelle régionale et globale
pendant les derniers 11.3 ka a partir d’une compilation de 73 enregistrements paléoclimatiques
et de traceurs de température. Ces auteurs montrent un réchauffement d’environ 0.6°C depuis
le début de I’Holocéne (11.3 ka) jusqu’a la période qui s’étend entre 9.5 et 5.5 ka suivi d’un
refroidissement d’environ 0.7°C de 5.5 ka & 0.1 ka (1850 AD). Au niveau des basses latitudes
des deux hémispheres (30°N a 30°S), les températures refletent une légére augmentation
d’environ 0.4°C entre 11 kaet 5 ka et qui se stabilisent jusqu’a aujourd’hui. Toutefois, au
niveau de I’hémisphére Nord extratropical et en particulier dans le secteur de 1’ Atlantique Nord,
les températures ont diminué de 2°C a partir de 7 ka et jusqu’a 0.1 ka (Marcott et al., 2013;
Wanner et al., 2014). Cette tendance au refroidissement plus prononcée en région extratropicale
de ’hémisphére Nord est également enregistrée dans 1’hémisphere Sud extratropical ou les
températures diminuent d’environ 0.4°C entre 11 ka et 7 ka, restent stable jusqu’a 5 ka puis
suivi d’une forte variabilité multi centenaire et de réchauffement actuel (Marcott et al., 2013;
Wanner et al., 2014). Toutefois pendant cette période, les simulations de modélisation montrent
une légere tendance d’affaiblissement d’AMOC (Ritz et al., 2013).

L’analyse isotopique des carottes de glace du Groenland montre que le climat de ’Holocene
était relativement stable a I’exception d’un court refroidissement qui a été détecté vers 8.2 ka,
nomme évenement 8.2 ka. Plusieurs études ont montré que le mécanisme responsable de ce
court événement climatique froid est le méme que celui qui a donnée naissance a 1I’événement
froid de Younger Dryas (Alley et al., 1997; Kim et al., 2007; Young et al., 2012). En effet vers
la fin de la derniére période glaciaire, les eaux de fonte provenant da la calotte Laurentienne de
I’Amérique du Nord alimentent les lacs proglaciaires et dont le plus gigantesque est celui de
Agassiz- Ojibway. L’injection d’une importante quantit¢ d’eau froide et douce dans
1’ Atlantique Nord a entrainé une modification de la circulation océanique conduisant ainsi a un
net ralentissement de la circulation thermohaline, situation similaire a celle observée pendant
les événements HES mais avec de moins grande ampleur. Ceci a entrainé un refroidissement

du climat a I’échelle global comme 1’attestent les carottes de glace ainsi que plusieurs proxies
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paléocéanographiques de température de surface tels que les assemblages de foraminiféres
planctoniques, les alcénones ou encore les isotopes stables de 1’oxygeéne (exemple le 8.2 ; Alley
et al., 1997; Alley and Agustsdottir, 2005; Rohling and Pélike, 2005; Hillaire-Marcel et al.,
2007; Kim et al., 2007). Ce dernier événement (8.2 ka) qui est marqué par une diminution
importante de température au niveau du Groenland de 6+£2°C (Alley et al., 1997), a été
également enregistré dans plusieurs régions de la Méditerranée a savoir : la mer d’Alboran
(Cacho et al., 2001; Pérez-Folgado et al., 2003; Combourieu Nebout et al., 2009), la mer
Tyrrhénienne (Cacho et al., 2001), la mer Adriatique (Siani et al., 2013) et la mer Egee (Kotthoff
et al., 2008).
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Chapitre 11 : Contexte générale et présentation de la zone d’étude

I1. La mer Méditerranée :

I1.1. Géographie physique de la Méditerranée

La Méditerranée est une mer marginale semi fermée, enserrée entre les masses continentales
montagneuses du Sud de I’Europe, de I’Ouest de 1’ Asie et du Nord de I’ Afrique. Elle se situe a
des latitudes comprises entre 30° et 45°N ou elle s’étend sur 1600 km de largeur et entre 6°W
et 36°E ou elle couvre une longueur de 3860 km avec une superficie d’environ 2 500 000 km?
(Rohling et al., 2009). Cette mer communique avec I’océan Atlantique par le détroit de Gibraltar
qui mesure 14 km de largeur avec un seuil de 284 m de profondeur (Bryden and Kinder, 1991),
le canal du Suez et le detroit du Bosphore relient la Méditerranée & la mer Rouge et a la mer
Noire respectivement. La Méditerranée est subdivisée en deux bassins : oriental et occidental
séparés par le détroit Siculo-Tunisien (Tomczak and Godfrey, 1994), chacun de ces bassins est

lui-méme subdivisé en plusieurs sous bassins :

- La Mediterranee occidentale constitué par la mer d’Alboran, le bassin Tyrrhénien et le
bassin algéro-provengal. Elle est délimitée a I’Est par le détroit Siculo-Tunisien et a
1I’Ouest par le détroit de Gibraltar.

- La Méditerranée orientale formée par le bassin Levantin, la mer lonienne, la mer
Adriatique et la mer Egée. Elle communique avec la mer Rouge par le canal de Suez et

la mer Noire par la mer de Marmara.

La mer Méditerranée est alimentée par ailleurs par plusieurs fleuves dont principalement le Nil
en Egypte, le Rhone en France, I’Ebre en Espagne et le Po en Italie (Fig.IL.1). L’apport d’eau
douce issue de ces fleuves affecte la salinité des eaux de surface méditerranéenne et par

conséquent le processus de formation des eaux profondes représenté ci-apres.
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Figure 1. 1 : Carte topographie de la Méditerranée et des continents adjacents montrant les différents
sous bassins méditerranéens, les fleuves (en bleu) et les détroits (diamant rouge). WMS= Western
Mediterranean Sea, EMS= Eastern Mediterranean Sea. La figure a été créée avec le logiciel ODV
(Schlitzer, 2015).

11.2. La circulation atmosphérique en Méditerranée

11.2.1. Influences climatiques directes

Vu sa position dans la zone de transition entre 1’anticyclone subtropical (localisé sur 1’ Afrique
du Nord) et les vents d’Ouest « westerlies » tempérés (situé sur I’Europe centrale et du Nord),
la Méditerranée est caractérisée par des étés chauds et secs (Lolis et al., 2002) et par des hivers
doux et humides résultant principalement de I’influence de [’Oscillation Nord
Atlantique « NAO » (Hurrell, 1995; Trigo et al., 2004). Pendant 1’été, le déplacement vers le
Nord de I’anticyclone subtropical provoque une aridité en Méditerranée, surtout dans le secteur
Sud-Est (Fig.I1.2). Cependant, pendant I’hiver, le déplacement vers le Sud de cet anticyclone
expose la Méditerranée (en particulier le secteur Nord) sous 1’influence des vents tempérés. En
hivers et au printemps, de puissant flux d’air secs et froids affectent le Golfe de Lion (‘Mistral’),
I’Adriatique (‘Bora’) et la mer Egée (‘Vardar’) entrainant ainsi une forte évaporation et un
refroidissement intense des eaux de surface (Bérenger, 1955; Leaman and Schott, 1991; Saaroni
et al., 1996; Poulos et al., 1997; Maheras et al., 1999; Casford et al., 2003).
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Figure Il. 2: Mode de circulation atmosphérique pendant 1’été en hémisphére Nord. Les vents
dominants sont indiqués par des fleches. ITCZ : zone de convergence intertropicale (d’apres Rohling et
al. (2009)

Deux principaux modes peuvent controler la variabilité climatique en Méditerranée a savoir
I’Oscillation Méditerranéenne (MO) et la Circulation Méridionale Méditerranéenne (MMC).
Les précipitations moyennes annuelles sur la région Méditerranéenne varient de 125 mm au
Nord de I’ Afrique a plus de 2000 mm le long des cotes des Alpes Dinariques de 1’ Adriatique
orientale et au Sud Est de la Turquie (Naval Oceanography Command, 1987). En outre,
I’évaporation augmente généralement du bassin occidental vers le bassin oriental jusqu’a
atteindre des valeurs entre 1.36 et 1.47 m/ an. D’importants taux d’évaporation se produisent
dans les zones influencés par I’action du vent puissant a savoir le Golfe de Lion, la mer Ligure,
les mers de Crete et Egée et la partie sud de la cote de la Turquie ainsi que le Bassin Levantin
et le sud de la mer Ionienne soumises a I’action des vents Sirocco et Khamsin liés a I’anticyclone
subtropical (MEDOC Group, 1970; Pinardi and Masetti, 2000; Josey et al., 2011; Pinardi et al.,
2015).

11.2.2. Influences climatiques indirectes

D’autre part, la mer Méditerranée est sous I’influence climatique indirecte de la mousson
africaine a travers la décharge du Nil dans le bassin Levantin. En effet, le Nil se compose de 2
branches majeures distinctes: une pérenne (le Nil blanc) qui pend sa naissance dans les plateaux

équatoriaux de I'Uganda et les draine de maniére réguliére, et lI'autre saisonniere (le Nil bleu et
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la riviere Atbara) prend sa source dans les terrains du haut plateau Ethiopien ou ils recoivent
des précipitations importantes durant la mousson (Williams et al., 2000; Blanchet et al., 2013;
Garzanti et al., 2015). Avant la construction du barrage Aswan High en 1964, la décharge
massive du Nil en Méditerranée causé par la mousson africaine était de ’ordre de 8.4x10%°
m3/an (Rohling et al., 2015). Depuis les derniers 40-50 ans, la construction du barrage du Nil
combiné a celle d’autres rivieres majeures dans la mer Egée via la mer Noire a joué¢ un role
important dans ’augmentation considérable de la salinit¢ couplée aux modifications des
processus de formation des eaux profondes en Méditerranée orientale (Rohling and Bryden,
1992; Skliris and Lascaratos, 2004; Skliris et al., 2007).

11.3. Caractéristiques des eaux de surface en Méditerranée

11.3.1. Les températures des eaux de surface en Méditerranée : saisonnalité et
gradient entre les sous bassins

La mer Meéditerranée est caractérisée par une forte variabilité spatio-temporelle des
températures de surface (SSTs). Divers processus physiques tels que les vents locaux, la
circulation océanique de surface et la circulation atmosphérique a grande échelle sont a 1’origine
de cette variabilité. Les SSTs moyennes annuelles sont plus faibles dans les régions situées au
nord de la Méditerranée que celles des autres sous-bassins. Les plus faibles valeurs sont
enregistrées au niveau du Golfe de Lion (16.9°C), au nord de la mer Adriatique (17.1°C) et
aussi au nord-est de la mer Egée (17.6°C) (Fig.I1.3). En effet, I’action des vents froids (a savoir
le Mistral, le Bora et le VVardar) qui est plus intense en hiver et au printemps, constitue un facteur
prépondérant de ce refroidissement. En contrepartie, le bassin Levantin constitue la région la
plus chaude de la mer Méditerranée avec des températures moyennes annuelles d’environ

21.6°C (Locarnini et al., 2019).
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Figure I1. 3 : Distribution spatiale des SSTs moyennes annuelles en Méditerranée (Locarnini et al.,
2019)

11.3.2. La salinité des eaux de surface en Méditerranée : gradient Nord-Sud et
Est-Ouest

La mer Méditerranée fut parmi les bassins océaniques les plus salés avec une gamme de salinité
de surface d’un bassin a un autre allant de 35 a 39 psu (Zweng et al., 2019). Plusieurs facteurs
peuvent influencer cette variation de salinité a savoir les apports d’eaux douces par les fleuves,
le taux d’évaporation et les échanges avec 1’océan Atlantique et la mer Noire. Les valeurs de
salinité les plus faibles sont enregistrées au nord de la mer Egée (35.56 psu), a I’extréme nord
de 1’Adriatique (35.99 psu) et a ’ouest de la mer d’Alboran tout pres du détroit de Gibraltar
(36.5 psu) en raison des échanges avec la mer Noire, des apports d’eaux douces provenant du
Po6 et des échanges avec I’ Atlantique, respectivement (Fig.11.4). 1l existe également un gradient
est-ouest ou les eaux moins salées de la mer d’Alboran atteignent 37.3 psu au niveau détroit

Siculo-Tunisien et deviennent de plus en plus salées a I’est du bassin Levantin (39.29 psu).
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Figure I1. 4 : Distribution spatiale des SSSs moyennes annuelles en Méditerranée (Zweng et al., 2019)

I1.4. La circulation thermohaline en Méditerranée

La mer Méditerranée est une mer semi-fermée caractérisée par des salinités, des températures
et des densités élevées. Elle fonctionne comme un bassin de concentration avec un taux
d’évaporation (E) tres élevé dépassant de loin les apports d’eau douce par les précipitations (P)
et le ruissellement continental (R) (E>P+R). Ce déficit en eau a été estimé a ~ 1.0 m/an (Béthoux
and Pierre, 1999), 0.56-0.66 m/an (Bryden and Kinder, 1991) ou entre 0.42 et 1.23 m/an
(Criado-Aldeanueva et al., 2012). Cet exceés d’évaporation est relativement faible dans les
régions du Nord tel que le Golfe de Lion, la mer Adriatique et la mer Egée en raison de I’apport
important d’eau douce issue des rivieres du Rhone et Ebro, du P6 et de la mer Noire
respectivement. Les régions plus au sud montrent des valeurs élevées d’évaporation, en

particulier en Méditerranée orientale (Bethoux and Gentili, 1994).

Afin d’équilibrer le bilan hydrologique, des échanges s’établissent entre 1’océan Atlantique
Nord et la Méditerranée via le détroit de Gibraltar. En effet, la Méditerranée peut étre considérée
comme une machine qui transforme les eaux du type Atlantique en eaux de type méditerranéen.
En fait, les eaux atlantiques chaudes et moins salées (North Atlantic Deep Water « NADW » ;
T=15°C et S=36,3 psu) entrent en Méditerranée alors que les eaux profondes méditerranéennes,
froides et plus salées (Mediterranean Deep Waters « MDW » ; T=12,79°C et S= 38,39 psu), se
déversent dans 1’océan Atlantique jusqu’a influencer le circuit du Gulf Stream vers le Nord
(Fig.11.5).
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Figure 11. 5 : Circulation des eaux en Méditerranée. Les détroits cités precédemment dans le texte sont
indiqués en étoile rouge. Modifié d’apres Pinardi et al. (2015)

En se basant sur la distribution des masses d’eaux méditerranéenne, on peut identifier 3
couches : les eaux Atlantiques (AW) qui occupent les 300 m de profondeur, les eaux
intermédiaires constituées principalement par les eaux levantines intermeédiaires (LIW) et
formées entre 300 et 1000 m et les eaux profondes identifies au-dela de 1000 m de profondeur.

11.4.1. La circulation des eaux de surface

La circulation des eaux de surface en mer Méditerranée résulte de 1’effet combiné de 1’action
des vents et du forcage thermohaline (POEM group, 1992). Le flux de AW est estimé a 0.92
Sv (Bryden and Kinder, 1991), ~ 0.8 Sv (Béranger et al., 2005) et 0.82 + 0.05 Sv (Criado-
Aldeanueva et al., 2012), avec (1 Sv = 1*106 m®s). Au niveau du détroit du Gibraltar, les AW
montrent une salinité de ~ 36 psu et une tempeérature de 16°C (Bryden and Kinder, 1991;
Béranger et al., 2005). Apres leur passage vers le bassin oriental a travers le détroit Siculo-
Tunisien, la salinité¢ des eaux de surface augmente en raison de I’excés d’évaporation par
rapport aux précipitations et au ruissellement. Ceci génére un gradient de salinité entre le bassin
oriental et occidental (Tachikawa et al., 2015; Cornuault et al., 2016). Le mélange de AW avec
les eaux intermédiaires méditerranéennes qui remontent en surface (MIW) donne naissance aux
eaux atlantiques modifiées (Modified Atlantic Water, MAW ci-apres) avec une salinité de
36.5%0 (La Violette, 1986; Tintoré et al., 1988; Arnone et al., 1990; Heburn and La Violette,
1990).
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En mer d’Alboran, les MAW longent les cotes d’Espagne et générent deux gyres anticyclonique
(Heburn and La Violette, 1990). A la sortie de mer d’Alboran, la veine de MAW se bifurque en
deux branches, I’'une se dirige vers I’Est et longe les cotes de 1’ Afrique du Nord en passant a la
Méditerranée orientale a travers le détroit Siculo-Tunisien alors que 1’autre se dirige vers le
Nord vers les iles Baléares (Millot and Taupier-Letage, 2005; Pinardi et al., 2015) (Fig.I1.6).

Au niveau du détroit Siculo-Tunisien, la salinité de MAW varie et augmente de 37 a 38.2 psu
(Stansfield et al., 2003). Cette augmentation de salinité par rapport a AW traduit 1’effet continu
de I’évaporation le long de leur progression vers I’Est. Les MAW se subdivisent en deux veines
dont la premiére rentre dans la mer Tyrrhénienne alors que la deuxieme continue vers le bassin
oriental en longeant les cotes africaines (Lacombe and Tchernia, 1972). La branche Nord-Ouest
de MAW longe les cotes italiennes, francgaises et espagnoles donnant naissance au courant du
Nord (MEDOC Group, 1970; Leaman and Schott, 1991; Send et al., 1999; Pinardi and Masetti,
2000; Smith et al., 2008; Pinardi et al., 2015). Dans le bassin oriental, le MAW rejoint la Mid-
Mediterranean Jet (MMJ) et le courant ionien au niveau du bassin Levantin et la mer lonienne,
respectivement (POEM group, 1992). La salinité de MAW augmente progressivement de 39 a
39.6 psu en allant de 1I’Ouest en Est (Wist, 1961; Malanotte-Rizzoli and Hecht, 1988; Hecht
and Gertman, 2001; Theocharis, 2009).

1250 m
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Figure I1. 6 : Circulation des eaux de surface en Méditerranée. Les traits épais retracent la circulation
principale alors que les traits fins la circulation secondaire (modifiée d’apres Pinardi et al., 2015)

23

Bathymétrie (m)



11.4.2. La circulation des eaux intermédiaires

Les eaux intermédiaires prennent naissance principalement dans le bassin Levantin. En effet,
sous I’action de I’aridité du climat, du réchauffement et de I’évaporation pendant 1’été dans le
bassin Levantin, I’eau atlantique se transforme en eau levantine de surface (Levantine Surface
Water ; LSW) chaude et salée. Pendant I’hiver, la LSW subisse une évaporation et une
convection verticale importante sous I’effet des vents froids et secs associées aux masses d’air
polaires (Ozsoy, 1981), principalement a proximité des fles de Rhodes et de Chypre. Cela
conduit a des températures d’eau de surface faibles (15-16°C) et a des fortes salinités (39-39.2
psu) (Wiist, 1960; Malanotte-Rizzoli et al., 1999; Hecht and Gertman, 2001; Painter and
Tsimplis, 2003; Béranger et al., 2010) qui favorisent la convection verticale et la formation de
la LIW, et en outre éventuellement la formation des eaux profondes Levantines (Theocharis,
2009; Pinardi et al., 2015) (Fig.11.7).
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Figure I1. 7 : Circulation des eaux intermédiaires en Méditerranée. Les zones ovales représentent les
zones de formation d’eaux intermédiaires (blanc) et profondes (bleu). Les vents dominants sont
représentés en rouge, d’aprés Bout-Roumazeilles et al. (2013). (D’apres Millot and Taupier-Letage
(2005)).

En Méditerranée orientale, les LIW occupent la gamme de profondeur allant d’environ ~150 et
~600 m et se séparent du MAW par le halocline (gradient de salinité). Lors de leur déplacement
vers I’ouest, une partie ré-circule dans le bassin oriental, ou elles pré-conditionnent la formation
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des eaux profondes (Wu and Haines, 1996), alors que la partie restante continue vers la
Méditerranée occidentale. Au niveau du détroit Siculo-Tunisien, la température (14-13°C) et la
salinité (38.73-38.78 psu) de la LIW est réduite en raison de I’interaction avec les autres masses
d’eau le long de son trajet (Garzoli and Maillard, 1979; Malanotte-Rizzoli et al., 1997;
Stansfield et al., 2003). Environ 1 Sv de LIW sort du détroit Siculo-Tunisien a une vitesse
moyenne de ~ 0.2 m/s (Stansfield et al., 2003; Béranger et al., 2004, 2005). A 1’entrée en
Méditerranée occidentale, le mélange de 1’eau profonde de la Méditerrané orientale avec la LIW
cascade a des profondeurs qui dépassent 2000 m dans la mer Tyrrhénienne. Leur mélange avec
les eaux profondes de la Méditerranée occidentale (WMDW) donne naissance aux eaux
profondes tyrrhéniennes (TDW) (Astraldi et al., 1999, 2001; Béranger et al., 2005; Gasparini
et al., 2005; Garcia Lafuente et al., 2007; Millot et al., 2006; Millot, 1999, 2009). La TDW
occupe une profondeur allant de 1800 a 2000 m, entre la LIW et la WMDW (Send et al., 1999;
Millot et al., 2006).

La LIW s’installe a des profondeurs entre ~ 200 et ~ 700 m et se répartissent dans toute la
Meéditerranée occidentale jusqu'a leur sortie vers 1’Atlantique Nord a travers le détroit de
Gibraltar (Wust, 1960; Send et al., 1999; Pinardi and Masetti, 2000; Pinardi et al., 2015). Dans
la mer d’Alboran, 1a LIW réside entre ~ 200 et ~ 600 m de profondeur avec une température de
I’ordre de 13.1-13.2°C et une salinité d’environ ~ 38.5 psu. Ces eaux progressent vers le détroit
de Gibraltar avec une vitesse de 1 a 2 cm/s (Parrilla et al., 1986; Richez and Gascard, 1986;
Kinder and Parilla, 1987).

11.4.3. La circulation des eaux profondes

La LIW joue un réle important dans le préconditionnement de la formation des masses d’eau
profondes dans chacun des deux bassins orientale et occidentale. Les eaux profondes Est
méditerranéennes (EMDW) se forment en mer Adriatique et épisodiquement en mer Egée, alors
que les eaux profondes Ouest méditerranéennes prennent naissance dans la partie Nord du
bassin, notamment dans le Golfe de Lion (Fig.Il.8). La ventilation des eaux profondes
méditerranéennes permette une meilleure oxygénation aves des concentrations en oxygeéne qui
varient de 4 a 4.7 ml/l soit 180 a 210 umol/ kg (Wust, 1960; McGill, 1961; Miller et al., 1970;
Bethoux, 1989; Schlitzer et al., 1991; Roether and Well, 2001). Dans chacun des deux bassins,
le taux de formation des eaux profondes sont similaires (~0.3 Sv) et sont inférieures a ceux de
la LIW (1 a 1.5 Sv) (Lascaratos, 1993; Theocharis, 2009). Le temps de résidence de ces eaux

profondes est estimé a environ 100 £ 20 ans (Theocharis, 2009).
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Figure I1. 8 : Circulation des eaux profondes en Méditerranée. Les zones ovales représentent les zones
de formation d’eaux intermédiaires (blanc) et profondes (bleu). (D’apreés Millot and Taupier-Letage,
(2005)

11.4.3.1. Les eaux profondes de la Méditerranée occidentale

Les eaux profondes Ouest méditerranéennes (WMDW) prennent naissance dans le Golfe le
Lion pendant I’hiver, ou la convection et 1’action des vents froids et relativement secs (Mistral
et Tramontane) sont importantes. Généralement, 3 phases peuvent étre distinguées dans la
formation de la WMDW : le préconditionnement, le mélange vertical et la restratification
« spreading » (MEDOC Group, 1970; Send et al., 1999; Smith et al., 2008).

La phase de préconditionnement consiste en une réduction de la stabilité de la colonne d’eau
due au refroidissement hivernal, produisant ainsi des eaux de surface de faibles températures
de ~ 10 a 12°C avec des salinités de I’ordre de ~ 38.40 psu (Wiist, 1961; MEDOC Group, 1970;
Leaman and Schott, 1991). Le vent Mistral entraine 1’intensification de la circulation
cyclonique (MEDOC Group, 1970; Smith et al., 2008) et par conséquent le déplacement de la
pynocline de 200-250 m (Perkins and Pistek, 1990) a <1000 m de profondeur (Rohling et al.,
1995).

La phase de mélange vertical au cours de laquelle le refroidissement et 1’évaporation intense
pendant le mois de Février (2 cm/ jour ; MEDOC Group, 1970) élimine le gradient entre les

eaux de surface et intermédiaires. Cela permette 1’établissement des conditions favorables pour
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le développement de ‘cheminées’ de meélange convective, qui atteignent des profondeurs

jusqu’a plus de 2000 m (MEDOC Group, 1970; Leaman and Schott, 1991; Smith et al., 2008).

La derniére phase commence quand la période de forte tempéte cesse. Elle est marqué par une
restratification rapide de I’ecau mélangée pour former WMDW, qui se propage
horizontalement entre ~ 1500 et ~ 3000 m dans le bassin Baléare et la mer Tyrrhénienne, avec

une teneur en oxygeéne relativement élevée de 4.4-4.7 ml/l (Wust, 1961; Bethoux, 1989).

11.4.3.2. Les eaux profondes de la Méditerranée orientale

La mer Adriatique constitue le principal site de formation des eaux profondes en Méditerranée
orientale (Pollak, 1951; Wist, 1961; Malanotte-Rizzoli and Hecht, 1988; POEM group, 1992;
Theocharis, 2009). Les vents froids et secs du Nord-Est (Bora) provoquent une forte
¢vaporation et un refroidissement des eaux au Nord de I’ Adriatique qui sont de faibles salinités
en raison de la dilution causée par la décharge de Po (Ozsoy, 1981). Arrivant au Sud de
I’Adriatique, ces eaux froides se mélangent avec les eaux levantines intermédiaires plus
chaudes et plus salées, entrantes par le détroit d’Otrante, engendrant par conséquent la
formation des eaux profondes Adriatiques (AdDW). Ces eaux denses, de faible température
(entre 13-16.6°C) et salinité (<38.7 psu) plongent jusqu'a des profondeurs >2000 m en
Méditerranée orientale et constituent la composante majeure de la EMDW. Celle-ci alimente
en profondeur les bassins Levantin et lonien avec un flux estimé a 0.29 Sv et un temps de
renouvellement d’environ 129 ans (POEM group, 1992). En outre, la mer Egée peut également
contribuer a la formation de la EMDW. En effet, comme on a déja mentionné dans le cas de la
formation d’AdDW, la formation de 1’eau profonde en mer Egée (AeDW) est également
influencée par la LIW qui est plus salées et plus chaudes que la LIW en mer Adriatique (Millot
and Taupier-Letage, 2005). En mer Egée, une circulation cyclonique prédomine, contrdlée
principalement par le climat régional, les apports locaux de rivieres telle qu’Axios et le flux
d’eau depuis la mer Noire qui augmente en été (Poulos et al., 1997). L’ AeDW est plus chaude
et salée que la ADDW avec des températures qui varient de 13 °C en hiver a plus de 24 °C en
été et des salinités qui vont de 31 a 39 psu (Poulos et al., 1997).

11.5. Variabilité interannuelle de la circulation thermohaline en mer Méditerranée

Le modeéle classique de la circulation thermohaline en mer Méditerranée, comme il a été
présenté auparavant, a fait I’objet de plusieurs modifications afin d’intégrer la variabilité de la

formation de ses masses d’eaux profondes. En effet, deux perturbations ont été reconnues : le

27



Eastern Mediterranean Transient (EMT, Roether et al., 1996; Incarbona et al., 2016) et le
Western Mediterranean Transient (WMT, Schroeder et al., 2008). Plusieurs hypotheses ont été

avancées pour expliquer ces événements ainsi que leurs causes de déclenchement.

11.5.1. Eastern Mediterranean Transient (EMT)

Au début des années 1990, la mer Egée est devenue la principale zone de formation d’eau
profonde, générant un éveénement connu sous le nom d’Eastern Mediterranean Transient
(EMT). Cet évenement a été observe pour la premiére fois au cours du programme POEM-BC
(Physical Oceanography of the Eastern Mediterranean-Biology and Chemistry) au début des
années 90 (Malanotte-Rizzoli et al., 1997, 1999). Le EMT a marqué un déplacement de I’origine
de la EMDW de la mer Adriatique (lieu de formation historique de I’AdDW) vers la mer Egée,
caractérisée par la formation massive d’eaux denses (Dense Water Formation, DWF) ( Roether
etal., 1996; Klein et al., 1999). Il est déclenché par une forte perte de chaleur en surface due a
I’hiver extremenet froid de 1992-1993 (Roether et al., 2007) et a la salinité elevée des sous
bassins Levantin et Egée (VVelaoras et al., 2017). En effet, le taux de DWF estimeée dans la mer
Egée pour la période 1989-1995 était 3 fois plus élevé que celui de la mer Adriatique
(Lascaratos et al., 1999). L’eau treés dense de la mer Egée a occupé la Méditerranée orientale et
a bloqué I’intrusion de 1’eau d’origine adriatique dans le bassin Levantin (Akpinar et al., 2016).
Cependant, en 1999, I’eau d’origine Egéenne n’était pas assez dense pour atteindre le fond des
sous bassins lonien et Levantin adjacents, mais permettant la ventilation de la couche entre
1500 a 2500 m (Theocharis et al., 2002). Entre 1999 et 2002, un renversement de la source
dominante de la DWF en Méditerranée orientale a eu lieu, lorsque la formation des eaux
pronfondes Adriatiques a redémarrée et la mer Adriatique est devenue a nouveau la principale
région source de la Méditerranée orientale (Klein et al., 2000; Hainbucher et al., 2006; Rubino
and Hainbucher, 2007; Cardin et al., 2015). En 2012, I’Hiver extrémement froid a déclenché

une autre formation d’eau profonde dans la mer Adriatique (Gacic et al., 2014).

11.5.2. Western Mediterranean Transient (WMT)

Dans la Méditerranée occidentale, les WMDW se forment dans le Nord-ouest de la
Méditerranée principalement dans le Golfe de Lion. La convection profonde, combinée a la
cascade d’eau dense occasionnelle du plateau est le principal contributeur a la circulation et la
ventilation thermohaline dans les régions sources (Durrieu De Madron et al., 2013; Houpert et
al., 2016; Testor et al., 2018). De plus, le EMT a influencé les processus de DWF dans le Golfe
de Lion en hiver (Schroder et al., 2006). Le DWF extensif a commencé de 2004 a 2006 et est
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connu sous le nom de WMT (Schroeder et al., 2008, 2010). Cet événement semble étre
déclenché par le forgage atmosphérique dans la Méditerranée occidentale et I’advection latérale
de LIW anormalement salée et chaude en raison de 1’augmentation de chaleur et de
I’évaporation en Méditerranée orientale (Marshall and Schott, 1999; Schroeder et al., 2010,
2016).

11.6. Productivité de la Méditerranée

La mer Méditerranée étant considérée comme un bassin oligotrophe caractérisée par de faibles
teneurs en éléments nutritifs du fait des apports par les fleuves. La productivité biologique
(concentration en nitrate et en phosphate) est pratiquement deux fois plus importante dans le
bassin occidental (environ 35 g/ Cm?/an) que dans le bassin oriental (12 g/ Cm?an) (Fig.11.9)
(Bethoux, 1989).
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Figure 11. 9 : Concentration en Nitrates et en phosphates des eaux Méditerranéen selon un transect
Ouest-Est. Ce transect a été crée avec le logiciel ODV (Schlitzer, 2015).

Généralement il existe deux régimes trophiques saisonniers différents en Méditerranée :

- un niveau de production primaire élevé (régime mésotrophique) s’étendant de la fin d’hiver
au printemps résultant de la convection hivernale apportant ainsi les nutriments a la zone

photique.

-un niveau de production beaucoup plus faible pendant I’été (régime oligotrophique) caractérisé
par une stratification de la colonne d’eau (Klein and Coste, 1984; Krom et al., 1992; Crispi et
al., 1999; Allen et al., 2002).

Les faibles concentrations de nutriments principalement le Nitrate (N) et le Phosphate (P) se
présentent en Méditerranée selon un gradient décroissant ouest-est. Au niveau du détroit de

Gibraltar, les eaux Atlantiques entrent en surface avec des concentrations en nutriment tres
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faibles (1 a 4 uM pour le N et 0.05 a 0.20 uM pour le P) (Coste et al., 1988). En traversant du
bassin occidental au bassin oriental, ces eaux se modifient progressivement (MAW) en
décrivant des gyres cycloniques. En effet, tout au long de leur trajet, les eaux ne cessent pas de
s’appauvrir du fait de la faible consommation du nutriments par les organismes marins (Crise
etal., 1999; Crispi et al., 2001). Au niveau du détroit Siculo-Tunisien, il est estimé que le MAW
s’est complétement appauvris en P et N (Crise et al., 1999).

Pendant la saison hivernale, les conditions climatiques ont contribué dans la modification de la
MAW en la rendant suffisamment dense pour qu’elle puisse entrainer le processus de
convection responsable a la plongée des eaux de surface principalement au sud-ouest de Rhodes
et au nord du bassin Levantin. Les eaux ainsi formées (LIW) participent en hiver a la formation
des eaux profondes denses méditerranéennes (MDW). Ces eaux vont s’enrichir en nutriment le
long de leur parcours de I’est en ouest. En traversant le détroit de Gibraltar, une grande partie

de la LIW exporte des quantités notables de nutriments vers 1’océan Atlantique.

11.7. Mise en place des sapropéles

Le mot "sapropel” a été introduit pour la premiére fois en littérature par Potonié en 1904. Dans
les carottes de sédiments marins, les sapropeles (Kullenberg, 1952; Olausson, 1961; Vergnaud-
Grazzini et al., 1977; Calvert, 1983; Vergnaud-Grazzini, 1985; Murat and Got, 1987) sont
connus depuis longtemps comme étant des couches de dépdts sédimentaires riches en matiere
organique (MO), qui n’a pas été reminéralisée (en grec sapros : putride ; pelos : le sol). Ces
dépbts riches en MO sont identifiables dans les carottes sédimentaires marines par des niveaux
de couleur sombre allant du gris foncé au vert-olive (Kullenberg, 1952; Olausson, 1961; Murat
and Got, 1987) (Fig.11.10). Ils présentent un taux de matiére organique qui vari entre 1 et 10 %
(Emeis et al., 1998; Mobius et al., 2010).
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Figure I1. 10 : Corrélation entre les événements de sapropéles et ’insolation d’été a 65°N et les cycles
glaciaires/interglaciaires représentés par les enregistrements 5!¥0 normalisés (Emeis et al., 2003).

Les sapropeles sont plus répandues en Meéditerranée orientale (a 1’est du détroit Siculo-
Tunisien) qu’en Méditerranée occidentale, ou elles sont connues sous le nom des couches riches
en Matiere Organique (ORLs) (Emeis et al., 1991; Rogerson et al., 2008).

Les enregistrements des isotopes stables de 1’oxygéne (530) mesurés sur les tests carbonatés
de foraminiféres planctoniques indiquent des valeurs négatives au moment de depdt de
sapropéles (Vergnaud-Grazzini et al., 1977; Emeis et al., 2000, 2003; Rohling et al., 2002;
Essallami et al., 2007; Melki et al., 2010; Cornuault et al., 2016; Tesi et al., 2017). Ces derniers
font preuves d’un apport important d’eau douce provenant principalement du Nil conduisant
ainsi au ralentissement de la circulation des eaux de surface et par conséquent a 1’anoxie des
caux de fond pendant les périodes de maximum d’insolation (Hilgen, 1991a, 1991b; Rossignol-
Strick et al., 1982; Rossignol-Strick, 1985).

L’origine des dépots de sapropeles, et plus précisément les sources d’eau douce, de nutriment
et de matiére organique continentale a été débattue depuis longtemps (Rohling et al., 2015). En
premier lieu, le ruissellement d’eau de fonte issu de la calotte de glace Fennoscandienne vers
la Méditerranée orientale en passant par les mers Egée et Noire a été proposé (Ryan, 1972;
Williams et al., 1978). Par la suite, Rossignol-Strick et al. (1982) et Rossignol-Strick, (1985)
ont permis d’identifier d’importantes crues estivales du Nil, en raison de I’augmentation des
précipitations d’été sur 1’Ethiopie attribués a la mousson africaine modulés par ’indice de
précession terrestre, comme étant le principal forcage de dépot de sapropéle. Plus tard, il a été
largement admis que les précipitations sur la bordure Nord de la Méditerranée orientale ont pu
jouer un réle important dans le dépét de sapropéle (Rohling and Hilgen, 1991; Rossignol-Strick,
1987; Kallel et al., 1997a; Emeis et al., 2000; Bar-Matthews et al., 2000, 2003; Toucanne et al.,
2015; Filippidi et al., 2016). Une étude détaillée basée sur les flux de sédiments terrigenes, la
taille des grains, la composition géochimique des sédiments, les assemblages de foraminiferes
benthiques et les isotopes stables (oxygeéne et carbone) de foraminiféres planctoniques et
benthiques a mis en évidence des évenements pluvieux a caractere régional en raison de
I’intensification des tempétes méditerranéennes le long des bordures Nord de la Méditerranée
pendant I’automne/hiver, qui coincident par ailleurs, aux maxima de mousson estivale nord-
africaine et aux dépot de sapropeles au cours des derniers 547 000 ans (Toucanne et al., 2015).
Ces événements pluvieux sont probablement issues de mécanismes de cyclogenese en

Méditerranée (Reale et al., 2001; Trigo et al., 1999, 2002), pouvant expliquer une disponibilité
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accrue en humidité atmosphérique sur les bordures nord de la Méditerranée orientale au
moment des dépdts de sapropéeles (Rohling, 1994; Tzedakis, 2007; Roberts et al., 2011; Rohling
etal., 2015).

Les modéles climatiques couplé océan-atmosphére sont montrés incapable pour atteindre
I’anoxie de la EMDW assez rapidement pour le dépot de sapropele S1 avec seulement un débit
accru du Nil (Grimm et al., 2015; Vadsaria et al., 2017). En effet, afin d’atteindre 1’anoxie, un
préconditionnement du bassin méditerranéen d’environ 6 ka qui prend naissance au début du
dernier évenement Heinrich H1 (H1, 18-15.5 ka BP) a été alors proposé. Ce préconditionnement
correspond bien évidement a une diminution de la salinité des eaux de surface en Méditerranée
en raison de I’apport accru de MAW depuis le bassin occidental. Cet apport d’eau massif semble
avoir eu un impact considérable sur la circulation thermohaline de la Méditerranée orientale
conduisant ainsi a un long épisode de stagnation qui sera responsable a I’anoxie des eaux

profondes et par conséquent a la mise en place du dernier Sapropele S1.

11.8. Le détroit Siculo-Tunisien
Le détroit Siculo-Tunisien, est caractérisé par deux seuils presque paralléles les unes aux
autres, et qui représente une zone importante pour la circulation océanique de la mer

Meéditerranée.

Le détroit Siculo-Tunisien constitue une zone vaste et dynamique reliant les deux bassins
majeurs de la mer Méditerranée, orientale et occidentale (Astraldi et al., 1996; Omrani et al.,
2016). 1l forme la jonction entre trois sous-bassins : le bassin Algéro-Provengal a I’ouest, la mer

rrhénienne au nord et la Méditerranée orientale a I’est (bassin ionien).
Tyrrh d et la Médit tale a ’est (b

Ce détroit sépare la pointe Sud-Ouest de la Sicile de celle du Cap Bon situé au Nord-Est de la
Tunisie. Il présente une largeur minimale d'environ 150 km, une longueur d'environ 600 km, et

un seuil peu profond d’environ 400 m de profondeur (Omrani et al., 2016).

Le détroit Siculo-Tunisien posséde une bathymétrie de fond assez particuliére qui lui confere
une configuration unique dans la mer Méditerranée. Sa bathymétrie est caractérisée par un large
plateau continental tunisien au sud-ouest d’environ 360 m de profondeur et par un plateau
sicilien plus profond d’environ 430 m au nord-est (Astraldi et al., 1996; Omrani et al., 2016).
Ces deux plateaux sont séparés par un creux axial, avec un relief sous-marin autour de I’ile de
Pantelleria (Astraldi et al., 1996; Omrani et al., 2016).
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11.8.1. Circulation atmosphérique
Le détroit Siculo-Tunisien représente une zone dynamique caractérisée par une variabilité
saisonniére importante couvrant un large spectre d'échelles temporelles et spatiales (Robinson
et al., 2001; Sorgente et al., 2011, 2003). En raison de sa position géographique, la région du
détroit Siculo-Tunisien est soumise a divers vents méditerranéens a savoir: les vents du nord-
nord-ouest le Mistral et la Tramontane, le vent du nord-est le Bora et le vent du sud le Sirocco
(Burlando, 2009).

11.8.2. La circulation d’eau dans le détroit de Siculo-Tunisien
La circulation des masses d'eau dans le détroit Siculo-Tunisien joue un réle important dans la
circulation thermohaline méditerranéenne globale (MTHC) (Di Lorenzo et al., 2018). Elle est
caractérisée par un systéme hautement dynamique qui permet les échanges des masses d'eau
entre les sous-bassins est et ouest (Béthoux, 1979; Astraldi et al., 1999; Wirtz, 2010).

Généralement, la circulation dans le détroit Siculo-Tunisien peut étre décrite comme un systéme
d’échange en deux couches d’eau, une entrante de faible densité dans la partie supérieure et une
sortante de densité plus élevée dans la couche inférieure. Les eaux de faible densité en
provenance de la Méditerranée occidentale occupent la couche de surface supérieure de 150 m
et elles sont principalement composées d'Eau Atlantique (AW). Les eaux de densité les plus
élevées provenant de la Méditerranée orientale occupent la zone de profondeur 150-400 m et
sont principalement composées d'eau circulant a des profondeurs intermédiaires en
Méditerranée orientale, en particulier les Eaux Intermédiaires Levantines (LIW) (Jouini et al.,
2016). Le transport de ces deux principaux flux d’eau est tres variable a des échelles
saisonniéres et interannuelles (Astraldi et al., 2002; Béranger et al., 2005).

La circulation de la couche de surface dans le détroit Siculo-Tunisien a été synthétisée a partir
de données de nombreuses campagnes océanographiques et par des études de modélisation ;

elle peut étre schématisée comme suit (Fig. 11.11 et tableau 11.1).

33



—-2000 -1800 -1600 -1400 -1200 -1000 -800 -600 -400 _-200

41°'N
40°N
39°N
38°N
37°'N
36N
35N

34°N

Summer circulation

33'N

Permanent circulation

1 1

6 E 8E 10°E 12°E 14°E 16 E 18°E

Figure 1. 11: Les schémas des principaux courants de circulation (D’aprés Sorgente et al. (2011) et
modifié d’aprés Jouini et al., 2016). Les acronymes sont indiqués dans le tableau I1.1.

Tableau I1. 2 : les acronymes utilisés dans la figure 11.11 (Omrani et al., 2016)

ABV Adventure Bank Vortex

AC Algerian Current

AlS Atlantic lonian Stream

ALC Atlantic Libyan Current

ATC Atlantic Tunisian Current

AW Atlantic Water

BATC Bifurcation Atlantic Tunisian Current
BTC Bifurcation Tyrrhenian Current

1sv lonian Shelf break Vortex

LSBV Libyan Shelf Break Vortex

McC Maltese Channel Crest

MG Medina Gyre

MRV Messina Rise Vortex

PV Pantelleria Vortex

SESG South Eastern Sardinia Gyre

5G Sidra Gyre

WNSC Westward Northern Sicilian Current

Le courant algérien (AC; Millot, 1985) avance I'AW vers I'Est le long du versant algérien et se
divise en deux branches a I'entrée du détroit Siculo-Tunisien, en raison d'un effet topographique
provoqué par le seuil de Sicile (Herbaut et al., 1998). Une premiére branche du courant AW
pénétre dans la mer Tyrrhénienne formant le Courant Tyrrhénien de bifurcation (Astraldi et al.,
1996; i.e. BTC, voir Sorgente et al., 2011), qui coule le long de la cbte nord de la Sicile, tandis

que la seconde branche traverse le détroit Siculo-Tunisien et se dirige vers le sous bassin de la
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Méditerranée orientale. Cette derniere se divise également en deux sous-branches: le Courant
lonien de I'Atlantique (AIS; Lermusiaux, 1999; Robinson et al., 1999) longeant la cote Sud de
la Sicile et le Courant Atlantique Tunisien (ATC; Poulain, 1998; Sammari et al., 1999; Béranger
et al., 2004) (Karine Béranger et al., 2004; Poulain, 1998; Sammari et al., 1999) longeant la
cote tunisienne (Manzella et al., 1990). Le flux principal associé a ' ATC s’écoule vers le sud-

est ou reste confiné au centre du détroit Siculo-Tunisien (Manzella et al., 1988; 1990).
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Chapitre 111 : Matériel et méthodes : Présentation des différents traceurs géochimiques
880, C et micropaléontologique (foraminiferes planctoniques)

I11. Introduction

Ce chapitre porte sur la présentation des différents proxies/traceurs utilisés dans ce travail de

thése et s’organise en deux parties :

Une premiere partie sera consacrée a la présentation des traceurs micropaléontologiques
représentes ici par les foraminifeéres et plus particulierement par les especes planctoniques qui
font I’objet de notre étude, leurs préférences écologiques et leurs intéréts en tant que traceurs

dans les études paléoclimatique et paléocénographique en mer Méditerranée.

Dans la seconde partie, apres avoir présenté les sites d’études, j’exposerai les traceurs
géochimiques par les isotopes stables de 1’oxygeéne et la datation radiocarbone. Enfin je
présenterai la méthodologie d’analyse adoptée afin de reconstruire les températures et les
salinités de surface de la mer Méditerranée a partir de 1’étude des assemblages de foraminiféres

planctoniques.

I11.1. Les foraminiféres

Les foraminiferes sont des protozoaires amiboides (en grec, proto=premier, zoa=animal). Ce
sont des eucaryotes unicellulaires (Gooday, 2003) (organismes dont le cytoplasme contient un
noyau, des mitochondries, des chloroplastes et des corps de Golgi) et qui présentent un aspect
animal. Généralement, les foraminiféres secretent un squelette carbonaté (ou test), qui est divisé
en une série de chambres, dont le nombre augmente pendant leurs croissances. En effet, la
bonne préservation de leurs tests dans les archives sédimentaires en fait parmi 1’un des outils
les plus utilisé pour tracer la variabilité climatique et océanographique du passé. En fonction de
leur mode de vie, on distingue deux catégories : les benthiques (~10 000 espéces) (Sen Gupta,
1999) et les planctoniques (~47 -50 morpho- espéces) (Sen Gupta, 1999; Kucera, 2007; Darling
and Wade, 2008). En effet, les foraminiféres benthiques vivent a 1‘interface sédiment-eau de
fond ou encore enfouis a quelques dizaines de centimétres dans le sédiment alors que les
foraminiféres planctoniques vivent librement dans la colonne d’eau et sont transportés par les
courants. D’un point de vue évolutif, les foraminiféres apparaissent depuis I’Ordovicien sous
forme d’agglutinés benthique et ce n’est qu’a partir de Jurassique inférieur que les foraminiferes
planctoniques apparaissent issue de 1’évolution des formes benthiques (Caron and Homewood,

1983; Hilbrecht and Thierstein, 1996). Dans ce qui suit, je vais m’intéresser plutot a étudier
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plus en détails les foraminiféres planctoniques qui sont couramment utilisés dans les

reconstitutions paléocéanographiques et paléoclimatiques dans cette présente these.

I11.1.1. Généralités sur les foraminiféres planctoniques

Les foraminiferes planctoniques sont parmi les outils les plus utilisé dans les études
paléoclimatiques. En effet, de nombreux travaux ont confirmé la bonne qualité de ce matériel,
qui enregistre fidelement les variations climatiques passées. La distribution et 1’abondance des
différentes espéces de foraminiferes planctoniques sont conditionnées par plusieurs facteurs
environnementaux (Bé, 1977). L’importance de ces espéces réside dans le fait, qu’ils montrent
une bonne corrélation entre leur abondance et les conditions hydrographiques et biologiques
des eaux de surface.

Faisant partie au microzooplancton, les foraminiféres planctoniques sont considérés comme des
organismes unicellulaires appartenant au régne des protistes. En raison de leur immense
productivite, ils ont une aptitude a secréter des tests carbonatés, enroulés et constitués de
plusieurs loges. La taxonomie des foraminiferes planctoniques est basée essentiellement sur
une classification selon la morphologie et la nature de leur test calcaire externe.

Des études au laboratoire et sur le terrain montrent que la durée de vie de chaque individu est
en moyenne entre 30 et 70 jours. La répartition de ces organismes dans la colonne d’eau est en
relation étroite avec les conditions environnementales (température, salinité, oxygene dissous
et phosphate). En outre, la bonne corrélation avec les variations latitudinales des températures
de surface et la meilleure préservation de leurs tests dans le sédiment (Bé and Tolderlund, 1971)
permet de considérer les foraminiféres des tres bons indicateurs de paléotempérature. Comme
il a été décrit ci-dessus, 50 espéces de foraminiféres planctoniques sont actuellement présents
dans les océans mais seulement une vingtaine d'entre elles sont utilisées dans les reconstitutions
paléoenvironnmentales en raison de leur abondance dans les archives sedimentaires (Hemleben
et al., 1989; Kucera, 2007).

Les études pionnicres faites dans ’océan mondial, ont montré que les foraminiféres
planctoniques se regroupent en associations, ou leur répartition est contr6lée par la variation

latitudinale de la tempeérature des eaux de surface (Schott, 1935).

I11.1.1.1. Distribution verticale des foraminiféres planctoniques vivants

La répartition des especes de foraminiferes planctoniques le long de la colonne d’eau est trés

vaste. La majorité d’entre eux se développent dans la zone euphotique, ou ils peuvent se nourrir
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du phytoplancton. Les plus fortes concentrations demeurent généralement en dessous de
surface, approximativement entre 10 et 50 m de profondeur (Berger, 1971). Seulement quelques
especes descendaient jusqu’a plusieurs centaines de metres et dont leur densité décroit
exponentiellement (Berger, 1971; Be, 1977) tel que I’espece Globorotalia truncatulinoides qui
a été souvent observée vivante en dessous de 2000 m (Schiebel and Hemleben, 2005). Ainsi,
en fonction de la profondeur a laquelle se développent les foraminiféres, 3 groupes d’espéces
peuvent étre distingué (Bé and Tolderlund, 1971; Pujol and Vergnaud-Grazzini, 1995)
(Fig.I11.2).

Les espéces d’eau peu profonde (entre 20 et 100 m de profondeur) englobent principalement
les espéces épineuses (Globigerina bulloides, Turborotalia quinqueloba, Globigerinella
aequilateralis, Globigerinoides ruber, Globigerinoides trilobus, Globigerinoides sacculifer et
Orbulina universa).

Les especes d’eau intermédiaires (entre 100 et 200 m de profondeur) regroupent a la fois les
formes épineuses et non épineuses (Neogloboquadrina incompta, Globorotalia
truncatulinoides senestre, Globorotalia inflata et Globigerinita glutinata)

- Les espéces d’eau profonde (entre 200 et 350 m de profondeur) concerne les espéces non
épineuses (Neogloboquadrina incompta, Globorotalia truncatulinoides senestre et

Globorotalia inflata).

Foramlnlfera : 125 H (f‘m ) Les espéces d'eau peu profonde (les
10 20 30 premiers 50 m) : essentiellement des
& & & » ¥ & & formes épineuses avec toutes les
0 ) espéces de Globigerinoides et de
Globigerina

Les espéces d’eau intermédiaire (de 50
a 100 m de profondeur d'eau) : Des
formes épineuses (G. bulloides, H.
pelagica, O. universa, G. aequilateralis
300 et G. calida) et non et épineuses (P.

obliculoculata, G. dutertrei, C. nitida et
G. glutinata).

Water Depth (m)

Le groupe de I'eau profonde
500~ (en dessous de 100 m): Des formes
m non épineuses (N. pachyderma

dextre, G. truncatulinoides senestre,
G. inflata)

Figure I11. 1 : Distribution verticale des foraminiféres planctoniques vivants
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Cette variation de la distribution verticale des especes planctoniques est étroitement liée aux
caractéristiques physico-chimiques des masses d’eaux, en particulier la température et les

teneurs en éléments nutritifs des eaux de surface.

111.1.1.2. Distribution saisonniere des foraminiféres planctoniques vivants

En 1960, Bé fut le premier chercheur qui a montré la variation saisonniére des différents
assemblages de foraminiféres planctoniques. De ce fait, plusieurs facteurs tels que la
température, 1’intensité lumineuse, la disponibilité en élément nutritifs et salinité contrdlent
cette distribution au cours des saisons avec apparition d’espéces froides en hiver et d’espéces
chaudes en éte.

En fait, le mélange vertical des eaux de surface et des eaux de subsurface pendant I’hiver est
responsable de I’enrichissement des eaux de surface en éléments nutritifs conduisant a une
augmentation du phytoplancton a différentes périodes de I’année en fonction des latitudes.
Ainsi, la floraison du phytoplancton coincide avec les mois d’hivers dans les mers tropicales
alors que ce pic de productivité est reconnu en printemps et en automne dans les latitudes
tempérés et subtropicales (Fig.I11.2).

Au niveau du Golfe de Lion, le maximum d’abondance des foraminiféres planctoniques (3700
individus/1000 m®) est enregistré pendant le printemps, alors qu’elle ne dépasse pas 600
individus/1000 m® pendant 1’été (Pujol and Vergnaud-Grazzini, 1995).

Outre que ces deux distribution verticale et saisonniere, les foraminiféres planctoniques

montrent une variation spatiale liée aux variations latitudinales de température.
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G : G. hirsuta; H : O. universa; | : G. ruber ; J : G. aequilateralis ; K : G. sacculifer ; L : H. pelagica ;
M : P. obliquiloculata ; N : G. conglobatus

Figure I11. 2 : Distribution saisonniére des foraminiféres planctoniques vivants

111.1.1.3. Distribution et division biogéographique des assemblages vivants

Depuis la fin du 19°™ siécle et le début du 20°™ siécle, plusieurs auteurs ont noté la bonne
corrélation entre les communautés planctoniques et les régions hydrologiques majeures de
I’océan mondial. En effet, en 1897, Murray suggére un provincialisme de la majorité des
especes lié aux climats, et donc aux variations latitudinales de températures de surface
océanique. A premiére approximation, 3 grandes zones biogéographiques peuvent étre
distinguées : La région d’eau chaude qui comprend deux provinces subtropicales entourant une
seule province tropicale, et les régions nord et sud d’eau froide dont ils peuvent étre subdivisés
en province polaire et subpolaire. Ces provinces de faune correspondent aux régions
hydrologiques majeures de I’océan de surface.

D’autre part, le transport par les courants océaniques de surface, d’especes d’eau chaude vers
les régions d’eau froide ou le contraire est responsable d’un mélange de faune de foraminiferes
avec des tolérances écologiques différentes. Ces zones de mélange sont appelées des zones de
transition caractérisées par une grande diversité d’espéces.

En conclusion, 5 provinces faunistiques ont été définies (Bé and Tolderlund, 1971; Bé, 1977) a
savoir : polaire, subpolaire, transition, subtropicale et tropicale (Fig.111.3).

-1-I’assemblage caractéristique des zones polaires (Neogloboqudrina pachyderma).
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-2-’assemblage caractéristique des zones subpolaires (Neogloboquadrina incompta,
Globigerina bulloides, Turborotalia quinqueloba et Globigerinita glutinata).

-3-I’assemblage des zones de transition (Globorotalia inflata).

-4-1’assemblage caractéristique des zones subtropicales (Globorotalia truncatulinoides et
Globigerina calida).

-5-1’assemblage caractéristique des zones tropicales (Globigerinoides ruber, Globigerinoides
sacculifer, Globigerinella aequlateralis et Orbulina univerisa) (Imbrie and Kipp, 1971; Bé and
Tolderlund, 1971).
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Abondances des espéces de foraminiféres planctoniques

dans les cinq provinces de faunes
(Bé and Tolderlund, 1971)

Subpolar
Subtropical
Troplcal

Polar
Transition

0°C 5°C 10°C  18°C  24°C 30°C

Globoquadrina pachyderma
Globigerina quinqueloba
Globigerina bulloides

Globigerinita bradyi

Globorotalia scitula
Globororalia inflara
Globigerinita glutinata
Globorotalia truncatulinoides

Globoquadrina dutertre:

Globorotalia crassaformis
Orbulina universa
Globigerinella aequilateralis
Hastigerina pelagica
Globorotalia Mirsuta

Globigerinoides rubder

Globigerinoides conglobatus
Globigerina rubescens
Hastigerinella digitata
Globorotalia menardii
Globorortalia tumida
Pulleniatina obliquiloculata
Globigerinoides sacculifer
“Sphaeroidinella dehiscens"
Candeina nitida
Globoquadrma conglomerata™
Globoquadrmna hexagona®
Globigerinelta adamsr™

Figure I111. 3 : Distribution des foraminiféres planctoniques vivants selon la température
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111.1.1.4. Facteurs influengant la conservation des assemblages fossiles de

foraminiferes planctoniques

Apres la mort, le foraminifére planctonique entame sa chute vers le fond. La vitesse de cette
descente est de 0,3 a 2,3 cm/s en fonction de la taille de foraminifere. Ainsi le temps de descente
correspondant a une profondeur océanique de 5000 m sera de 2,5 a 19 jours. La dissolution est
un phénomene tres important qui peut affecter la composition en espece des assemblages morts
(@ la surface du sédiment par rapport aux assemblages vivants dans les eaux de surface
océaniques). Cette dissolution des tests calcaires apparait a des profondeurs en dessous de
quelques centaines de meétres dans 1’océan pacifique et au-dessous de 1500 m dans I’océan
Atlantique car les eaux sont saturées en carbonate de calcium. Le processus de dissolution est
sélectif et ceci en fonction des espéces, des tailles de leurs tests, de leur microstructure, de
I’épaisseur de la paroi et de la porosité du test. La dissolution sélective a pour effet de changer
la composition en espéces des assemblages morts avec I’augmentation de la profondeur. Berger
avait défini en 1968 la lysocline comme la profondeur a partir de laquelle la dissolution des
tests des foraminiferes planctoniques augmente rapidement. La lysocline se place généralement
a quelgues centaines de metres au-dessus de la CCD (Carbonate Compensation Depth) qui est
défini comme la profondeur au-dessous de lagquelle le taux de carbonate de calcium est inférieur
a 10%.

111.2. Matériel et Méthodologie

111.2.1. Les carottes étudiées

Au cours de cette thése, nous avons étudieé 5 carottes sédimentaires situées dans les différents
bassins de la Méditerranée dont deux d’entre elles sont prélevées au niveau du détroit Siculo-
Tunisien (REC13-53 et KET80-37), une au nord de la mer lonienne (MD90-918), une en mer
Tyrrhénienne (KET80-19) et la derniere au niveau du bassin Levantin (MD84-641). L’étude de
ces différentes carottes permette de reconstituer des séries temporelles et d’apporter des
informations clés sur les conditions climatiques et hydrologiques depuis la derniere période

glaciaire.
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Tableau I11. 3 : Localisation des différentes carottes utilisées dans cette étude

. Profondeur Référence
Carotte Localisation Long. Lat.

(m)
Tunisien
KETg0-37  DUMOISIUOposgr 3eesyN 740~ Cetectude
Tunisien
MD90-918  Mer lonienne  18°5043E  39° 35.64 N 695 Cette étude
Mer on 1 o Kallel et al.
KETB0-19 ot omne 13721 E 40°33°N 1920 (1957
Bassin org: . Melki et al.
MD84-641 P 32938°F 33°02°N 1375 2010)

111.2.1.1. Le détroit Siculo-Tunisien

111.2.1.1.1. La carotte REC 13-53

La carotte de sédiment RECORD 13-53 a été prélevée dans le détroit Siculo-Tunisien & une
profondeur d'eau de 1113 m, & bord du Navire oceanographique Italien « URANIA » en 2013.
Elle est localisée au large de I’ile de Pantelleria (36°45' 33,9" N ;12°08' 27,5" E). Cette carotte
qui fait 4,20 métres de longueur présente un aspect boueux a boueux-silteux avec intercalation
de 4 niveaux de cendre volcanique (tephra) a la profondeur de 37 cm, 137 cm, 181 cm et 245

cm respectivement. (Fig.I11.4).

44



Figure I11. 4 : Photo prise pour la carotte RECORD 13-53

Les reconstitutions paleocéanographiques effectuées a partir de cette carotte permettent de
renseigner sur les changements de circulation ainsi que sur les échanges entre les différentes
masses d’eaux qui se produisent dans cette zone clé de connexion des deux bassins

méditerranéens (oriental et occidental).

111.2.1.1.2. La carotte KET80-37

La carotte KET80-37 (36°57°N, 11°39’E, 740 m) a été prélevée dans le détroit siculo- tunisien
en 1980 pendant la campagne « ETNA8O0 » (Fig.l11.5).
Nous disposons pour cette carotte de données isotopiques et des reconstitutions des
températures par la méthode des analogues actuels appliquée aux associations de foraminiferes
fossiles (Kallel et al., 1998).

111.2.1.2. La mer lonienne : La carotte MD90-918

La carotte MD 90-918 a été prélevé au Nord de la mer lonienne (39° 35.64 N, 18°5 0.43 E ;
14.77 m de longueur) a une profondeur d’eau de 695 m lors de la croisiecre PROMETE 1 1990
a bord du navire océanographique francais Marion Dufresne (Fig.I11.5). La lithologie de cette
carotte est essentiellement constituée de vase hémipélagique gris, a 1’exception d’un niveau
sableux de 20 cm aux alentours de 992 cm de profondeur qui représente un dépot de turbidite.
Dans la partie supérieure de la carotte (entre 204 et 231 cm de profondeur), on distingue une
couche sombre de couleur gris-noir qui correspond au dép6t de sapropele S1. Elle est marquée

par deux niveaux gris-noir séparés par un horizon vaseux hémipélagique blanchatre entre 210
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et 219 cm de profondeur qui correspondent respectivement au dépo6t de Sla et Slb et a

I’interruption du dernier sapropéle lié a la re-ventilation des eaux profondes (Caron et al., 2012).

111.2.1.3. La mer Tyrrhénienne : La carotte KET80-19

La carotte KET80-19 (40°33’N, 13°21’E, 1920 m) été¢ prélevée au niveau de le mer
Tyrrhénienne pendant la campagne « ETNA8O » & bord du navire océanographique Noroit
(Fig.111.5). Cette carotte est constituée de 6 metres de vase hémipélagique avec plusieurs
niveaux centimétriques de cendres volcanique (tephra) (Kallel et al., 1997b). La chronologie de
cette carotte a été établie grace a 5 niveaux de tephra géochimiquement corrélés aux dépots
volcaniques continentaux datés par le 1*C (Paterne et al., 1986, 1988; Kallel et al., 1997b) et a
partir de 6 niveaux C datés sur les pics d’abondance de foraminiféres planctoniques (Kallel et
al., 2004). Cette carotte a été sélectionnée pour fournir un enregistrement climatique a haute
résolution grace a son taux de sédimentation élevé. Plusieurs études ont été déja accompli sur
cette carotte portant sur la composition isotopique de ’oxygeéne de G. bulloides et sur la
reconstitution des paléotempératures de surface par la méthode des analogues modernes (Kallel
et al., 1997b).

111.2.1.4. Le bassin Levantin : La carotte MD84-641

La carotte MD84-641 (33°02°N, 32°38’E, 1375 m) a €té prélevée au niveau du bassin Levantin
a Pextrémité nord du cone du Nil au cours de la mission « NOE» a bord du navire
océanographique Francais Marion Dufresne en Aodt 1984 (Fig.111.5). Cette carotte présente une
longueur de 11.61 m composée de niveaux marneux de couleur variant de creme pale au brun
jaunatre entre lesquelles s’intercalent 9 niveaux sombre de couleur vert olive constituant des
niveaux de sapropeles (Calvert et al., 1992). Dans la présente étude, nous n’avons analysé que
le premier metre de la carotte couvrant les dernier 24 ka cal BP. Cette unité sédimentaire
présente une couche noire riche en matiére organique entre 24 et 40 cm équivalente au sapropel
S1 (Fontugne et al., 1989). Cette couche a été déposée dans la carotte MD84-641 entre 9 et 7.2
ka au cours de la derniére période de stagnation en Méditerranée orientale (Rossignol-Strick et
al., 1982; Rohling, 1994; Fontugne et al., 1994; Kallel et al., 1997a; Mercone et al., 2000).

Nous disposons pour cette carotte d’une chronologie carbone-14 (Fontugne and Calvert, 1992;
Fontugne et al., 1994) et de données isotopiques et de températures reconstituées par la méthode
des analogues actuels appliquée aux associations de foraminiferes fossiles (Kallel et al., 1997b,
2000). Cette carotte a fait I’objet de plusieurs études portant sur la restitution de 1’hydrologie

de surface par la composition isotopique de I’oxygene de G. ruber et la reconstitution des
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paléotempératures de surface de la mer par la méthode des analogues modernes (Melki et al.,
2010).

Mean annual SSTs (WOA: 1955-2012)

Figure I11. 5 : Carte des temperatures moyennes annuelles (SSTs) de la Méditerranée (°C, 1955-2012)
a partir de Word Ocean Atlas 2013 (http://odv.awi.de/de/data/ocean/world ocean atlas 2013 /) présentant
la localisation des différentes carottes étudiées

111.2.2. Les analyses micropaléontologiques

111.2.2.1. Préparation des échantillons

Les carottes de sédiments marins sont tres riches en restes de microorganismes dont les plus
abondants sont les tests de foraminiféres planctoniques. De ce fait, I’analyse de ces organismes
nous a permis d’étudier 1’évolution des températures passées. L’échantillonnage de la carotte
REC13-53 a été réalisé a haute résolution tous les 4 cm alors que celui de la carotte MD90-918
tous les 10 cm.

Au laboratoire, nous avons suivi le protocole expérimental suivant. Apres la mesure des poids
secs et humides, chaque échantillon prélevé est placé dans un bécher contenant de 1’eau distillée
pendant 24h. Une fois désagrégé, le sédiment est versé sur un tamis métallique de maille de 150
um afin de retenir que les formes adultes des tests de foraminiferes dont 1’identification est plus
facile. Le méme maillage a été déja utilisé pour les deux autres carottes KET80-19 (Kallel et
al., 1997b) et MD84-641(Melki et al., 2010). Le tamisage s’effectue sous un filet d’eau en
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frottant légérement sur le tamis, jusqu’a ce que 1’eau devienne limpide. Ensuite, on rince
abondamment a I’eau distillée a I’aide d une pissette au revers du fond du tamis afin de recueillir
tout le résidu retenu sur la toile. Enfin, ce dernier est entrainé dans un bécher pour étre ensuite

séché a I’étuve a une température de 50°C.

Aprés chaque tamisage, le tamis doit étre brossé a 1’aide d’une brosse a grande eau pour éviter
toute contamination par mélange de faune des niveaux différents. Pour ’analyse du §'20 de la
calcite des tests des foraminiféres, une dizaine d’individus de ’espéce G. ruber ou de I’espéce
G. bulloides (250 - 315 um) sont triés sous une loupe binoculaire. Le choix de ces espéces est

lie a leur abondance dans chaque carotte étudiée

111.2.2.2. Identification et comptage

Le comptage se fait sur au moins 300 individus, mais si un échantillon peut contenir un nombre
d’individus trés élevé. Dans ce cas, on proceéde a sa division en une ou plusieurs parties a 1’aide

d’un splitter (Fig.111.6a).

Les analyses sous la loupe binoculaire de la faune de foraminiféres planctoniques sont faites
sur la fraction sédimentaire supérieure a 150 um. Par la suite, on a identifi¢ les différentes
espéces de foraminiféres planctoniques, qui sont réparties uniformément sur un plateau, a fond
noir et quadrillé pour faciliter le comptage (Fig.I11.6b). Ce quadrillage est destiné au repérage
pour faciliter le comptage (Vénec-Peyré, 1973). L’identification et le dénombrement des
foraminiféres s’effectuent suivant des lignes horizontales dans chaque carreau du plateau. A
I’aide d’un fin pinceau a poils de soie que I’on trempe a chaque fois dans I’eau distillée, on
effectue ’examen des tests de foraminiferes, I’identification et le comptage des individus.

Les résultats de comptages ainsi obtenus sont utilisés par la suite pour déterminer les

paléotempératures de surface par la méthode des analogues actuels (Kallel et al., 1997b).
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Figure I11. 6 : Photos de splitter (a) et d’une loupe binoculaire (b) utilisés dans cette étude

111.2.3. Les analyses isotopiques de I’oxygéne

Les analyses de la composition isotopique de 1’oxygéne (5'20) des foraminiféres des différentes
carottes étudiées ont été réalisées au laboratoire des Sciences du Climat et de I’Environnement
(LSCE, Gif-sur-Yvette, France). Le standard utilise est le PDB qui est un rostre de Bélemnite
appartenant a 1’espéce Belemnitella americana et provenant de Pee Dee-Bee formation du
Crétacé de la Caroline du Sud. L’écart type des mesures isotopiques du standard est de 0,07 %o.
Dans la nature, I’oxygeéne se présente sous forme de trois isotopes stables : 150 (99,763%), 1’0
(0,037%) et 8O (0,200 %). Les teneurs relatives en isotopes de 1’oxygéne sont

conventionnellement définies par 1’expression :

180/160)) -
5150 (%D) _ ( ) échantillon 1 < 1000
(180/160) standard

Les standards internationaux utilisés sont :
-le SMOW (Standard Mean Ocean Water) pour 1’eau.
-le PDB (valeur isotopique de Bélemnites de la formation Pee Dee du Crétacé, Etats Unis) pour

les carbonates.
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Pour les analyses de §'80 de la calcite des tests des foraminiféres, une quinzaine d’individus de
I’espece G. bulloides le long de la carotte REC13-53 (250 - 315 pm) sont triés sous une loupe
binoculaire. Par contre pour la carotte MD90-918, ces analyses ont été réalisées sur I’espece G.
ruber (250 - 315 pm) (Caron et al., 2012). Le choix de ces espéces est lié a leur récurrence le

long des carottes étudiées.

111.2.4. La datation par le radiocarbone (**C)

La méthode de datation par le Carbone (*C) ou radiocarbone est parmi les outils les plus utilisés
dans 1’¢tude de la préhistoire et 1’établissement des cadres chronologiques des archives
sédimentaires sur une gamme de temps allant jusqu’a 50000 ans BP (Reimer et al., 2009).
Le carbone 14 est un isotope radioactif présent dans la nature en infime proportion (1.2 102
%) par rapport aux deux autres isotopes stables du carbone (*2C= 98.89%) et (*3C= 1.108%).
Cette datation a été decouverte en 1934 par Willard Frank Libby, elle repose sur le principe que
tout organisme vivant présente la méme quantité de radiocarbone que celle du gaz carbonique
atmosphérique (Libby, 1972). Aprés sa mort, les échanges gazeux cessent et le *C n’est plus
renouvelé. Sa radioactivité décroit alors progressivement a raison de la moitié tous les 5568+30
ans (c’est la période du radiocarbone ou la période de demi-vie) (Stuiver and Braziunas, 1998).
Cette décroissance radioactive nous a permis d’estimer alors le temps ‘t’qui s’est écoulé depuis
la mort de 1’organisme, a partir de la formule de décroissance radioactive exponentielle : A =
AO e_M
Avec A:: ’activité carbone de 1’échantillon
Ao : I’activité carbone moderne (échantillon standard de référence)

A: constante de désintégration Ln2/T égale a 0.69314/T

T : est la période de demi-vie du **C utilisée par convention, soit T= 5568 ans.
Il est important de noter que cette méthode est fondée sur I’hypothése selon laquelle la
radioactivité naturelle (taux de production de 4C) est restée constante dans I’atmosphére au
moins au cours des derniers millénaires. Toutefois, cette activité n’est pas toujours constante
au cours du temps et ceci en raison de fluctuations de la teneur en *C dans 1’atmosphére,
entrainant un rajeunissement des datations **C effectuées, d’autant plus important que 1’on
remonte dans le temps.
Comme la valeur de la radioactivité d’un ancien échantillon est comparable a celle enregistrée

actuellement dans la matiére vivante, les ages carbone 14 sont donnés par rapport au temps
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présent ou ‘before present’ (BP), soit I’année 1950 aprés Jesus-christ a été définie comme année
« 0 » des dates BP.

D’autre part, et comme les eaux de surface océanique échangent leur carbone avec
I’atmosphére, le CO; total dissous doit présenter la méme activité **C que le gaz carbonique
atmosphérique. Cependant, ces eaux se mélangent continuellement avec les eaux profondes
plus anciennes entrainant par conséquent un vieillissement des eaux de surface de plusieurs
centaines d’années (environ 200 a plus que 1000 ans). Donc, il est indispensable de tenir compte
de cet effet, dit effet réservoir dans les datations *C des échantillons marins. En Méditerranée,
la correction d’age due a ce phénomeéne est d’environ 390+ 80 ans (Siani et al., 2000) estimée
a partir des datations *C (SMA) mesurés sur les coquilles de bivalves littoraux. Cependant, une
courbe d’étalonnage INTCAL20 réalisée par Reimer et al. (2020) inculant 1’age réservoir global

de la Méditerranée est alors représentée (Fig.111.7).

CreCal ve.4.4 Bronk Ramesy (2021} of; Atmospheric data from Fieimer et al (2020
5600 Age 2 R_Date(5260.45)
95.4% probability
6185 (16.9%) 6138calBP
6124 (78.6%) 5926calBP
Median 6051calBP

5400 k
5200

5000}

Radiocarbon determination (BP)

4800f e -

6200 B000 5800
Calibrated date (calBP)

Figure I11. 7 : Exemple de calibration d’une datation **C a I’aide Oxcal 4.4 (Bronk-Ramsey, 2009;
Bronk-Ramsey and Lee, 2013) et la courbe de calibration INTCAL20 (Reimer et al., 2020)

Dans le cadre de la présente thése, des datations C ont été réalisées au sein de la plateforme
PANOPLY (GEOPS-LSCE) et mesurés sur une nouvelle génération de spectrométre de masse

par accélérateur appelé EchoMicadas qui permet maintenant de dater des échantillons contenant
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jusqu’a 20pg de carbone ouvrant de nouvelles perspectives de dater plus facilement les
foraminiféres (Bard et al., 2015; Wacker et al., 2013; Tisnérat-Laborde et al., 2015) . Cet
instrument est couplé a une interface gas (échantillon) et permet d’injecter directement sous
forme de CO> I’échantillon ce qui permet de dater des échantillons de I’ordre de quelque
microgramme de carbone (20 et 100ug de carbone). D’autres mesures ont été produites sur
ARTEMIS Accelerator Mass Spectrometry (Accélérateur pour la Recherche en Sciences de la
Terre, Environnement, Muséologie installé & Saclay, France) (Fig.l11.8). Des espéces de
foraminiféres planctoniques sélectionnées a partir des pics d’abondance et benthiques font

I’objet de ces datations *C.

Figure I11. 8 : Spectrometre de masse couplé a un accélérateur : « ARTEMIS »

111.3. Estimation des paléotempératures

La reconstitution des paléo-températures des eaux de surface est fondamentale pour reconstituer
la paléo-hydrologie de la mer Méditerranée.

Depuis le travail pionnier de Schott en 1935, les micropaléontologues ont utilisé le plancton
fossile dans les carottes de sédiment pour déduire les climats marins du Pléistocéne. L’approche
générale a été d’associer des especes clefs ou des groupes d’espéces avec des gammes de
latitude plus au moins large pour faire des interprétations qualitatives en termes de déplacement
de zones climatiques. Ces études paléoécologiques étaient basées sur la supposition
fondamentale que I’écosystéme pélagique tel qu’il est observé aujourd’hui est resté le méme
pendant le Quaternaire. Deux méthodes ont été proposées : la méthode d’Imbrie et Kipp (1971)

et la méthode des analogues actuels (MAT) qui fait I’objet de nos études.
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111.3.1. La technique des analogues modernes (MAT)

La technique des analogues modernes (Prell, 1985) a été proposée comme une alternative aux
fonctions de transfert d’Imbrie et Kipp (1971). C’est un traceur micropaléontologique qui
permet de déterminer & travers les assemblages de foraminiféeres planctoniques, les
paléotempératures des eaux de surface océaniques. Elle consiste a comparer des échantillons
de foraminiferes fossiles a une base de données de référence renfermant les comptages de
foraminiferes planctoniques provenant de sommets de carottes répartis dans les bassins majeurs
de I’océan. Pour cela elle utilise des coefficients de dissimilarité pour identifier, pour chaque
échantillon fossile de foraminiféeres planctoniques, les associations actuelles les plus proches
(généralement 10). Parmi les différents types de coefficients de disimilarité, il a été démontré
que celui qui utilise des écarts quadratiques de chorde (“squared chord distances") donne les
meilleures estimations de température avec les écart-types les plus faibles entre les paramétres
climatiques observes et estimés (Prell, 1985) et présente I’avantage de donner de I’importance

méme aux espéces planctoniques a faible pourcentage.

La dissimilarité entre 1’échantillon a étudier et les échantillons actuels, est donnée par la formule

suivante :
dij=2 k (VP ik - VP jk)?

Avec :

d : la mesure de dissimilarité

i : I’échantillon a étudier

j : Panalogue actuel

k : espece

p : le pourcentage de chaque espece

Les estimations de températures sont considérées fiables si le coefficient de dissimilarité est
inférieur a 0,25 (Kallel et al., 1997a). En effet, une estimation de température avec un
coefficient de dissimilarité qui dépasse 0,3 indique que I’échantillon fossile n’a pas d’analogue
actuel dans la base de données de réference (Prell, 1985; Kallel et al., 2000) et doit étre
considérée avec précaution.

La température dans laquelle s’est développée chaque association fossile de foraminiféres
planctoniques est donnée par la moyenne des températures calculée a partir des 10 analogues
les plus proches de la base de données :

Paléotempérature de surface = (T analoguel+ T analogue2+.....+ T analoguel 0)/10
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La barre d’erreur (1 sigma) pour les paléotempératures obtenues par cette méthode est
généralement comprise entre 0,5 et 2°C.

Ainsi afin de reconstituer les paléotempératures des eaux de surface, nous avons utilise les
comptages de foraminiferes planctoniques et la méthode des analogues modernes (Modern
Analogue Technique, MAT) avec le logiciel Paleoanalogs (Theron et al., 2004).

Afin d’améliorer nos reconstitutions de températures des eaux de surface, nous avons utilisés
une base de données récente et bien développée (Siccha and Kucera, 2017). Cette base de
données consiste en une synthése de comptages d’assemblages de foraminiferes planctoniques
a partir d’échantillons de sédiments de surface qui comprenne 4,205 comptages singuliers
provenant des différents sites uniques dans le monde. Cependant dans la présente étude, nous
n’avons considéré que les sommets de carottes de la mer Méditerranée (125 échantillons) et
632 sommets de carottes de 1’Océan Atlantique Nord (Fig.111.9).

L’intérét de 1’utilisation de cette base de données réside au fait qu’il s’agit de la compilation la
plus récente et la plus compléte a ce jour. Elle contient plus d’échantillons dans 1’océan
Atlantique et a passé par le processus de contrble qualité transparent.

En fait, les échantillons de qualité insuffisante ont été signalés et exclus de cette base de données
(111.10).

Enfin, pour chaque échantillon de la base de données de référence, les températures ont eté
extraites du World Ocean Atlas (WOA, 1998) a une profondeur de 0 m.
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Figure I111. 9 : Localisation des sommets des carottes en Méditerranée et en océan Atlantique de la
base de données de référence (Siccha and Kucera, 2017) utilisées dans cette étude.
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Figure 111. 10 : Localisation des sommets des carottes exclus de la base de données de référence
(Siccha and Kucera, 2017).

111.3.1.1. Avantages et limites de la méthode des analogues actuels

La méthode des analogues actuels présente plusieurs avantages par rapport a celle des fonctions
de transfert d’Imbrie et Kipp (1971) :
- Elle donne le méme poids pour toutes les espéces de chaque assemblage de foraminiferes sans

discrimination entre les especes les plus représentées et celles a faible pourcentage.

- Les estimations de température sont données par la moyenne des températures des différents

analogues plutdt que par des équations de régression sur I’ensemble de données.

- Elle fournit une information géographique des analogues actuels de chaque échantillon fossile.
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Cependant, la réponse a la température est encore mal connue pour de nombreuses especes, qui
peuvent présenter une saisonnalité importante comme c’est le cas de G. bulloides qui se
développe plutét dans les eaux plus fraiches du printemps, ou G. ruber dans les eaux plus
chaudes de fin d’été et d’automne. Les mesures sont estimées en référence au systéme actuel,
mais si la saisonnalité a changé dans le passé, il est difficile de préciser a quel mois correspond
la température estimée. D’autres facteurs, importants, peuvent favoriser une espéce plutot
qu’une autre comme le type de nourriture et la productivité des eaux de surface. La méthode
présuppose que ces facteurs sont liés de facon univoque et constante a la température.

Enfin, nous négligeons les biais qui pourraient étre induit par la dissolution des especes les plus
fragiles. En Méditerranée, la dissolution des carbonates est relativement faible, les eaux étant
partout sursaturées en COs%.

Les indices de dissolution qualitatifs utilisés, comme la perforation des tests fragiles, sont trés

rarement significatifs.

I11.4. Estimation des paléosalinités

Il est admis qu’il existe une relation linéaire entre le 580 de I’eau et la salinité des eaux de
surface sous la forme de 580 = a x+b o X représente la salinité.

Cette relation traduit le couplage entre I’océan et I’atmosphere a travers le cycle hydrologique
principalement a travers le rapport évaporation/précipitation (E/P). En Méditerranée, le 50 a
été mesuré sur les tests de G. bulloides, provenant de 34 sommets de carottes et sur G. ruber
provenant de 40 sommets de carottes reflétant les conditions actuelles (Kallel et al., 1997a).
La composition isotopique de I’eau de surface a I’emplacement de chaque carotte a été estimée
a partir des observations actuelles de salinité (Levitus, 1982) et par I’utilisation des relations
actuelles entre la composition isotopique de 1’eau et la salinité établies en Méditerranée (Kallel
etal., 1997a).

* Méditerranée Occidentale :

5 180 eau (%o vs. SMOW) = 0,41 x Salinité (%o) - 14,18 ; S < 38 %o
* Méditerranée Orientale :

§ 180 eau (%o vs. SMOW) = 0,199 x Salinité (%o) - 6,12 ; S > 38 %o

Les températures isotopiques, ainsi obtenues, ont été comparées a celles qui prévalent pendant
le cycle annuel (Levitus, 1982). Il a été ainsi démontré que la composition isotopique de G.

bulloides est en equilibre isotopique avec la moyenne des températures d’Avril et de Mai, alors
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que celle de G. ruber est en équilibre avec la température d’Octobre - Novembre (Kallel et al.,
1997a).

Une fois introduites dans I’équation des paléotempératures, ces estimations de températures de
croissance des foraminiferes permettent d’estimer la composition isotopique des eaux de
surface (& *80eay), Servant pour les reconstitutions des paléosalinités.

Les variations de la composition isotopique (5!80) des tests carbonatés de foraminiféres
dépendent a la fois des changements de la température du développement et de la composition
isotopique des masses d’eaux (5 *Oeau), dans lesquelles ils se sont développés (Epstein et al.,
1953; Shackleton, 1974). Ainsi, cette derniére (520 eau) est calculée a partir 5 Oforaminitere par

la résolution de 1’équation des paléotempératures de Shackleton (1974).

T (OC) = 16,9' 4,38 (Slgoforam' 618Oeau) + 0,10 (Slgoforam‘ 818Oeau) 2

Dans le passé, les fluctuations de 3*80eay sont liées non seulement aux variations globales du
volume de glace continentales mais également aux changements locaux dus aux variations du
bilan hydrologique (E/P). Toutefois, étant donné que 1’océan Atlantique Nord était, comme
aujourd’hui, la source principale d’eau de surface de la Méditerranée pendant le Quaternaire
Supérieur, on suppose que l’effet de développement et de fonte des glaces continentales
(Duplessy et al., 1992, 1993) était ressenti de la méme maniére dans les deux bassins. On définit
alors une anomalie de 8*80 locale (A3'®Qeau) due a la variation locale du cycle hydrologique :
A & 180 cau= 8180 cau eStimé — (5 B0y, actuelle + & B0 global)

La précision de I’estimation du §'®Qeay dépend donc fortement de celles des estimations de
températures des eaux de surface ainsi que de I’erreur sur les analyses isotopiques par le
spectrometre de masse (0.07%o). Une erreur de 1°C dans D’estimation de la température

engendre une erreur de 0.23%o sur I’estimation de 8*80 eau €t de 0.5%o sur la salinité.

L utilisation de la relation 5180 eq, /salinité en Méditerranée (Kallel et al., 1997a) suppose que
la pente de cette relation est restée constante au cours du dernier maximum glaciaire permettant

ainsi de convertir les anomalies locales du 520 en anomalies de salinité
Salinité (%o) = Salinité actuelle + (A5'8Qeau/ p) + (signal §*80 global d’eau de fonte / 1,1)

Avec p=0,41 pour S <38 %o et p=0,199 pour S > 38 %eo.
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Partie Il : Restitution de la Paléohydrologie des eaux de surface dans le
détroit Siculo-Tunisien : approche microfaunistique et geochimique

Chapitre 1V. Chronostratigraphie, étude isotopique et micropaléontologique

IV. Introduction

Dans ce chapitre, j’ai analysé les conditions hydrologiques de surface en Méditerranée au cours
des derniers 24 ka en estimant les variations de température (SST) et salinité (SSS) des eaux de
surface. Ainsi, afin d’étudier les fluctuations climatiques enregistrées par les eaux de surface,
j’ai analysé deux carottes de sédiments marins profonds, REC13-53 et MD90-918 localisees
respectivement dans le détroit Siculo-Tunisien et au nord de la mer lonienne. Deux autres
carottes, KET80-19 et MD84-641 localisées en mer Tyrrhénienne et dans le bassin Levantin
sont également présentées ici pour comparaison (Kallel et al., 1997b; Melki et al., 2010). Ces
derniéres ont fait ’objet de plusieurs analyses détaillées de datations *C par SMA, de la
composition isotopique de 1’oxygene mesurée sur les espéces de foraminiferes planctoniques

G. bulloides et G. ruber, de paléotempératures et paléosalinités pour les derniers 24 ka.

IV.1. Chronostratigraphie
IV.1.1. La carotte REC13-53

Le modéle d’age de la carotte REC13-53 est basé essentiellement sur 13 dates *C AMS
mesurées sur les tests de foraminiféres planctoniques monospécifiques. Les datations ont été
réalisées sur ECHoOMICADAS au LSCE (Gif-Sur-Yvette, France) pour les prélevements <3 mg
et sur les installations AMS de I'UMS-ARTEMIS (Pelletron 3 MV) (CNRS-CEA Saclay,
France). Les ages radiocarbones ont été convertis en ages calendaires en utilisant INTCAL20
(Reimer et al., 2020) et le logiciel de calibration *C Oxcal 4.4 (Bronk-Ramsey, 2009; Bronk-
Ramsey and Lee, 2013). La calibration integre une correction du réservoir marin de surface de
400 ans et 600 ans (Siani et al., 2000, 2001). Le modele d’age ainsi établie a permis de calculer
une vitesse de sédimentation moyenne le long de la carotte REC13-35 d’environ 22 ¢cm/1000
ans pour la période glaciaire, a I’exception de la période qui correspond au dépot de sapropel

S1, ou elle atteinte 16 cm/1000 ans. (Fig.IV.1).
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Tableau IV. 1 : Les datations carbones 14 de la carotte REC13-53. Les ages “C sont corrigés avec un

age réservoir (400/600 ans) et convertis en &ges calendaires (Siani et al., 2000, 2001).

Profondeur (cm)

code Profondeur Age Erreur Age'C Age Erreur Matériel
(cm) radiocarbone | (xlo) | corrigés calendaire moyenne Age
moyen (20)
(ans BP)
ECH02533 9 1260 40 860 771 907-691 G. bulloides
ECH02535 117 5660 45 5260 6032 6180-5925 G. ruber alba
ECH02537 149 6925 45 6525 7451 7562-7332 G. ruber alba
ECH02199 165 8190 60 7790 8557 8697-8421 G. ruber alba
ECH02539 181 8845 50 8445 9435 9525-9296 G. ruber alba
ECHo03276 189 8914 88 8514 9577 9762-9446 G. ruber alba
ECH02197 213 9820 70 9420 10653 11000-10438 G. bulloides
ECH02195 241 10680 70 10280 11917 12152-11716 G. bulloides
ECH03278 257 10779 93 10479 12411 12614-12166 | N. pachyderma
ECH03282 289 12528 117 12128 13995 14278-13745 G. ruber alba
ECHo03284 301 13095 126 12495 14583 15016-14215 G. ruber alba
ECH03288 425 17204 195 16804 20286 20708-19858 G. bulloides
SacAl17148 485 19510 190 19110 23027 23485-22574 G. bulloides
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Figure IV. 1 : Modeéle d’age (4ge-profondeur) et vitesse de sédimentation de la carotte REC13-53
basé sur une interpolation linéaire des 13 datations *C.
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1VV.1.2. La carotte MD90-918

Le modéle d’age de la carotte MD90-918 est basé sur 6 dates 1*C mesurées sur des tests de
foraminiféres planctoniques (Caron et al., 2012) et 7 points de contrble obtenus par des
corrélations da la courbe isotopique du foraminifére planctonique G. ruber avec celle de la
carotte du sud de la mer Adriatique MD90-917 bien datée par le carbone 14 (Siani et al., 2010).
Le modele d’age ainsi établie a permis de calculer une vitesse de sédimentation qui varie de 30
¢m/1000 ans pendant I’Holocéne et la transition Glaciaire/Interglaciaire a 142 ¢cm/1000 ans au

cours de la derniére période glaciaire (Fig. 1V.2).

Tableau 1V. 2 : Modéle d’age de la carotte MD90-918 basé sur 6 datations *C AMS (Caron et al.,
2012) calibrées en utilisant INTCAL20 (Reimer et al., 2020) et le logiciel de calibration “C Oxcal 4.4
et 7 corrélations avec la courbe isotopique de G. ruber avec celle de la carotte MD90-917.

Code Carotte Profo Age Age “C Erreur | Age Cal Matériel Références

ndeur | radiocarbone | corrigés (xlo) (ans BP)

(cm) (ans BP)
SacA 15142 | MD 0 960 560 35 592 G.ruber Caron et al., 2012
GifA 96729 | 90-918 140 5680 5280 70 6079 G.bulloides Siani et al., 2010
SacA 15143 175 6535 6135 45 7030 G.ruber Caron et al., 2012

210 7900 7500 50 8315 G.ruber Caron et al., 2012
SacA 15148 230 8470 8070 50 8983 G.ruber Caron et al., 2012
GifA 96207 240 10390 9990 90 11479 G.bulloides Siani et al., 2010
GifA 96733 300 11140 10740 90 12734 G.bulloides Siani et al., 2010
GifA 96734 310 11520 11120 100 12960 G.bulloides Siani et al., 2010
GifA 96210 380 13000 12600 110 14958 G.bulloides Siani et al., 2010
GifA 96219 430 13270 12870 100 15399 G.bulloides Siani et al., 2010
SacA 15149 470 13740 13340 60 16049 G.bulloides Caron et al., 2012
GifA 96737 495 15050 14230 90 17280 G.bulloides Siani et al., 2010
SacA 15150 820 16610 16210 70 19560 G.bulloides Caron et al., 2012
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Figure IV. 2 : Modele d’age (age-profondeur) et vitesse de sédimentation de la carotte MD90-918
basé sur une interpolation linéaire des 6 datations “C (Caron et al., 2012) et 7 corrélations avec la
courbe isotopique de G. ruber de la carotte MD90-917 (Siani et al., 2010).

IVV.2. Etude isotopique

IV.2.1. Variation de la composition isotopique de G. bulloides dans le détroit
Siculo-Tunisien : carotte RECORD 13-53

L’enregistrement du 580 ainsi obtenue montre une différence de 3.2%o depuis la derniére
période glaciaire jusqu’a I’Holocene (Fig.1V.3). En effet, les valeurs isotopiques les plus éleves
(3.5-3.75 %o) sont observées pendant le dernier maximum glaciaire entre 23.2 et 18 ka suivie
d’une décroissante en deux étapes au cours de la déglaciation atteignant 0.7%o a 8.5 ka,
interrompue par une variabilité centenaire a millénaire de 580 (~2.8 4 2.5%o) entre 16 et 12 Ka.
De 12.3 4 10.8 ka, le 5'0 montre un appauvrissement de 1.5 %o qui coincide avec le début de
’Holocéne. Cette tendance décroissante de 80 est suivie d’une variabilité a court terme
jusqu’a 5 ka. A partir de cette date, les valeurs de 380 se stabilisent autour d’une valeur

moyenne d’environ 1%o jusqu’a aujourd’hui.
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Figure IV. 3 : Variation du §'80 (exprimée en %o PDB) de G. bulloides de la carotte REC13-53
(détroit Siculo Tunisien) en fonction de I’age.

IV.2.2. Variation de la composition isotopique de G. ruber au nord de la mer
lonienne : carotte MD90-918

Le signal isotopique (5'80) de 1’espéce G. ruber en fonction de 1’age pour la carotte MD 90-
918 montre ¢également une large différence de 3.75%o0 depuis la derniere période glaciaire
jusqu’a ’Holocéne (Fig.1V.4). En effet, les valeurs les plus lourdes de 880 (3.5%0) sont
enregistrées pendant la derniére période glaciaire et I’événement de H1 entre 20 et 17 ka suivie
par une diminution au cours de la déglaciation atteignant -0.25%o a 7.5 ka et interrompue par
une importante variabilité centenaire a millénaire de 3.5 a 1.7%o entre 16.8 et 13.1 ka. A partir
de 12.7 jusqu’a 9 ka, un appauvrissement important en 5180 de 2.2%o a été enregistré. En
effet, les valeurs isotopiques les plus faibles, oscillant entre 1 et - 0.5%o, caractérisant la période

entre 9 ka jusqu’a I’actuel.
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Figure IV. 4 : Variation du §'80 (exprimée en %0 PDB) de G. ruber de la carotte MD90-918 (mer
Ionienne) en fonction de 1’age.

IV.3. Etude micropaléontologique : les foraminiferes planctoniques

Une vingtaine de taxons différents de foraminiféres planctoniques ont été analysés lors des
comptages des différentes carottes étudiées. En effet, seulement les principales especes de
foraminiféres planctoniques et qui représentent plus que 95% de I’assemblage faunistique ont
été représentées dans les enregistrements microfaunistiques. Dans ce qui suit, nous allons
décrire ces enregistrements depuis la derniere période glaciaire afin de mieux documenter les
changements climatiques en mer Méditerranée (détroit Siculo-Tunisien, la mer lonienne, la

mer Tyrrhénienne et le bassin Levantin).

1V.3.1. Abondance des foraminiferes planctoniques dans la carotte REC13-53 :
détroit Siculo-Tunisien : zone d’échange entre les deux bassins de la

Méditerranée

En raison de sa position stratégique entre le Cap Bon et le Cap de Mazara del Vallo, le détroit
Siculo-Tunisien régit aux échanges entre les bassins méditerranéens oriental et occidental.
L’étude des variations des assemblages de foraminiféres planctoniques le long des carottes

méditerranéennes fournit des informations utiles pour définir des événements
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biochronologiques et/ou biozones. Ainsi sur la base des changements de faune (apparition et
/ou disparition de certaines especes), nous avons pu identifier 7 intervalles distincts nommés
biozones, retragant d’une  maniére  particulicrement  détaillée  1’évolution
paléoenvironnementale et paléoclimatique pendant les derniers 24 ka (Fig. 1V.5). Ces

biozones sont représentées comme suit :

Biozone7 :

La biozone 7 couvre ’intervalle de temps allant de 23.2+0.46 & 18.3+0.79 ka correspondant
a la derniere période glaciaire (GS-2b, c) incluant le Dernier Maximum Glaciaire (DMG).
L’assemblage microfaunistique est caractérisé par une grande diversité avec la présence
simultanée d’especes froides et chaudes. Ainsi, il est dominé par les espéces N. incompta
(40%), T. quinqueloba (11%), G. bulloides (21%), G. glutinata (13%), G. scitula (5%) mais
également par G. ruber (10%). Une diminution brusque de ’espéce subtropicale G. ruber
avec un pic contemporain des deux espéces subpolaire et tempérée T. quinqueloba (28%) and
G. scitula (11%) respectivement, marque la limite supérieure de cette biozone.

Biozone 6 :

La biozone 6 a été identifiée entre 18.3+0.79 et 14.8+0.45 ka correspondant a I’événement froid
GS-2a enregistré dans la carotte de glace de Groenland NGRIP. La microfaune planctonique de
cette biozone est caractérisée par la prédominance des espéces subpolaires N. incompta (38%)
en association avec I’espéce T. quinqueloba (7%), G. bulloides (23%) et G. scitula (4%). 1l est
important de noter que 1’espéce G. glutinata est également tres représentative de cet intervalle
avec un pourcentage moyen d’environ 23% alors que 1’espéce subtropicale G. ruber est

pratiquement absente.
Biozone 5 :

La biozone 5 couvre l’intervalle de temps de 14.8+0.45 a 12.9+0.37 ka et correspond a
I’interstade Bglling/Allergd/Gl-1. Cette biozone est indiquée par la réapparition de I’espece
subtropicale G. ruber, la présence de G. inflata (23%), G. bulloides (20%) en association avec
N. incompta (24%). Toutefois, une diminution remarquable du pourcentage des espéces froides
G. scitula et T. quinqueloba ainsi que I’espéce ubiquiste G. glutinata caractérise egalement cet
intervalle. En outre, il est important de souligner la premiére apparition de 1’espéce G.

truncatulinoides r.c a ~ 14.4 ka méme avec de faible pourcentage.
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Biozone 4 :

La biozone 4 correspond a 1’événement froid Younger Dryas/GS-1 définie entre 12.9+0.37 et
11.6+0.31 ka. Cet intervalle est caractérisé par 1’augmentation de 1’abondance des froides N.
incompta (38%) avec un pic notable (jusqu’a 55%) a 12.7 ka et T. quinqueloba (12%),
accompagne par la présence de G. bulloides (21%) et G. glutinata (12%). L’assemblage est
également marqué par la quasi-disparition de G. ruber méme si une légére augmentation a eté

observée a ~ 12.2 ka.
Biozone 3 :

La biozone 3 qui s’étend de 11.6£0.31 a 9.5+0.14 ka correspond a la partie supérieure
I’Holocene inférieur (11.6-8.2 ka). La limite inférieure de cette biozone est indiquée par une
chute brusque de 1’espéce subpolaire N. incompta et la réapparition de G. ruber. L’assemblage
faunistique est dominé par G. ruber (38%) avec deux pics majeurs enregistrés a 11.2 et 9.7 ka,
G. bulloides (24%), G. inflata (18%), mais aussi par ’entrée des deux espéces G. sacculifer

(s.1) (2%) et G. truncatulinoides I.c (8%) méme avec de faibles pourcentages.
Biozone 2 :

Elle a été identifiée entre 9.5+0.14 et 5.6+0.34 ka, et s’étend depuis la fin de I’Holocene
inférieur a ’Holocene moyen. Cette période est contemporaine a I’époque de dépdt de sapropele
S1 en Méditerranée orientale (De Lange et al., 2008). Une augmentation significative de
I’espece subpolaire N. incompta (25%) marque la base de cette biozone entre 9 et 8 ka.
L’assemblage est caractérisé par la dominance de G. inflata (19%), G. ruber (33%) et G.
bulloides (20%). Les especes chaudes O. universa, G. calida et G. sacculifer (s.I) sont

également présentes méme avec des pourcentages minimes.
Biozone 1 :

Cette biozone couvre la derniere période allant de 5.6+0.34 ka 0.4+0.10 ka et correspond a la
partie supérieure de I’Holocéne moyen et a toute la période de 1’Holocéne supérieur. La limite
inferieure est indiquée par I’occurrence de G. truncatulinoides r.c. La microfaune planctonique
est dominée par G. bulloides (23%), G. inflata (~30% avec un pic de 43% a 5.2 ka), et par
I’espéce subtropicale G. ruber (26%). Les espéces chaudes O. universa, G. calida et G.
sacculifer (s.) sont caractéristiques de cette biozone méme avec de faibles pourcentages. G.

truncatulinoides atteint ses plus fortes abondances (jusqu’a 10%) ou la forme dextre est plus
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abondante entre 4.5 et 2 ka et la forme senestre domine les derniers 4.1 ka. L’espéce subpolaire
N. incompta est présente avec des fréquences modérées d’environ 15% au niveau de la limite

inférieure de biozone et commence a décliner a environ 4 ka avant de disparaitre.
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Figure IV. 5 : Distribution des principales espéces de foraminiferes planctoniques le long de la carotte

REC 13-53 en fonction de I’age



IVV.3.2. Abondance des foraminiferes planctoniques dans la carotte MD90-

918 : la Mer lonienne

La carotte MD90-918 a été prélevée au nord de la Mer lonienne. Grace a son taux de
sédimentation élevé, cette carotte a fait I’objet d’une étude téphrostratigraphique détaillée
appuyé par des analyses isotopiques (5'80) et de datations *C AMS (Caron et al., 2012).
Ainsi comme pour la carotte REC13-53, sur la base des changements de faune, 7 biozones
ont ¢été identifiées, retragcant d’une maniére particuliecrement détaillée 1’évolution
paléoenvironnementale et paléoclimatique au niveau de la Mer lonienne pendant les derniers

20 ka (Fig.1V.6). Ces biozones sont représentées comme suit :

Biozone 7 :

Elle représente I'intervalle de temps de 20.2+0.63 a 18+0.44 ka correspondant a la derniére
période glaciaire (GS-2b) incluant le Dernier Maximum Glaciaire (LGM). L’assemblage
faunistique présente généeralement une grande diversité caractérisée par un melange de faune
froide et tempérée N. incompta (32%), G. scitula (7%), G. bulloides (22%), G. glutinata (13%)
et de faune chaude G. ruber (23%). Une légére diminution de G. ruber associée a un pic majeur
des deux especes T. quinqueloba (8%) et G. scitula (14%) marque la limite supérieure de cette

biozone.
Biozone 6 :

La biozone 6 a été identifiée entre 18+0.44 et 14.9+0.25 ka correspondant a 1’événement froid
du Oldest Dryas (GS-2a). L’association microfaunistique se distingue de la précédente par une
légére diminution de 1’espece G. ruber (15%). Les espéces G. bulloides (38%), N. incompta
(27%), G. glutinata (9%) et G. scitula (5%) dominent cet intervalle. Par ailleurs, une chute
brusque de G. scitula et une premiére occurrence de I’espece G. inflata vers 16 ka caractérisent

cette période.
Biozone 5 :

La biozone 5 couvre I’intervalle de temps allant de 14.9+0.25 a 13+0.11 ka correspondant a
I’interstade Bglling/Allergd/GI-1. Le début de cette biozone est indiqué par la premiére
occurrence de I’espece G. truncatulinoides r.c. La microfaune planctonique est dominée par G.
ruber (27%), N. incompta (21%), G. bulloides (32%) et G. inflata (8%). En outre, il est

important de signaler la présence des deux especes G. truncatulinoides l.c et G. glutinata méme
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avec de faibles pourcentages (2% et 4%, respectivement). L’espéce froide G. scitula est

totalement absente.
Biozone 4 :

Cette biozone a été identifiée entre 13+0.11 et 11.7+0.37 ka correspondant a 1’événement froid
Younger Dryas/GS-1. L’association est marquée par I’augmentation de 1’abondance de I’espéce
froide N. incompta (41%) avec deux pics majeurs consécutifs de 51% et 43% enregistrés a 12.2
et 11.7 ka respectivement, et de 1’espéce G. glutinata (14%) accompagnée par la présence de
G. bulloides (27%) et de G. inflata (4%). Cependant, 1’espéce subtropicale G. ruber reste encore
présente avec de faible pourcentage (11%).

Biozone 3 :

Cet intervalle s’étend de 11.7+£0.37 a 8+0.44 ka et couvre la période de ’Holoceéne inférieur et
le début de I’Holocéne moyen. La limite inférieure de cette biozone est marquée par
I’occurrence de G. sacculifer (s.1), G. calida et O. universa. La microfaune planctonique est
dominée essentiellement par G. ruber (53%) et G. bulloides (23%). L’espéce froide N. incompta
est présente a la base de cet intervalle (23%) et commence a décliner jusqu’a disparaitre entre
9 et 8 ka. En outre, les deux espéces G. inflata et G. glutinata sont également présentes mais

avec de faibles pourcentages, 3 et 5% respectivement.
Biozone 2 :

Cette biozone couvre I’intervalle de temps allant de 8+0.44 a 6+0.73 ka coincidant a la seconde
phase de la période de dép6t de sapropele S1 en Méditerranée orientale. Une ré-augmentation
des deux especes N. incompta et G. inflata marque le début de cet intervalle. L’assemblage
faunistique est alors caractérisé par la prédominance de N. incompta (26%), G. inflata (24%)
associé a G. bulloides (18%). L’espéce subtropicale G. ruber est également présente mais son

abondance diminue (24%) par rapport a celle observée dans la biozone 3.
Biozone 1 :

La biozone 1 couvre la derniére période allant de 6+0.73 a 0.59+0.04 ka et correspond a la
partie terminale de I’Holocéne moyen et a I’Holocéne supérieur. L’espéce subtropicale G. ruber
(47%), G. bulloides (34%) et accessoirement G. glutinata (7%) constituent la majorité de
I’assemblage microfaunistique. Les espéces chaudes incluant G. sacculifer (s.l), G. calida et O.

universa sont également caractéristique de cette biozone méme avec de faibles pourcentages.
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Figure V. 6 : Distribution des principales espéces de foraminiféres planctoniques le long de la carotte
MD90-918 en fonction de I’age

IV.3.3. Abondance des foraminiferes planctoniques dans la carotte KET80-19 :
la Mer Tyrrhénienne
Les schémas de distribution relative des espéces dominantes de foraminiferes planctoniques
dans la carotte KET80-19 de la mer Tyrrhénienne, permettent d'identifier sept biozones
distinctes au cours des derniers 24 ka. Le comptage de cette carotte a éte établi par Kallel et al.
(1997b). Les biozones ainsi obtenues sont illustrées dans la figure 1V.7 et sont résumées comme

suit :
Biozone 7 :

La biozone 7 couvre l'intervalle de temps allant de 23.5+0.46 a 18.2+0.58 ka, et correspond a
la derniére période glaciaire (GS-2b, c) incluant le dernier maximum glaciaire. Comme il a été
observé dans le détroit Siculo-Tunisien, I'assemblage des foraminiferes planctoniques présente
une diversité généralement importante caractérisée par un mélange entre les espéces froides et
tempérées N. incompta (32%), T. quinqueloba (6%), G. bulloides (21%), G. glutinata (18%) et
chaudes G. ruber (13%). L'espece subpolaire G. scitula est également abondante avec deux pics
majeurs a la base (22%) et au sommet (16%) de cette biozone datée respectivement a 23.5 ka
et 18.2 ka. La particularité de cet assemblage faunique est la présence simultanée a la fois de
I'espece subtropicale G. ruber (jusqu'a 13%) et de I'espéce subpolaire N. incompta (32%) ainsi
que le pic d'abondance relative de T. quinqueloba observé a ~18 ka.

Biozone 6 :

Cette biozone s’étend du 18.2+0.58 & 14.5+0.55 ka et correspond a I'événement GS-2a
enregistré dans la carotte de glace NGRIP. Le début de la biozone 6, datée a ~18.2 ka, est
marquée par le déclin de l'espéce subtropicale G. ruber. L'assemblage des foraminiferes
planctoniques est généralement caractérisé par la dominance de G. bulloides (45%), par la
présence des especes subpolaires N. incompta (25%), T. quinqueloba (4%), G. scitula (5%) et
par I'espéce cosmopolite G. glutinata (21%). La premiere occurrence postglaciaire des deux

especes G. inflata et G. truncatulinoides a été également observée a ~15 ka.

Biozone 5 :
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La biozone 5, intervalle daté entre 14.5+0.55 et 12.9+0.91 ka, correspond a l'interstadial
Bolling/Allerod (GI-I). Le début de cette biozone est défini par une augmentation brutale de
I'espece subtropicale G. ruber, la présence de G. inflata ainsi que de G. truncatulinoides et O.
universa méme avec un faible pourcentage d'environ 2.5% et 5%, respectivement.
L'augmentation remarquable de G. inflata marque la partie supérieure de cette biozone a 14.3
ka avec un pic majeur (33%) a 13.3 ka. En revanche, des pourcentages modérés d'espéces
tempérées et subpolaires G. bulloides et N. incompta, (41% et 25%, respectivement)

caractérisent cette biozone.
Biozone 4 :

La biozone 4 couvre I’intervalle entre 12.94+0.91 et 11.6+0.33 ka et correspond a I'événement
froid le Younger Dryas/GS-1. La diminution brutale de I'espéce subtropicale G. ruber, et
l'augmentation de G. glutinata, permettent de définir la limite inférieure de cette biozone. A
I'exception de I'absence de G. ruber, I'assemblage microfaunistique est similaire a celui observé
pendant la derniere période glaciaire au moment de la biozone 7. L'assemblage de foraminiféres
planctoniques est caractérisé par la prédominance des espéces d'eaux froides et tempérées,
principalement N. incompta (22%), G. glutinata (35%) et G. bulloides (23%). L’espéce G.
inflata est également présente mais avec des pourcentages plus faibles (10%) a ceux observés

dans la biozone précédente.
Biozone 3 :

La biozone 3 couvre ’intervalle de temps allant de 11.6+0.33 a 9.5£0.24 ka. Conformément a
la chronologie et aux caractéristiques climatiques, cet intervalle correspond a la partie
supérieure de I'Holocene inférieur (11.6 — 8.2 ka d'aprés (Walker et al., 2018). En effet, la
réapparition de l'espece chaude G. ruber, associée a la diminution remarquable de l'espece
subpolaire N. incompta, définit le début de cette biozone a environ 11.6 ka. Une augmentation
significative de G. inflata est également observée entre 11 et 9.8 ka, culminant avec un pic
(38%) a 10.4 ka. Par ailleurs, une apparition synchrone de O. universa, G. calida et G. sacculifer

group, est observée a partir de 10.5 ka.
Biozone 2 :

L'intervalle suivant entre 9.5+0.24 et 5.6+0.21 ka correspond a la biozone 2 et est lié a
I'intervalle entre la fin de I'Holocene inférieur et I'Holocene moyen, y compris le dépét de

sapropéle S1 en Méditerranée orientale (De Lange et al., 2008). En fait, des changements
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significatifs sont enregistres dans les assemblages de foraminiféres planctoniques marques par
la dominance des espéces subpolaires N. incompta. Le début de la biozone 2 est ainsi marquée
par la réapparition de N. incompta qui présente un pic majeur (70%) daté a 6.8 ka. L'espéce

subtropicale G. ruber est également présente avec un pourcentage moderé (22%).
Biozone 1 :

Cet intervalle qui couvre la derniére période allant 5.6+£0.21 a 1.3+£0.08 ka correspond a la partie
supérieure de I'Holocene moyen et a toute la période de I'Holocéne supérieur (les derniers 4.2
ka). La réapparition de I'espéce G. truncatulinoides a 5.6 ka accompagnee de la diminution
progressive de I'espéce subpolaire N. incompta caractérise le début de la biozone 1. Dans cet
intervalle, I'assemblage faunistique présente une grande diversité, similaire a I'association de
foraminiféres planctoniques actuelle représentée par les especes subtropicales et tempérées G.
ruber (supérieure a 35%) et G. bulloides (25%), respectivement. Les especes O. universa, G.
calida et G. sacculifer (s.I) sont également caractéristiques de cet intervalle méme si elles sont
présentes avec de faibles pourcentages par rapport a l'abondance totale de l'assemblage

faunique.
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Figure IV. 7 : Distribution des principales espéces de foraminiferes planctoniques le long de la carotte

KET80-19 en fonction de I’age



IVV.3.4. Abondance des foraminiferes planctoniques dans la carotte MD84-

641 : le bassin Levantin
Les variations des abondances relatives des espéces de foraminiferes planctoniques dans la
carotte MD84-641 permettent d'identifier 6 biozones dans le bassin levantin au cours des
derniers 24 ka (Fig.1V.8). Le comptage des especes de foraminiféres planctoniques a été établi
par Melki et al. (2010).

Biozone 7 :

Cette biozone couvre l’intervalle du temps de 23.4+0.68 a 19+0.64 ka. L'assemblage
planctonique de cette période est marqué par un mélange entre especes chaudes et froides. Il est
dominé principalement par ’espéce subtropicale G. ruber (jusqu'a 68%) et par 1’espece
subpolaire N. incompta (21%) et accessoirement par G. scitula (3%). G. bulloides est également

présente avec un faible pourcentage et atteint 23% a la base de cet intervalle.
Biozone 6 :

La biozone 6 correspond a la période de 19+0.64 a 15+0.48 ka. Elle différe de la précédente par
une légere diminution de I'espece subtropicale G. ruber (62%) et une légére augmentation de
I'espéce subpolaire N. incompta (26%). 1l est intéressant de noter pendant cet intervalle de

temps, la premiere occurrence de G. truncatulinoides r.c et de G. inflata a ~15.6 ka.
Biozone 5 :

La biozone 5 est daté entre 15+0.48 et 13.5+0.35 ka et correspond a l'interstadial
Bolling/Allerod. Le début de la biozone 5 est indiquée par la premiere occurrence de I'espéce
G. truncatulinoides l.c a 14.5 ka et par l'augmentation de I'abondance de G. inflata.
L'assemblage est principalement dominé par I'espéce subtropicale G. ruber (supérieur a 70%).
Cette biozone différe de la précédente par la chute brutale des abondances relatives de G. scitula

et de N. incompta.
Biozone 4 :

Cet intervalle couvrant la période allant de 13.5+0.35 & 11.6+0.43 ka correspond a I'événement
froid Younger Dryas/GS-1. Cette biozone est marquée par une légére diminution de l'espece
chaude G. ruber, ainsi que par la chute brutale de I'espéce subpolaire N. incompta. Cependant,
une augmentation de G. bulloides est observée a partir de 13.5 ka avec un pic (26%) juste a la

limite inférieure de cette biozone. L'assemblage des foraminiferes planctoniques est
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principalement représenté par les deux espéces G. ruber (65%) et G. bulloides (17%) et ponctué

par la disparition de G. scitula.
Biozone 3 :

La biozone 3 s’étend de 11.6+£0.43 & 9.5+£0.29 ka et correspond a la partie supérieure de
I'Holocene inférieur. Le début de cette biozone est caractérisé principalement par la premiére
entrée des especes subtropicales G. sacculifer group (jusqu'a 27%) et G. calida (4%), et de
maniere synchrone la disparition de N. incompta. De plus, la derniére occurrence de I’espéce
G. truncatulinoides en faible pourcentage (4%) est également observée a 10.6 ka. Cette biozone

est également marquée par la présence élevée de G. ruber atteignant 70% de I'assemblage total.
Biozone 2 :

Cette derniere biozone couvre la partie entre 9.5+0.29 et 4.5+0.27 ka incluant le dép6t de
sapropele S1. Le début de la biozone 2 est caractérisée par une augmentation de N. incompta et
par une baisse de G. truncatulinoides l.c ainsi que par une augmentation significative de G.
ruber (plus de 90%) suivie de la disparition de G. inflata, G. sacculifer (s.I) et G.
truncatulinoides l.c. A partir de 8 ka, les deux especes G. sacculifer (s.I) et G. inflata
réapparaissent de nouveau pour atteindre 26 et 9% a 7.4 + 0.198 et 58 + 0.245 ka

respectivement.
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IV.4. Reconstitution des paléotempératures des eaux de surface

IV.4.1. Estimation des paléotempératures dans le détroit Siculo-Tunisien
La reconstitution des paléotempératures des eaux de surface du détroit Siculo-Tunisien a partir
des assemblages fossiles de foraminiferes planctoniques repose sur la technique des analogues
modernes (MAT) (Kallel et al., 1997a, 2000). Les données de comptages des foraminiféres
planctoniques le long de la carotte RECORD 13-53 sont comparées aux assemblages des
sommets de carottes de la base de données de référence (Kallel et al., 1997a, 1997b). Cette
derniére contienne les comptages de foraminiferes planctoniques provenant de 129 sommets de
carottes méditerranéennes et de 123 échantillons de surface de 1’Océan Atlantique Nord. La
courbe de température obtenue est montrée dans la figure 1.9, et ces estimations sont associées
a des coefficients de dissimilarité qui nous renseignent sur le degré de similitude entre les
assemblages fossiles de foraminiferes planctoniques et les 10 meilleurs analogues actuels de la

base de données de référence.
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Figure IV. 9: Reconstitution des paléotempératures de printemps (Avril-Mai) obtenues par la
méthode des analogues actuels (°C) dans le détroit Siculo-Tunisien. La température actuelle a
I’emplacement de la carotte est désignée par le cercle rouge.

La courbe ainsi obtenue des variations des paléotempératures d’Avril-Mai des eaux de surface
de la carotte REC13-53 montre des fluctuations de température de grande amplitude indiquant
une succession de périodes froides et chaudes (Fig. 1V.9). Les estimations de température
varient de 8°C pendant la période glaciaire (GS-2) a 16.5°C pendant I’Holocéne. Les valeurs
les plus faibles sont enregistrées entre 19 et 15 ka et 12.9 a 11.6 ka depuis la transition entre le
tardi glaciaire et le Oldest Dryas/événement d’Heinrich (H1) (GS-2a) et pendant le Younger
Dryas (GS-1), respectivement. En revanche, pendant le Bolling/Allerod (GI-1) (14.8 ka a 12.9
ka) et ’'Holocéne, on observe les températures les plus élevées. Ainsi, I’évolution depuis le
Younger Dryas vers les températures Holocéne s’est faite d’une maniére abrupte sur environ

deux siecles (180 ans). Les températures avaient atteint alors 16-17°C et sont restées
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pratiquement constantes tout le long de I’Holocéne et comparables a la valeur actuelle. Les
estimations de températures sont obtenues avec de bons coefficients de dissimilarité
généralement inférieure 0.25. Les valeurs sont comprises entre 0.05 et 0.26 avec une moyenne
de 0.13. L’écart-type moyen des températures est d’environ 0.5°C pendant 1’Holoceéne et

d’environ 1.5°C depuis la fin de la période glaciaire (15 ka).

1V.4.2. Estimation des paléotempératures en mer lonienne
La courbe ainsi obtenue des paléotempératures d’automne (Octobre-Novembre) des eaux de
surface de la carotte MD90-918 montre pendant le dernier maximum glaciaire (LGM) des
fluctuations de température de large amplitude allant de 13 a 20°C (Fig. IV.10). Pendant cette
période, les estimations sont associées a des coefficients de dissimilarité généralement éleveés
(entre 0.25 et 0.35) ce qui limite leur fiabilité. Les températures les plus faibles (13°C) sont
enregistrées pendant le Younger Dryas alors que pendant le Bolling/Allerod et I’Holocéne on
observe les valeurs les plus élevées (jusqu’a 22°C). Cependant, pendant ce dernier
interglaciaire, un léger refroidissement de 1.2°C a été enregistré vers 8.1 ka correspondant au
refroidissement enregistré dans les enregistrements de glace de Groenland NGRIP (Lowe et al.,
2008; Blockley et al., 2012; Rasmussen et al., 2014) et attribué a 1’événement 8.2. Un second
refroidissement plus important de I’ordre de 4°C a été enregistré a 7.1 ka. Pendant cette période,
les estimations de températures sont associées a des coefficients de dissimilarité qui ne

dépassent pas 0.25 d’ou la fiabilité de nos résultats.
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Figure 1V. 10 : Reconstitution des paléotempératures d’automne (Octobre-Novembre) obtenues par la
méthode des analogues actuels (°C) dans la mer lonienne. La température actuelle a I’emplacement de
la carotte est désignée par le cercle rouge.

1V.4.3. Estimation des paléotempératures en mer Tyrrhénienne
Les reconstitutions des paléotempératures des eaux de surface de la carotte KET80-19 prélevée
dans la mer Tyrrhénienne ont été déja publiées par Kallel et al. (1997b) (Fig. 1V.11). La courbe
ainsi obtenue des paléotempératures de printemps (Avril-Mai) des eaux de surface montre que
les valeurs les plus faibles (8°C) sont observées pendant le Oldest Dryas et le Younger Dryas.
Pendant le Bolling/Allerod et la période Holocene, les SSTs atteignent les valeurs les plus
¢levées (16.5°C). Cependant, une diminution de température de ’ordre de 3.5°C a été
enregistrée entre 9.5 et 5.6 ka. Les estimations de températures sont généralement obtenues
avec de bons coefficients de dissimilarité qui ne dépassent pas 0.25 a I’exception de la période

LGM ou les températures doivent étre considérées avec précaution.
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Figure V. 11 : Reconstitution des paléotempératures de printemps (Avril-Mai) obtenues par la méthode
des analogues actuels (°C) dans la mer Tyrrhénienne. La température actuelle a ’emplacement de la
carotte est désignée par le cercle rouge.

1V.4.4. Estimation des paléotempératures dans le bassin Levantin
Pour la carotte MD84-641, les estimations des paléotempératures des eaux de surface obtenues
pour la saison d’automne (Octobre-Novembre) révele des variations de SST de faible amplitude
allant de 20.5°C pendant la peériode glaciaire (GS-2) a 23.5°C pour la période Holocéne
(Fig.1V.11). Pour la période de 23 a 15 ka, les estimations de SST d'Octobre-Novembre doivent
étre considérées avec prudence en raison du coefficient de dissimilarité élevé (> 0.25). Pendant
le Bolling/Allerod, le réchauffement est moins marqué que celui enregistré au début de
I’Holocéne d’environ 1.5°C. Toutefois, le refroidissement au cours du Younger Dryas est

comparable a celui du Oldest Dryas /GS-2a et de GS-2a.
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Figure IV. 12 : Reconstitution des paléotempératures d’automne (Octobre-Novembre) obtenues par la
méthode des analogues actuels (°C) dans le bassin Levantin. La température actuelle a I’emplacement

de la carotte est désignée par le cercle rouge.
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IV.45. Comparaison avec I’enregistrement cryospherique NGRIP en

Atlantique Nord

Les variations de températures des eaux de surface pendant les derniers 24 ka montrent des
fluctuations synchrones a I’échelle du bassin méditerranéen. En effet, pendant le LGM, les eaux
de surface du détroit Siculo-Tunisien, la Méditerranée occidentale et la Méditerranée orientale
étaient plus froides et le climat était plus aride qu’aujourd’hui (Kallel et al., 1997a, 1997b;
Essallami et al., 2007; Siani et al., 2010). Nos carottes ainsi que les autres carottes étudiées
montrent des diminutions de température pendant I’événement de Heinrich 1 (HEL1). Les
enregistrements de foraminiféres, d’alcénones et de pollens montrent que le climat
méditerranéen était plus froid et sec en période d'HE1 (Cacho et al., 2000, 1999; Combourieu
Nebout et al., 2002; Sanchez Goiii et al., 2002; De Abreu et al., 2003; Pérez-Folgado et al.,
2003; Sierro et al., 2005). Ces conditions auraient di conduire a une augmentation de la densité
des eaux de surface et, par conséquent, a une intensification de la circulation thermohaline
méditerranéenne au cours de HE1. Un court refroidissement est observé aussi sur le continent
par Arz et al. (2003) et est expliqué par la réduction de 1’évaporation et des précipitations suite

a ’entrée des masses d’eau froide en Méditerranée a travers Gibraltar.

Le Bolling/Allerod est caractérisé par un climat chaud et humide. Les données de spéléothémes
montrent également une augmentation de température pendant cette période (Bar-Matthews et
al., 1999, 2003). Pendant le Younger Dryas, les fluctuations nord-sud du front polaire séparant
les eaux chaudes et salées subtropicales des eaux froides et moins salées polaires auraient
provoqué des changements importants de température des eaux de surface de cette région.
Ainsi, la réduction du transfert de chaleur vers les hautes latitudes de 1’ Atlantique Nord aurait

eu par conséquent des périodes de refroidissement sur I’ensemble du bassin méditerranéen.
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Figure 1V. 13 : Comparaison des enregistrements paléoclimatiques des différentes carottes étudiees et
de la carotte glaciaire du Groenland au cours des derniers 24 ka. (a) Enregistrement des isotopes de
I'oxygene a partir de la carotte glaciaire NGRIP basé sur la stratigraphie des événements recommandé
par le groupe INTIMATE (GS-2, Groenland stadial 2 (GS-2a—c sont des sous-stades); Gl-1, Groenland
Interstadial 1 (GI-1a —e sont des sous-interstades); GS-1, Groenland Stadial 1; Lowe et al., 2008) et les
principales transitions climatiques correspondantes (sensu Mangerud et al., 1974). Fluctuations des
SSTs obtenues par la technique des analogues moderne dans la carotte REC13-53 (b), la carotte MD90-
918 (c), la carotte KET80-19 (d) et la carotte MD84-641 (e).
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Par ailleurs, nos reconstructions de températures montrent que les changements climatiques
enregistrés dans la carotte de glace NGRIP depuis les derniers 24 ka sont chronologiquement
en phase avec celles enregistrées en mer Méditerranée (Fig. IV. 13). Ceci reflete que ces
changements climatiques enregistrées dans les hautes latitudes sont vraisemblablement
transmis en Meéditerranée au moins pendant les principales transitions climatiques
Glaciaire/Interglaciaire (G/1G), le B/A, le YD et I’Holocéne
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Chapitre V : Evolution microfaunistique et événements biochronologiques
en Méditerranée au cours des derniers 24 ka

V.1. Comparaison avec d’autres études antérieures en Méditerranée
L'étude des variations des assemblages de foraminiferes planctoniques le long des carottes
méditerranéennes permet de définir des événements biochnonologiques ou des biozones. Ces
biozones sont définies, sur la base de I'apparition et/ou de la disparition locale et temporaire de
certains taxons spécifiques de foraminiféres planctoniques, ou par leurs pics d'abondance
majeurs. Dans ce cadre biochronologique, nous discuterons nos résultats en les comparant avec
des études antérieures réalisées dans les principaux bassins de la mer Méditerranée (Sprovieri
et al., 2003; Shaffi et al., 2001, 2004; Principato et al., 2003; Geraga et al., 2005; Geraga et al.,
2008; Di Donato et al., 2008, Di Donato et al., 2019; Triantaphyllou et al., 2009). Par
conséquent, en se basant sur le schéma de distribution des foraminiféeres planctoniques, nous
allons reconstruire les événements biochronologiques des quatre carottes de sédiments d’eaux
profonds REC13-53, MD90-918, KET80-19 et MD84-641, prélevées respectivement dans le
détroit Siculo-Tunisien, la mer lonienne, la mer Tyrrhénienne et le bassin levantin au cours des

derniers 24 ka.
Biozone 7

Cette biozone correspondant a la derniére période glaciaire (GS2-b, c) incluant le dernier
maximum glaciaire (LGM) est caractérisée par des températures généralement basses de 1’ordre
de 9°C avec une variabilité centenaire a court terme de ~3°C entre 23.2 et 19.3 ka dans la
REC13-53 et de 9.5°C entre 23.5 et 22 ka avec une augmentation de 3°C jusqu'a 18 ka dans la
KET80-19 (Fig. V.23, €). La particularité de cette biozone réside dans la présence simultanée
de I'espéce subtropicale G. ruber (23% pour MD90-918, jusqu'a 13% pour KET80-19 et 10%
pour REC13-53) et de I'espéce subpolaire N. incompta (32% pour KET80- 19 et MD90-918 et
40% pour REC13-53) ainsi que par le pic d'abondance relative de T. quinqueloba observé a
18.3+0.79 dans la REC13-53, a 18.2+0.58 dans la KET80-19 et a 18.6+0.45 ka dans la MD90-
918 (Fig. V.1a, c, e). Ce pic est également observé a ~18,2 ka dans la carotte GNS84-C106
collecté a la méme latitude dans le golfe de Salerne mais plus proche de la cote (Di Donato et
al., 2008). Cependant, I'assemblage microfaunistique est légerement différent dans la carotte
GNS84-C106 marqué par des abondances plus élevées de I'espéce subtropicale G. ruber (30%)
et des pourcentages plus faibles de I'espéce subpolaire N. incompta (18%). Cela est

probablement d{ a la faible bathymétrie de la carotte prélevée a une profondeur d'eau de 293 m
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au large de la plaine de Sele dans le golfe de Salerne. Cet emplacement empéche probablement
la croissance des especes vivant en profondeurs telles que N. incompta, en particulier pendant
la diminution du niveau de la mer tardiglaciaire, favorisant la prolifération des formes

superficielles, a savoir G. ruber.

Sur la base de la subdivision stratigraphique, la biozone 7 identifiée de nos quatre carottes est
corrélée aux deux sub-ecozones 8Fa (GS-2c) et 8Fb (GS-2b) de la carotte ODP 963 D (Sprovieri
et al., 2003), a la partie médiane de la biozone A (entre 20 et 18 ka) de la carotte Z1 (nord-est
de la mer ionienne ; Geraga et al., 2008) ainsi avec la biozone 7 de la carotte 79-22 située dans
le bassin de Cefalu (sud de la mer Tyrrhénienne; Shaffi et al., 2001). Elle correspond également
aux deux zones compositionnelles F5c et F5b de la carotte GNS84-C106 située dans le golfe
de Salerne (Di Donato et al., 2008) (Fig. V.3).

Biozone 6

En se basant sur les périodes les plus froides selon les estimations des SSTs d'Avril-Mai (8.2°C
dans REC13-53 et KET80-19) et d’Octobre-Novembre (15°C dans la MD90-918) ; la biozone
6 correspond a I'événement GS-2a enregistré dans la carotte de glace NGRIP (Fig. V.23, c, ).
Cet épisode de refroidissement a été identifié entre 17 et 14.7 ka dans le golfe de Salerne comme
I'indique une diminution des SSTs d'environ 8°C (Di Donato et al., 2008). De plus, cet
événement froid a été également enregistré dans la mer d'Alboran par des reconstructions des
SST par les alcénones et attribué a I'événement Heinrich H1 (Martrat et al., 2014; Hodell et al.,
2017). Cette biozone est caractérisée par la premiere occurrence postglaciaire des deux espéces
G. truncatulinoides r.c et G. inflata a 14.6 + 0.4 et 15.3 £ 0.6 ka, respectivement dans la carotte
REC13-53. Ces deux bio-événements se sont également produits dans la carotte KET80-19 a
14.3+0.45 et 15.1 £+ 0.78 ka, respectivement. Par ailleurs, la premiére occurrence de G. inflata
s’est produite vers 15.7+0.27 et 15.6+0.53 ka dans les deux carottes MD90-918 et MD84-641

de la mer lonienne et le bassin Levantin respectivement.

La biozone 6 est corrélée avec la sub-ecozone 8Fc (GS-2a) de Sprovieri et al. (2003) dans le
détroit siculo-tunisien (Fig.V.3), malgré la faible disparité liée a la distribution quantitative de
G. glutinata, qui est plus abondante (25%) dans notre site d’étude par rapport au site proche
ODP 963 D. Elle correspond également a la partie supérieure de la biozone A de la carotte Z1
de Geraga et al. (2008), aux deux sub-biozones 6b et 6a de Shaffi et al. (2001) dans la mer

Tyrrhénienne ainsi qu’a la zone compositionnelle F5a de Di Donato et al. (2008) considérant la
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disparition de G. ruber et la prédominance des espéces froides et tempérées N. incompta, G.

scitula et G. glutinata respectivement.
Biozone 5

Une augmentation importante des SSTs d'Avril-Mai (7°C) et celles d’Octobre-Novembre (6°C)
correspondant a I'interstadial Belling/Allerad /GI-1 marque cette biozone dans le détroit Siculo-
Tunisien, la mer Tyrrhénienne et dans la mer lonienne respectivement ; (Fig. V.23, ¢, e).
Cependant, ce réchauffement est moins prononcé dans le bassin Levantin comme l'indique les
estimations de SST d'Octobre-Novembre (~2.5°C). L’événement le plus marquant pendant cet
intervalle est celui du déclin de I’espéce G. scitula qui a été enregistré a 14.8 + 0.45 ka dans la
carotte REC13-53 et & 14.3 £ 0.32 ka dans la carotte KET80-19. Cette chute est également
observée dans la carotte MD90-918 de la mer lonienne mais beaucoup plus tot que les deux
derniéres carottes (15.9+0.23 ka). Cet événement a été également observé au sud de la mer
Tyrrhénienne par Shaffi et al. (2004), dans le golfe de Salerne par Di Donato et al. (2008) et a
I’ouest du golfe de Tarente par Di Donato et al. (2019). Deux épisodes plus froids de SST
marqués par la diminution contemporaine de G. ruber et I’augmentation de N. incompta, sont
observés dans le détroit Siculo-Tunisien & ~ 14.4 £ 0.35 et ~ 13.4 £ 0.40 ka. Ces court
événements plus froids peuvent étre attribués, en tenant compte des incertitudes du modéle
d'age a 2o, aux événements Gl-1d et Gl-1b respectivement, décrits dans les carottes de glace
du Groenland et selon la stratigraphie INTIMATE étendue (Rasmussen et al., 2014). Par
ailleurs, ces deux courts événements climatiques correspondants a la diminution de G. ruber et
I’augmentation de N. incompta sont également détectés dans la mer lonienne vers 14.5 et 13.6
ka. Ces deux diminutions du pourcentage de G. ruber ont déja été signalées dans la carotte
proche ODP Hole 963D (Sprovieri et al., 2003), au nord-est de la mer lonienne (Geraga et al.,
2008) ainsi qu’au sud et au centre des mers Adriatique et Tyrrhénienne (Asioli et al., 1999,

2001; Siani et al., 2010) et également associés aux événements Gl-1d et Gl-1b.

En se basant sur ces différents résultats, nous corrélons la biozone 5 avec I'ecozone 7F (GI-1)
de ODP Hole 963 D (Sprovieri et al., 2003) également caractérisée par un faible pourcentage
de T. quingueloba et une grande abondance de N. incompta, G. ruber et G. inflata, a la biozone
B de la carotte Z1 (Geraga et al., 2008) et a la partie inférieure et moyenne de la zone
compositionnelle PFCZ6 de la carotte TEA-C6 (Di Donato et al., 2019). Cette biozone est
également corrélée avec la biozone 5 de Shaffi et al. (2001, 2004) (Fig.V.3) marqué par une

plus grande abondance de G. ruber et G. inflata, une faible présence de G. glutinata et avec la
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partie inférieure de la zone compositionnelle F4 proposée par Di Donato et al. (2008). De plus,
sur la base des modéles d'age déduits, la biozone 5 correspond également a la biozone 5 de la
carotte C69 au sud de la mer Egée (Geraga et al., 2005) et & I'écozone APFE-9 (14-13.1 ka) de
la carotte NS-14 dans le sud-est de la mer Egée (Triantaphyllou et al., 2009) (Fig.V.3).

Biozone 4

La biozone 4 correspond a I'événement froid du Younger Dryas/GS-1 ou les estimations de SST
d'Avril-Mai diminuent denviron 6.5°C et 8°C dans la REC13-53 et la KET80-19
respectivement et celles d’Octobre-Novembre d’environ 10°C dans la carotte MD90-918,
marquant le retour aux conditions glaciaires (Fig. V.2a, c, €). L'assemblage faunistique est
plut6t caractérisé par la quasi-disparition de 1’espece chaude G. ruber dans le détroit Siculo-
Tunisien et la mer Tyrrhénienne et I’abondance de 1’espéce froide N. incompta. L’assemblage
de foraminiféres planctoniques de la carotte KET80-19 est similaire a celui observé dans la
carotte proche GNS84-C106 (Di Donato et al., 2008). Cependant, la différence la plus marquée
concerne la présence significative de l'espece subtropicale G. ruber (10%), qui n'est pas
présente dans notre carotte. Comme indiqué ci-dessus, I'emplacement de la carotte GNS84-
C106 a une faible profondeur sur le plateau continental pendant cet événement froid et la
diminution du niveau de la mer correspondant pourraient expliquer le développement plus
important des espéces de couches mixtes chaudes G. ruber au détriment des espéeces vivant plus
profondément. L'événement froid YD enregistré dans le détroit Siculo-Tunisien, la mer
lonienne et la mer Tyrrhénienne est également observé dans d'autres bassins méditerranéens
avec des valeurs SST d'Avril-Mai de ~9°C dans le détroit Siculo-Tunisien (Essallami et al.,
2007), ~9,5°C au sud de la Mer Adriatique (Siani et al., 2010) et ~9°C dans le golfe du Lion
(Melki et al., 2009).

La biozone 4 est corrélée avec I'ecozone 6F (GS-1) de Sprovieri et al. (2003) (Fig. V.3) malgré
la tres faible présence de G. ruber et G. glutinata et la plus forte abondance de T. quinqueloba.
Ces écarts pourraient s'expliquer par la différence entre le maillage du tamis adopté dans notre
étude (150 pum) et celui (125 pm) utilise par Sprovieri et al. (2003). En fait, les mailles de tamis
plus grandes conduisent a une perte plus importante d'espéces de petite taille comme T.
quingueloba. De plus, cette biozone correspond également a la biozone C de Geraga et al.,
(2008), a la partie supérieure de la zone compositionnelle PFCZ6 de Di Donato et al. (2019) a
I’ouest de golfe de Tarente, a la biozone 4 de Shaffi et al. (2001, 2004) au sud de la mer
Tyrrhénienne caractérisée par une baisse de I'abondance de G. ruber et G. inflata et une

90



augmentation de G. glutinata avec un pic a 12.3 ka, et elle est également associé a la partie
supérieure de la zone compositionnelle F4 de Di Donato et al. (2008) dans le golfe de Salerne.
D'autre part, la limite de la biozone 5/4 de MD84-641 est corrélée avec la limite de la biozone
5/4 de Geraga et al. (2005) dans le sud de la mer Egée et avec la limite de I'écozone APFE-9 /
APFE-8 de la carotte NS-14 dans le sud-est de la mer Egée, comme I'indique une augmentation
importante de G. bulloides (Triantaphyllou et al., 2009) (Fig.V.3).

Biozone 3

Conformément a la chronologie et aux caractéristiques climatiques, cet intervalle correspond a
la partie supérieure de I'Holocene inférieur (11.6 — 8.2 ka d'aprés Walker et al., 2018). Pendant
cette période, les estimations des SST indiquent une augmentation considérable avec un
changement d'amplitude d'environ 5 et 6°C dans les deux carottes étudiées REC13-53 et
KET80-19 respectivement, et de 6°C dans la carotte MD90-918, indiquant la fin des conditions
glaciaires (Fig. V.23, c, e). L’assemblage faunistique de la Méditerranée centrale et occidentale
est caractérisé par la prédominance de G. ruber, G. bulloides, G. inflata et G. truncatulinoides
I.c et par une chute brutale des espéces subpolaires N. incompta. Il est intéressant de noter
I’augmentation significative de G. inflata observée dans les deux carottes REC13-53 et KET80-
19 entre 11 et 9.5 ka et culminant avec un pic de 33 et 38% a 10.6 et 10.3 ka, respectivement.
Une augmentation similaire de G. inflata a été précédemment reconnue au nord de la mer
Tyrrhénienne (Carboni et al., 2005), dans le golfe de Salerne (Di Donato et al., 2008), au sud
de la mer Tyrrhénienne (Shaffi et al., 2004), au nord-est de la mer lonienne (Geraga et al.,
2008), dans le golfe de Tarente (Di Donato et al., 2019b), ainsi que dans le sud de la mer
Adriatique (Rohling et al., 1997; Siani et al., 2010), et dans plusieurs carottes de la
Méditerranée orientale (Principato et al., 2003; Geraga et al., 2005), suggérant un fort mélange

vertical de la colonne d'eau et des environnements froids avec des eaux relativement eutrophes.

La biozone 3 est corrélée avec I'ecozone 5F de Sprovieri et al. (2003), affichant les deux pics
contemporains majeurs de G. ruber a ~11.2 et ~9.7 ka et un pic de G. inflata a ~10.6 ka,
respectivement. Elle correspond également a la biozone D et la partie inférieure de la biozone
E incluant la premiére phase du dépdt de sapropele S1 de Geraga et al. (2008), a ’ensemble des
trois zones compositionnelles PFCZ5, 4 et 3 de Di Donato et al. (2019), au biozone 3 de Shaffi
et al. (2001, 2004), et a la zone compositionnelle F3 de Di Donato et al. (2008) (Fig. V.3)
également caractérisée par la reapparition de G. ruber et la diminution de N. incompta.
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Biozone 2

Cette biozone couvre I’intervalle allant de la fin de I'Holocéne inférieur (8.2 ka, Walker et al.,
2018) et I'Holocene moyen (4.2 ka, Walker et al., 2018), y compris le dép6t de sapropele S1 en
Méditerranée orientale (De Lange et al., 2008). Dans nos enregistrements, le sapropele S1 n'a
été observe gque dans la carotte MD84-641 et depose entre 9.3 et 6.7 ka au cours de la période
la plus récente de stagnation en Méditerranée orientale (Rossignol-Strick et al., 1982; Rohling,
1994; Fontugne et al., 1994; Kallel et al., 1997a; Mercone et al., 2000). Une forte augmentation
de l'espéce subpolaire N. incompta (25% tant dans la carotte REC13-53 que la MD90-918)
marque la base de cette biozone 2 (Fig. V.1a, c), méme si les estimations de SST indiquent des
valeurs pratiqguement constantes (16.5°C) dans la carotte REC13-53 sur tout l'intervalle de
temps. Cependant, une diminution brusque de SST d’Octobre-Novembre d’environ 4°C a été
enregistrée dans la carotte MD90-918 (Fig.V. 23, c, €). L'assemblage caractérisant cette biozone
est 1égérement différent de celui observé dans la carotte de la mer Tyrrhénienne KET80-19 ou
I'espéce subpolaire N. incompta (45%) est plus abondante, présentant un pic majeur de 66% a
6.8 £ 0,15 ka, ce qui pourrait expliquer la diminution de la SST d'environ 3.5°C dans cette
carotte. Cette diminution de la SST (entre 9.5 et 5.6 ka) est également observée dans le sud de
la mer Tyrrhénienne (Shaffi et al., 2001) mais moins prononcée que celle enregistrée dans la
carotte KET80-19, dans le golfe du Lion (Melki et al., 2010) et dans le sud de la mer Adriatique
(Siani et al., 2010). Cependant, cette période de refroidissement n'a été pas enregistrée dans la
carotte GNS84-C106 (Di Donato et al., 2008), encore une fois liée a la faible profondeur de la
carotte qui favoriserait le développement important des formes planctoniques superficielles.

La biozone 2 est corrélée avec I'écozone 4F et la partie inférieure de I'ecozone 3F de Sprovieri
et al. (2003) dans le détroit Siculo-Tunisien, méme si le pourcentage de G. inflata est plus élevé
dans notre enregistrement. Sur la base des espéces foraminiferes planctoniques, la biozone 2
est également corrélée avec la biozone F de Geraga et al. (2008), la zone compositionnelle
PFCZ2 de Di Donato et al. (2019) au golfe de Tarente, a la biozone 2 de Shaffi et al. (2001,
2004) au sud de la mer Tyrrhénienne et avec la zone compositionnelle F2 de Di Donato et al.
(2008) au golfe du Salerne (Fig.V. 3).

Biozone 1

Cette biozone couvre l'intervalle supérieur de I'Holocéne moyen et toute la période de
I'Holocene supérieur (les derniers 4.2 ka). Aucun changement notable de SST n’a été observe

depuis 5.6 ka, avec des valeurs moyennes d’Avril-Mai autour de 16.5°C dans les carottes
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REC13-53 et KET80-19 et d’octobre-Novembre de 20°C dans la carotte MD90-918, similaires
a celles observées aujourd'hui. Le début de cette biozone est marqué par la réapparition de
I'espece G. truncatulinoides r.c dans les deux bassins centrale et occidentale (Fig. V.1a, e). En
effet, la réapparition de cette espece a 5.6 ka a été précedemment enregistrée par Shaffi et al.
(2001, 2004), méme si la chronologie déduite pour ce bio-événement indique un age plus ancien
(6.5 ka) par rapport a notre enregistrement. Ce décalage de phase entre les carottes de la mer
Tyrrhénienne (KET80-19, BS79-22 et BS79-38) pourrait étre dd a des incertitudes dans les
modeles d'age, en effet dans la carotte KET80-19, le bio-événement inféré est bien contraint
entre deux points de contréle datés 1“C, alors que dans les deux carottes BS79-22 et BS79-38,
le modele d'age était plutdt basé sur la corrélation de certains événements de refroidissement
holocéne régionaux observés dans la carotte MD95-2043 récupéré beaucoup plus loin dans la
mer d'Alboran (Cacho et al., 1999).

La biozone 1 est corrélée respectivement avec la partie supérieure de I'écozone 3F (marquée
par la réapparition de G. truncatulinoides), les ecozone 2F et 1F de Sprovieri et al. (2003), avec
les biozones G et H de Geraga et al. (2008), la zone compositionnelle PFCZ1 de Di Donato et
al. (2019), la biozone 1 de Shaffi et al. (2001, 2004) et avec les deux zones compositionnelle
F1b et Fla de Di Donato et al. (2008) (Fig. V.3) indiqué également par la réapparition de G.

truncatulinoides.
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Figure V. 2 : SST d’Avril-Mai (°C) par la MAT dans la carotte REC13-53 (a), KET80-19 (e) et

d’Octobre-Novembre MD90-918 (c), MD84-641 (g). Coefficient de dissimilarité dans la carotte

REC13-53 (b), MD90-918 (d), KET80-19 () et MD84-641 (h).
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V.2. Les facteurs qui contrdlent les événements biochronologiques en mer
Méditerranée
Dans cette étude, afin de définir les biozones et/ou les événements biochronologiques, nous
avons comparé les données micropaléontologiques et climatiques obtenues a partir des quatre
carottes de sédiments marins profonds prélevees au niveau du détroit Siculo-Tunisien, la mer
lonienne, la mer Tyrrhénienne et le bassin Levantin et relier les changements des foraminiféres
planctoniques aux différents paramétres hydrologiques tels que la température, la productivité

et la stratification de la colonne d'eau.

Tout au long de ces enregistrements biochronologiques, nous avons identifié sept biozones dans
les trois carottes REC13-53, MD90-918 et KET80-19 et seulement six biozones dans la carotte
MD84-641 au cours des derniers 24 ka (Zouari et al., 2021). Nous avons utilisé les variations
d'abondance de certaines especes de foraminiféres planctoniques vivant a différentes
profondeurs de la colonne d'eau afin d’interpréter les changements paléocéanographiques le

long des carottes sédimentaires et pour définir la limite des différentes biozones.

Une grande similitude a été observée principalement entre les enregistrements faunistiques du
détroit Siculo-Tunisien et de la mer Tyrrhénienne d’une part et avec celle de la mer Ionienne
d’autres part (Fig. V.1a, c, e). En effet, I'abondance des especes froides dans la biozone 7 permet
de déduire que des eaux froides et productives occupaient a la fois le détroit Siculo-Tunisien
(Sprovieri et al., 2003), la mer Tyrrhénienne (Shaffi et al., 2001) et la mer lonienne (Geraga et
al., 2008) a cet intervalle de temps. En plus de la présence des espéces subpolaires (tels que N.
incompta et G. scitula), I’espéce T. quinqueloba est également abondante avec un pic vers 18,2
ka compte tenu des incertitudes dans les modeéles d'age enregistrés dans les trois bassins. Des
études antérieures en mer Méditerranée ont signalé qu'un pourcentage élevé de T. quinqueloba,
qui prospere dans les eaux de surface froides (Rohling et al., 1997), est lié a une productivité
élevée des ces masses d’eaux (Pujol and VVergnaud-Grazzini, 1995; Sprovieri et al., 2003), alors
que l'abondance de N. incompta est liée a la présence d'un maximum profond de chlorophylle
(DCM) (Rohling and Gieskes, 1989; Sprovieri et al., 2003; Geraga et al., 2008). La forte
abondance de G. scitula dans ces enregistrements devrait également refléter, pendant la derniére
période glaciaire, un mélange vertical accru qui conduit a une amélioration des conditions

eutrophiques dans les masses d'eau de surface (Rogerson et al., 2004).

Le gradient LGM-Holocene de ~5,5°C enregistré dans le détroit Siculo-Tunisien et la mer
Tyrrhénienne, est en accord avec les SST reconstruites en Méditerranée centrale et occidentale
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(Shaffi et al., 2001; Hayes et al., 2005; Essallami et al., 2007). Ce sceénario est cependant
différent dans les deux carottes MD90-918 et MD84-641 ou la différence de SST entre LGM
et Holocene n'est que de 2,5°C, probablement en raison des coefficients de dissimilarité élevés
associes aux estimations de la SST glaciaire dans la mer lonienne et le bassin Levantin, ce qui
rend les reconstructions de SST peu représentatives (Fig. V. 2d, h). En effet, le faible
refroidissement pendant la derniere période glaciaire a été également signalé dans I'est de la
mer Méditerranée par une étude antérieure utilisant un réseau neuronal artificiel (ANN)

applique au comptage des foraminiferes planctoniques (Hayes et al., 2005).

Pendant I'événement climatique Oldest Dryas /GS-2a (Biozone 6 ; Fig. V.23, e), les SSTs
d'Avril-Mai sont plus froides que la période Holocéne d’environ 8,5°C dans le détroit Siculo-
Tunisien et la mer Tyrrhénienne. En effet, cette période froide est caractérisée par la faible
présence dans la MD90-918 voire méme la disparition dans la REC13-53 et la KET80-19 de la
faune chaude (G. ruber, G. sacculifer group et G. calida) et la présence des especes subpolaires
N. incompta, G. scitula et T. quinqueloba. Cet intervalle a été précédemment identifié dans la
mer Tyrrhénienne (Di Donato et al.,, 2008) et il est également bien corrélé avec le
refroidissement de température par les alcénones Uk’ enregistrées dans la mer d'Alboran,
correspondant a I'événement Heinrich H1 (Martrat et al., 2014; Hodell et al., 2017).

Le début du réchauffement post-glaciaire, daté a ~14,8 + 0,45 ka dans le détroit Siculo-
Tunisien, a ~14,5 + 0,55 ka dans la mer Tyrrhénienne, et a 14.9+0.25 ka dans la mer lonienne
est caractérise par une augmentation brutale de la SST d'Avril-Mai et d’Octobre-Novembre
(7°C et 6°C, respectivement plus chaude que la période glaciaire) (Biozone 5 ; Fig. V.2.a, c, ).
Cet épisode, attribué au Bolling/Allerod/GI-1, est également reconnu de maniére synchrone au
sud de I'Adriatique (Siani et al., 2010), au nord-est et nord-ouest de la mer lonienne (Geraga et
al., 2008; Di Donato et al., 2019) et en mer Egée (Triantaphyllou et al., 2009). Dans
I’enregistrement du détroit Siculo-Tunisien, nous distinguons trois épisodes de réchauffement
correspondant aux trois pics d'abondance de G. ruber, interrompus par deux courts événements
plus froids indiqués par une légére augmentation de I'abondance de N. incompta. En se basant
sur la stratigraphie de la carotte de glace proposée par Rasmussen et al. (2014), les cing épisodes
définis dans la période GI-1 correspondent respectivement aux Bglling/Gl-1e, Older Dryas/Gl-
1d, Allergd/Gl-1c, Intra Allergd/GI-1b et Allergd/Gl-1a, coincident bien aux variations des
SSTs d'Avril-Mai dans la carotte REC13-53. De plus, la premiere occurrence de l'espéce
transitionnelle G. truncatulinoides, méme avec un faible pourcentage, et I'abondance de G.

inflata a la base de cet intervalle, suggérent la présence d'une colonne d'eau bien mélangée
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pendant I'hiver (Sprovieri et al., 2003), avec des eaux relativement eutrophiques (Pujol and
Vergnaud-Grazzini, 1995). La présence de G. inflata et de G. truncatulinoides a été également
enregistrée dans la mer lonienne et le bassin Levantin indiquant la présence d’une couche
profonde bien mélangée pendant I’hiver. En effet, G. inflata est considérée comme une espéce
liee a un environnement froid avec des conditions relativement eutrophes (Pujol and Vegnaud-
Grazzini, 1995; Rigual-Hernandez et al., 2012; Mallo et al., 2017). De plus, G. truncatulinoides
est une espéce vivant en profondeur (jusqu’a 2000 m de profondeur), qui se reproduit en hiver
pres de la surface et continue de croitre a de plus grandes profondeurs (Tolderlund and Bé,
1971; Schiebel and Hemleben, 2005, 2017). La premiere occurrence post-glaciaire de G. inflata
en mer Méditerranée a environ 15 ka a été également documentée par d’autres €études
antérieures dans la mer Tyrrhénienne, au Sud de I’ Adriatique et la mer lonienne (Jorissen et al.,
1993; Capotondi et al., 1999; Shaffi et al., 2001; Sprovieri et al., 2003; Geraga et al., 2008; Di
Donato et al., 2008, 2019; Siani et al., 2010).

La baisse drastique des SSTs d'Avril-Mai (6,5 et 8°C dans le détroit Siculo-Tunisien et la mer
Tyrrhénienne, respectivement) et d’Octobre-Novembre (10°C dans la mer lonienne) et les
caractéristiques microfaunistiques régnant pendant la Biozone 4 indiquent une phase de
refroidissement intense (Fig. V.2a, c, e) a I'époque de I'événement Younger Dryas/GS-1. Le
début de cette biozone est marqué par une forte augmentation de I'espece subpolaire N.
incompta, en réponse a cet événement de refroidissement enregistré a la fois dans le détroit
Siculo-Tunisien la mer lonienne et dans le bassin Tyrrhénien. Selon les études antérieures
(Rohling et al., 1997; Sprovieri et al., 2003; Carboni et al., 2005; Siani et al., 2010; Di Donato
et al., 2019), I'abondance de cette espéce indique le développement du DCM. Dans le bassin
Levantin, la composition de la faune est marquée par une légére diminution de la contribution
de G. ruber, ce qui indique plutdt une diminution des SST dans cette région (Fig. V.1g, V.29),
tandis que l'augmentation de G. bulloides, suggére une productivité primaire de surface accrue
(Pujol and Vergnaud-Grazzini, 1995; Lirer et al., 2013) dans ce bassin oligotrophique. Cette
phase de refroidissement a été également observée dans la carotte proche MD84-632, a partir
des estimations de SST par MAT (Essallami et al., 2007). Ainsi, I'effet du changement
climatique du Younger Dryas caractéristique de la région Nord Atlantique Nord se serait aussi
répercuté jusqu'a la région de la Méditerranée orientale (Almogi-Labin et al., 2009; Revel et
al., 2010; Mojtahid et al., 2015).

Le début de I'Holocene, avec la biozone 3, est caractérisé par les taxons les plus chauds G.
ruber, associés a des SST d'Avril-Mai (~16,5°C) et d’Octobre-Novembre (21°C et 23°C dans
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la mer lonienne et le bassin Levantin, respectivement) élevees (Fig. V.2a, c, e, g). L'abondance
de I'espece non épineuse G. inflata, la réapparition de G. truncatulinoides synchrone avec le
déclin de N. incompta dans la partie inférieure de cet intervalle enregistré a la fois dans le détroit
Siculo-Tunisien et dans le bassin Tyrrhénien indiquent un mélange verticale vigoureux de la
colonne d'eau pendant I'hiver (Pujol and Vergnaud-Grazzini, 1995; Rohling et al., 1997;
Sprovieri et al., 2003). Ce mélange vertical accrue se produit dans tous les carottes de la mer
Adriatique au cours de cette période précédant le dépot de sapropel S1 (Rohling et al., 1997;
Capotondi et al., 1999).

La Biozone 2, correspondant a la partie supérieure de I'Holocene inférieur et a I'Holocene
moyen jusqu'a ~5,6 ka, et elle est marquée par une diminution brusque des SSTs de 4.5°C dans
la mer Ionienne et d’environ 3,5°C dans la mer Tyrrhénienne (Fig. V.2e). Cette diminution de
SST se produit en deux étapes de 9,5 a 8,2 et 7,9 a 5,6 ka respectivement. Cette phase de
refroidissement a été également enregistrée au sud de la mer Tyrrhénienne par Shaffi et al.
(2001), dans le golfe du Lion par Melki et al. (2009) et au sud de la mer Adriatique par Siani et
al. (2010). Toutefois, un tel refroidissement n'a pas été enregistré dans le golfe de Salerne (Di
Donato et al., 2008). Ceci est probablement attribué, comme indiqué dans la partie V.1, a la
différence entre les assemblages fauniques de la carotte d'eau peu profonde GNS84-C106 par

rapport a celles des bassins méditerranéens plus profonds.

Cette période de refroidissement enregistrée en Méditerranée occidentale au cours de la biozone
2, et en partie contemporaine au dépdt du Sapropel S1 dans le bassin oriental, a été caractérisée
par un changement cohérent de la composition de l'assemblage faunique marqué par
l'augmentation de 1’espéce subpolaire N. incompta. Par ailleurs, la présence simultanée de G.
inflata et de N. incompta pourrait indiquer une période de refroidissement et/ou un contraste
intensifié dans les conditions saisonniéres. En fait, comme N. incompta se trouve
principalement en association avec le DCM a la base de la couche eutrophique, son abondance
plus élevée suggérerait des eaux stratifiées avec une couche euphotique (Pujol and VVergnaud-
Grazzini, 1989; Rohling et al., 1997; Sbaffi et al., 2001). Shaffi et al. (2001) ont signalé deux
refroidissements a court terme dans les reconstituions par les alcénones (étiquetés C4 et C3)
centres respectivement a 8 et 5,5 ka. Ce refroidissement (3,5-4°C par rapport aux SSTs
moyennes de 1’Holocene) lié a la fréquence élevée de N. incompta a été également enregistrée
en utilisant les estimations MAT. Plusieurs études réalisées en mer Méditerranée montrent un
refroidissement similaire enregistré en mer Adriatique a 8,2 ka et entre 7,3 a 6,1 ka (Siani et al.,
2010) et dans le golfe du Lion depuis 9,9 ka (Melki et al., 2009). Ce refroidissement Holocéne
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a été également confirmé par les données polliniques des carottes de la mer Egée montrant une
baisse de température d'environ 3°C a ~7 et ~4,7 ka respectivement (Kotthoff et al., 2008). Au
niveau du détroit Siculo-Tunisien, notre estimation de SST n'indique aucune tendance au
refroidissement de I'Holocéne moyen. Essallami et al. (2007), montrent cependant deux
événements de refroidissement courts terme dans le détroit siculo-tunisien a environ 8,5 ka et
7 ka. Bien que les données 5180 des carottes de glace du Groenland (NGRIP, GISP2) ne
montrent pas de refroidissement apparent pendant cette période, a I'exception de I'événement
court a ~8,2 ka, une température du Groenland reconstruite dans une carotte de glace GISP2
utilisant des isotopes d'argon et d'azote présente une tendance de refroidissement similaire a
celles observées en Méditerranée centrale (Kobashi et al., 2017). De plus, des découvertes
récentes sur la dynamique passee des calottes glaciaires de Groenland et la Laurentide montrent
une ré-avancée a court terme des glaciers centrée a ~10,4 ka, ~9,1 ka, ~8,1 ka et ~7,3 ka
respectivement, indiquant un refroidissement brutal régional (Young et al., 2020). Par
conséquent, le mécanisme de rétroaction le plus plausible a l'origine de ces phases de
refroidissement pourrait étre attribué a un déplacement vers le sud du front polaire dans la
région méditerranéenne affectant en premier temps le golfe du Lion depuis environ 9,9 ka et
plus tard la partie centrale de la mer Tyrrhénienne. Par ailleurs, le refroidissement de la SST,
enregistré au cours de 'Holocéne moyen dans la mer Egée (Kotthoff et al., 2008) et la mer
Adriatique (Siani et al., 2010), a été attribué a l'intensification accrue des éclosions
atmosphériques du nord de I’anticyclone de Sibérie pendant I'hiver et le printemps (Rohling et
al., 2002). Ces vents hivernaux froids et secs entrainent une perte de flottabilité qui est a
l'origine de la reprise de la formation des eaux profondes a la fois au nord de la mer Egée et au
sud de I'Adriatique juste apres le dép6t de sapropel S1 (Kotthoff et al., 2008; Siani et al., 2013).

Dans le bassin levantin, la disparition distincte des especes de foraminiferes vivant en
profondeur G. inflata et G. truncatulinoides dans la biozone 2 (9,5-4,5 ka) (Fig. V.1g), semble
probablement étre en réponse aux conditions de stagnation liées a la l'arrét du mélange de la
colonne d'eau et a I'échange horizontal limité des masses d'eau entre le bassin oriental et
occidental. Contrairement au sud de la mer Adriatique (Siani et al., 2010), G. inflata ne
réapparait pas dans la carotte MD84-641 au moment correspondant a l'interruption S1 entre 8,3
et 8,1 ka (Siani et al., 2010). Cela pourrait également étre di a la faible vitesse de sédimentation
de cette carotte qui empécherait le suivi de ce refroidissement a court terme. De plus, la
stratification de la masse d'eau était probablement liée a une productivité biologique accrue

résultant de l'augmentation de I'approvisionnement en éléments nutritifs et a I'augmentation du
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débit du Nil et des précipitations sur la mer Méditerranée (Kallel et al., 1997a, 1997b; De Lange
et al., 2008; Mojtahid et al., 2015). Par conséquent, la Méditerranée orientale semble étre
caractérisée par des conditions océanographiques Iégerement différentes de celles observées
dans les enregistrements du détroit Siculo-Tunisien et de la mer Tyrrhénienne et pendant

l'intervalle S1.

Pendant la biozone 1 correspondant a la partie supérieure de I'Holocene moyen et a I'Holocéne
supérieur, les estimations SST d'Avril-Mai augmentent de nouveau et atteignent les mémes
valeurs (16,5°C) que celles enregistrées au début de I'Holocene (Fig. V.2a, €). La présence de
G. inflata et la réapparition de G. truncatulinoides au début de cet intervalle a partir de 5,6 ka
dans la mer Tyrrhénienne et le détroit Siculo-Tunisien confirment la fin des conditions de
stratification de I'eau et I'établissement d'un mélange vertical et de la convection de l'eau
pendant I'hiver, comme pour la mer Tyrrhénienne moderne (Pujol and Vergnaud-Grazzini,
1995; Rohling et al., 1997; Carboni et al., 2005). Par ailleurs, I'absence de G. inflata et N.
incompta en relation avec l'augmentation de G. ruber et G. bulloides dans la carotte MD90-918
suggerent que les conditions régnant dans la mer lonienne étaient plus proches de celles du
bassin levantin que de la mer Méditerranée occidentale pendant cet intervalle de temps (Geraga
et al., 2008).

V.3. Evénements biochronologiques en Méditerranée
Notre étude basée sur les enregistrements d'abondance des espéces de foraminiféres
planctoniques a montré des fluctuations synchrones, avec des incertitudes d'age a 2o, a I'échelle
régionale méme si certains diachronismes ont été observés. Ces résultats nous permettent
d'identifier trois événements biochronologiques (bio-événements) qui peuvent étre utilisés
comme points communs pour établir ou améliorer la chronologie des carottes de sédiments

marins profonds en mer Méditerranée (Zouari et al., 2021).

Le premier bio-événement est relatif au pic de T. quinqueloba daté a ~18.3 +0.79, 2 18.2 + 0.58
ka et a 18.6+0.45 ka respectivement, dans le détroit Siculo-Tunisien, la mer Tyrrhénienne et la
mer lonienne. Ce bio-événement a été précédemment enregistré a ~18 ka dans le sud de la mer
Tyrrhénienne (Sbaffi et al., 2001), dans le golfe de Salerne (Di Donato et al., 2008) et dans le
détroit siculo-tunisien (Essallami et al., 2007; Rouis-Zargouni et al., 2010). Le deuxieme bio-
événement correspond a la premiére occurrence postglaciaire de G. inflata datée a ~15.3 £ 0.6
ka, dans le détroit Siculo-Tunisien, a 15.1 + 0.78 ka en mer Tyrrhénienne, a 15.7+0.27 ka dans

la mer lonienne et a ~15.6 + 0.53 ka dans le bassin Levantin. Cet événement a été identifié par
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Sprovieri et al. (2003) dans le détroit Siculo-Tunisien, par Shaffi et al. (2001, 2004) et Di
Donato et al. (2008) a ~15.2 ka dans la mer Tyrrhénienne et a ~15.4 ka par (Geraga et al., 2008)
au nord-est de la mer lonienne. Le dernier bio-événement correspondant a la réapparition de G.
truncatulinoides r.c dans la partie supérieure de I'Holocéne moyen a ~5,6 + 0,34 et 5,6 + 0,21
ka dans les bassins central et occidental, respectivement. Cet événement a été précédemment
identifié a 5,5 £ 0,34 a I'est de la mer Tyrrhénienne (Lirer et al., 2013), dans le golfe de Salerne
(Di Donato et al., 2008) et dans le canal de Sicile (Minisini et al., 2007).

Les résultats du bassin central présentent une grande similarité avec ceux obtenus dans le bassin
occidental en termes d'assemblages de foraminiféres planctoniques et d'événements
biochronologiques. Cependant, des différences mineures au moment des différents bio-
événements et des limites peuvent étre liées a lI'ensemble de données disponibles sur le
radiocarbone, mais généralement, elles peuvent étre considérées comme synchrones compte
tenu de l'incertitude 2c. Ceci suggére que ces enregistrements refletent des réponses
contemporaines aux changements de la température de la surface de la mer et de I'hydrologie a

I'échelle méditerranéenne.

La reconstitution des paléotempératures et des paléosalinités des eaux de surface est
fondamentale pour reconstituer la circulation paléohydologique en Méditerranée. Aprés avoir
donc reconstitué les paléotempératures a partir des assemblages fossiles de foraminiferes
planctoniques dans le chapitre précédent, on passe maintenant a la restitution des salinités.
Notre stratégie sera donc d’exprimer les changements hydrologiques en termes de changement

d’anomalies de 580w locale comme proxy de changement de salinité.

V.4. Restitution des paléosalinités des eaux de surface en mer Méditerranée

Gréace a ces estimations de températures présentées ci-dessus, je peux maintenant restituer la
paléohydrologie des eaux de surface dans le détroit Siculo-Tunisien et pour cela j’ai utilisé
I’équation de paléotempérature Shackleton (1974). Ici on va résoudre cette équation non par
rapport au calcul de température mais plutdt en introduisant la température obtenue par la MAT
pour calculer le §*80 de 1’eau qui est fonction de salinité et je 1’ai exprimé ici en termes

d’anomalie de 880w locale.
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V.4.1. Variation de ’anomalie de 6®Ow locale au niveau du détroit Siculo-
Tunisien (REC13-53)

La courbe de variation de 1’anomalie de 5'®0w locale ainsi obtenue montre des anomalies
négatives indiquant un appauvrissement important pendant le OD entre 16.5 et 15 ka et le YD
ou les valeurs atteignent -1%o. La période de Bolling/Allerod est plus enrichie isotopiquement
et donc plus salée. Le climat devrait induire a une évaporation accrue et par conséquent un
climat plus sec en moyenne. Cette période de forte évaporation a été également enregistrée au
début de I’Holocene. Cependant, deux remarquables diminutions ont été observées au moment

du dép6t du sapropele S1 en Méditerranée orientale entre 9.2 et 8.2 ka et a 6.1 et 5.8 ka,
respectivement (Fig.V.4).

Holocene GS-1 GI-1 GS-2a GS-2b  GS-2¢
YD B/A OD LGM
1,0
0,5
)
2\0-/
%
= 0,0+
=
Q
&
2
|
g -0,5+4
g
<
-1,0
1,5 T T —71 ¢ & &t [ £ b & 0 T & T 1
0 4 8 12 16 20 24

Age cal (ka BP)

Figure V. 4 : Courbe de variation de I’anomalie de 5®0Ow locale en fonction de I’age (ka) le long de la
carotte REC13-53

V.4.2. Variation de I’anomalie de 680w locale dans la mer lonienne (MD90-
918)

La courbe de variation de I’anomalie de 530w locale indique un enrichissement important

pendant le LGM, le OD et le B/A avec des anomalies positives indiquant des eaux plus salées
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pendant ces époques. Les valeurs les plus faibles sont enregistrées pendant le YD et entre 8 et
7 ka. Cette derniére période, plus appauvrie isotopiquement et donc moins salée, correspond au
dépot du sapropéle S1 en Méditerranée orientale (Fig.V.5).
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Figure V. 5: Courbe de variation de I’anomalie de §*30w locale en fonction de 1’age (ka) le long de la
carotte MD90-918

V.4.3. Variation de I’anomalie de 580w locale de mer dans la mer Tyrrhénienne
(KET80-19)

En mer Tyrrhénienne, les valeurs de I’anomalie de 580w locale positives sont enregistrées
pendant la derniére période glaciaire incluant le LGM (suite a I’augmentation de salinité de 1%o
dans I’ensemble de I’océan), pendant le B/A et au début de ’Holocéne (Fig.V.6). Cependant,
comme il a été observé au niveau du détroit Siculo-Tunisien, les valeurs les plus faibles ont été
enregistréees pendant les deux évenements climatiques froids le OD et le YD. Cet
appauvrissement important est également observé aussi au milieu de I’Holocene entre 10 et 5.8
ka correspondant a la période de la mise en place de sapropele en Méditerranée orientale,

indiquant des eaux moins salées.
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Figure V. 6 : Courbe de variation de I’Anomalie de 8% 0w locale en fonction de 1’dge (ka) le long de
la carotte KET80-19

V.4.4. Variation de I’anomalie de 630w locale dans le bassin Levantin (MD84-
641)

La courbe de variation de I’anomalie de §*30w locale montre que les valeurs les plus élevées
sont enregistrées pendant le LGM et le OD incluant H1 indiquant ainsi des eaux plus salées
(Fig.V.7). A cette époque, le climat devait conduire & une forte évaporation et par conséquent
un climat plus sec. Cependant, une diminution remarquable a été enregistrée entre 10 et 8 ka.

Cette période plus appauvris isotopiquement, donc moins salée, correspond au dépdt de
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sapropéle S1 (daté entre 10.2 et 6.4 ka (Fontugne et al., 1994; Mercone et al., 2000; Schmied|
etal., 2010).
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Figure V. 7 : Courbe de variation de ’anomalie de §'® 0w locale en fonction de ’age (ka) le long de la
carotte MD84-641

V.4.5. Synthese

Les valeurs les plus élevées de I’anomalie de 580w sont observées pendant le LGM et le B/A
alors que les valeurs les plus faibles sont enregistrées pendant I’événement de H1 et le YD. Ces
périodes marquées par des anomalies de 5%0Ow locale négatives sont associées a des
appauvrissements en oxygene-18 des deux especes de foraminiferes planctoniques G. bulloides
et G. ruber. En effet, ces valeurs légéres de §*80 (Fig. IV.3 et IV.4, Chap. IV) correspondent a
une dessalure des eaux de surface de la Méditerranée centrale et orientale pendant le H1 et plus
précisément pendant le YD. Cette tendance est également observée en méditerranée occidentale
dans la mer d’Alboran (MD95-2043, Cacho et al., 2001) et le Golfe de Lion (MD99-2346,
Melki et al., 2010). Cette situation est bien évidement liee a la migration vers le sud du front
polaire privilégiant I’entrée des masses d’eau froides et moins salées Atlantiques en mer

Méditerranée (Cacho et al., 1999; Kallel et al., 1997b).

Pendant I’Holocéne, les valeurs de 1’anomalie de 880w locale révélent des conditions

relativement comparables a celles enregistrées pendant le Bolling/Allerod. Cependant, des
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anomalies négatives de 530w locale ont été observées au milieu de I’Holocéne au moment de
dépot de sapropéle S1 en méditerranée orientale (10.8 et 6.2 ka, Mercone et al., 2000; De Lange
et al., 2008; Schmiedl et al., 2010). Ces valeurs de faible salinité devraient refléter soit une
baisse de salinité en Atlantique Nord, soit un changement local du modéle hydrologique en
Méditerranée. Toutefois, la comparaison de nos enregistrements avec celui de la marge ibérique
Atlantique (SU81-18) (Duplessy et al.,, 1992, 1993) indique que ces changements
hydrologiques n’étaient pas enregistrés a cette époque dans la région Atlantique (Fig.V.8). Ceci
montre bien que cette situation particuliere est liée uniquement a une modification plus locale

des conditions hydrologiques dans le bassin méditerranéen.

Plusieurs études antérieures ont montrées des anomalies négatives dans les isotopes
stables d’oxygéne (580) mesurées sur les tests de foraminiféres planctoniques pendant le dépot
de sapropele S1 (Vergnaud-Grazzini et al., 1977; Kallel et al., 1997b; Emeis et al., 2000b, 2003;
Rohling et al., 2002; Essallami et al., 2007; Almogi-Labin et al., 2009; Melki et al., 2010;
Tachikawa et al., 2015). Ces observations ont été interprété par un apport accru d’eau douce en
surface entrainant un ralentissement de la circulation thermohaline et 1’anoxie des eaux de fond.
Une explication largement acceptée de cet apport excessif d’eau douce pendant les périodes de
formation de sapropéle est liée aux fortes précipitations associés a la mousson en Afrique du
Nord (Rossignol-Strick et al., 1982; Fontugne et al., 1994; Rohling et al., 2002; Emeis et al.,
2003; Revel etal., 2010; Wu et al., 2016, 2017). Cette période de fortes précipitations démarrant
il y a 14 ka, responsable de la décharge accrue du Nil, est supposé étre responsable de la
formation de S1 en méditerranée orientale entre 10.8 et 6.2 ka (Mercone et al., 2000; De Lange
et al., 2008). Si I’augmentation du débit du Nil était le seul responsable de la formation des
sapropeles alors ce décalage entre le début de la mousson africaine (début de I’augmentation

du débit du Nil) et I’installation de S1 est appelé phase de précondtionnement.

Bien que les sapropeles soient plus répandus en Méditerranée orientale qu’en meéditerranée
occidentale, le détroit Siculo-Tunisien présente des anomalies négatives de 5*0Ow locale assez
marquées a partir de 10 ka permettant d’enregistrer les effets des changements hydrologiques

relatifs au dép6t de sapropéle S1 (Fig. V. 8).

Nous allons alors tester si la signature de cet événement en surface avait aussi été enregistrée
en profondeur. Ainsi, en réponse aux modifications hydrologiques de surface, plusieurs proxies

sont capables d’enregistrer les perturbations des conditions des eaux de fond. En effet, les
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isotopes stables de carbone (6!°C) des foraminiféres benthiques constituent un outil fiable

couramment utilisé dans la restitution de ventilation des eaux de fond.

Bien qu’il y a une manque voire méme absence des foraminiféres benthiques oxiques pendant
la période de sapropele (Mercone et al., 2000; Kuhnt et al., 2007; Melki et al., 2010; Siani et
al., 2013), il semblerait difficile d’obtenir des enregistrements hydrologiques continus des eaux
de fond pendant cette période clé. Afin de surmonter ce probléeme, le recours a un nouveau

proxy permettant 1’obtention des enregistrements continus est donc nécessaire.
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Figure V. 8 : Anomalies 880w locale mesurées dans le détroit Siculo-Tunisien (REC13-35), la mer
lonienne (MD90-918), la mer Tyrrhénienne (KET80-19), le bassin Levantin (MD84-641 (e)) et
I’océan Atlantique Nord (SU81-18).
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Conclusion de la Partie Il

Dans cette partie, nous avons réalisé une étude micropaléontologique a haute résolution le long
de 4 carottes sédimentaires marins bien datées par le carbone 14 prélevees dans les trois grands
bassins de la mer Méditerranée (le détroit Siculo-Tunisien, la mer lonienne, la mer
Tyrrhénienne et le bassin Levantin) afin de générer des enregistrements climatiques et
biochronologiques précis. Sur la base de ’apparition et/ou la disparition de certains taxons
fossiles ainsi que les changements de température, on a pu identifier sept biozones successives
dans les différentes carottes étudiées. Nos résultats ainsi obtenus montrent des fluctuations
synchrones a I'échelle régionale. Trois bio-événements ont ainsi été identifiés au cours des
derniers 24 ka i) le pic de T. quinqueloba a 18,3 £ 0,79, a 18,2 + 0,58 ka et a 18.6+0.45
respectivement dans le détroit Siculo-Tunisien, la mer Tyrrhénienne et la mer lonienne ii) la
premiére apparition postglaciaire de G. inflata datée a 15,3 + 0,6 ka dans le détroit Siculo-
Tunisien, & 15,1 + 0,78 ka dans la mer Tyrrhénienne, a 15.7+0.27 ka dans la mer lonienne et a
15,6 £ 0,53 ka dans bassin Levantin et iii) la réapparition de G. truncatulinoides r.c enregistrée
a5,6+0,34 et 56 x 0,21 ka respectivement dans les bassins central et occidental. Ces bio-
évenements peuvent étre utilisés pour établir ou améliorer la chronologie des carottes profondes

méditerranéennes.
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Partie 111 : Restitution du temps de ventilation des eaux intermédiaires et
profondes au niveau du détroit Siculo-Tunisien durant les derniers 24 ka

Chapitre VI : Variations hydrologiques passées des masses d’eau intermédiaires et
profondes en Méditerranée depuis la derniere période glaciaire : le dernier sapropele S1.

Les modeles couplés océan-atmosphére ne parviennent pas a reproduire 1’anoxie en
Méditerranée orientale pendant les périodes de sapropele sans une phase de pré
conditionnement (Adloff et al., 2011; Grimm et al., 2012, 2015; Vadsaria et al., 2017, 2019).
Plusieurs hypotheses ont été€ avancées pour expliquer les mécanismes conduisant a I’anoxie des
eaux profondes et par consequent a la préservation de la matiére organique et la mise en place
des sapropeéles. Rossignol-Strick et al. (1982, 1985) ont attribué la mise en place de ce dépot au
renforcement de la mousson africaine modulé par I’indice de précession terrestre affectant
principalement la Méditerranée orientale via les apports intenses du Nil. Revel et al. (2010)
témoignent que la derniere phase pluviale (Nabtian pluvial period), responsable d’un apport
accru du Nil aurait démarré vers 14 ka. Cet important apport d’eau douce aurait provoqué la
stratification de la colonne d’eau en Méditerranée orientale et donc un affaiblissement et/ou un
arrét de la formation d’eau profonde (Rossignol-Strick et al., 1982; Rossignol-Strick, 1985;
Rohling et al., 2015) créant ainsi des conditions favorables au développement de conditions
anoxiques au fond. D’autres études démontrent qu’au moment de la formation des sapropeles,
des conditions humides se seraient installées sur I’ensemble de la région Méditerranéenne
(Lézine and Casanova, 1991; Petit-Maire et al., 1991; Callot and Fontugne, 1992; Kallel et al.,
1997, 2000; Bar-Matthews et al., 2000, 2003; Zanchetta et al., 2007; Kotthoff et al., 2008;
Toucanne et al., 2015; Filippidi et al., 2016).

Pour expliquer le décalage entre le moment d’augmentation du débit du Nil vers 14 ka et le
début de la formation des sapropéles depuis 10 ka, certains auteurs suggérent une phase de pré
conditionnement (Grimm et al., 2012, 2015; Vadsaria et al., 2017, 2019).

Afin de mieux contraindre les mécanismes a I’origine des modifications hydrologiques depuis
la derniere période glaciaire et la deglaciation et leur éventuel impact sur la mise en place des
dépbts riches en matiere organique (sapropéles), nous proposons aprés avoir restitué les
variations hydrologiques des masses d’eaux de surface en Méditerranée centrale, d’estimer les
éventuels changements passés du temps de résidence des masses d’eaux intermédiaires et
profondes de la Méditerranée. Actuellement, le temps de résidence, soit le temps nécessaire a

une boucle compléte de la masse d’eau de surface entrant a Gibraltar et de sa sortie par la MOW,
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est estimée a environ 100 ans (Broecker and Gerard, 1969; Stuiver & Ostlund, 1983). Ceci
suggere d’une part un melange vertical actif au sein de la mer Méditerranée et d’autre part un
¢change rapide avec 1’Océan Atlantique a travers le détroit de Gibraltar et donc un temps de

résidence des masses d’eau trées réduit.

V1.1. Estimation du temps de ventilation **C des masses d’eau intermédiaires et profondes
depuis la derniére période glaciaire

Le radiocarbone (**C) est un traceur idéal pour étudier les taux d’échange de gaz entre
I’atmospheére et 1’océan et pour estimer le taux de ventilation des masses d’cau profondes
remontant a des échelles de temps allant jusqu’a 50.000 ans (Toggweiler et al., 1989a, 1989b).
Le radiocarbone se forme naturellement dans la haute atmosphére par des réactions entre les
rayons cosmiques et les atomes d’azotes. Le C ainsi produit entre dans 1’océan sous forme de

14C0O, a travers les échanges entre I’atmosphére et les eaux de surface avec un temps

d’équilibration de 7 a 10 ans (Broecker and Peng, 1982; Mahadevan, 2001).

Le carbone 14 dans les eaux de surface de I’océan n’est cependant pas en équilibre avec
I’atmosphére ; cela signifie que I’océan de surface n’a pas le méme age **C que 1’atmosphére.
Cette différence, appelée également age réservoir, dépende a la fois de la décroissance
radioactive du radiocarbone dans 1’océan et du mélange des eaux de surface avec les eaux
intermédiaires/profondes appauvris en **C pendant la convection verticale saisonniére ou par

upwelling.

Au cours des 150 dernieres années, la distribution naturelle du radiocarbone a été perturbée par
(i) la dilution du *C atmosphérique par le rejet du CO, des combustibles fossiles appauvris-en
14C (effet Suess) et (ii) la production par les bombes *C dues aux essaies thermonucléaires
entre la fin des années 50 et le début des années 60 qui ont eu pour effet d’augmenter la
concentration de *C dans I’atmosphére (Rafter and Fergusson, 1957) et par conséquent le
gradient entre les eaux de surface et de subsurface (Broecker et al., 1985). Contrairement aux
autres traceurs, tels que les CFC et le Tritium, la concentration de radiocarbone dans les masses
d’eau océaniques est un outil précieux permettant d’étudier la circulation thermohaline a des

échelles de temps décennales, centenaires et millénaires.

Broecker et Gerard, (1969) ont fourni la premiere caractérisation du radiocarbone naturel (avant
les bombes) dans les eaux de surface, intermédiaires et profondes de I’ensemble de la
Méditerranée par des mesures directes dans la colonne d’eau a partir de stations de prélévement.

Cette étude a permis de calculer un temps de résidence des eaux intermédiaire et profondes de
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I’ordre de 100 ans. D’autres études ont pu également fournir une estimation des ages
radiocarbone du réservoir de la surface océanique de la Méditerranée par des mesures effectuées
sur des mollusques prélevés vivants avant 1950. La premiére estimation d’age réservoir 4C
(360+80 ans) a eté calculé par Broecker et Olson, (1961) en utilisant des coquilles collectés
avant 1950 (pré-bombe) le long du plateau continental algérien. Par la suite, grace a 1’analyse
de mollusques prélevés vivant avant les bombes le long des plateaux continentaux des cotes
francaises et algériennes, Delibrias (1985) a estimé un age réservoir 1*C moyen de 350+35 ans.
Enfin, en adoptant la méme démarche, 1’age réservoir 1*C marin moyen pour I’ensemble de la
Méditerranée a été estimé a environ 390+85 ans par Siani et al. (2000) et a 400£16 ans par
Reimer and McCormac (2002). Plus récemment, le premier enregistrement annuel de *4C de
surface de la mer a été obtenu a partir d’un corail d’eau peu profonde (Cladocora Caespitosa)
agé de 50 ans en Méditerranée occidental, couvrant la période post et pré-bombe (Tisnérat-
Laborde et al., 2013).

Dans ce chapitre, nous nous proposons de restituer les éventuelles variations du temps de
ventilation des masses d’eau profonde de la Méditerranée depuis la derniére période glaciaire.
Ceci est rendue possible grace a une approche basée sur la mesure de la différence d’age *C
entre les especes de foraminiferes benthiques et planctoniques (B-P) prélevées dans des carottes
marines baignées par des masses d’eaux intermédiaires et profondes. Cette approche devrait
fournir une premiere estimation de I’évolution de la ventilation des masses d’eaux
intermédiaires et profondes en mer Méditerranée depuis la derniere période glaciaire et
permettre de tester si la mise en place des dép6ts riches en matiére organique (i.e. ORL,
sapropéles) nécessite ou non une phase de pré-conditionnement aussi longue que 4000 a 6000
ans (Grimm et al., 2015).

Le spectrométre ECHoOMICADAS appartenant a la nouvelle génération de spectrometre de
masse par accélérateur a été utilisée dans la présente étude pour mesurer avec une trés haute
précision I’activité *C de trés petits échantillons de quelques dizaines de pg de carbone
(Salavert et al., 2018). 11 est donc désormais possible d’acquérir des enregistrements continus
de I’évolution de la ventilation de la Méditerranée le long des carottes sédimentaires et
particuliérement autour des phases d’anoxie associées aux sapropeles qui sont caractérisées par

une tres faible présence de foraminiferes benthiques.

Nous allons aussi combiner la différence d’age “C entre des espéces de foraminiféres

benthiques et planctoniques (B-P), avec d’autres traceurs de la ventilation des eaux comme les
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isotopes stables du carbone des foraminiféres benthiques (8'3Coenthique). Ce dernier est
classiquement utilisé dans 1’océan ouvert pour discriminer 1’origine des masses d’eau profondes
et leur sens d’écoulement (Duplessy et al., 1984, 1988; Kallel et al., 1988; Vidal et al., 1999;
Mackensen et al., 2001).

Deux carottes collectés dans le détroit Siculo-Tunisien ont été sélectionnées pour cette étude :
la carotte REC13-53 baignée par les eaux profondes de 'EMDW (1113 m; Eastern
Mediterranean Deep Water) et la carotte KET80-37 (740 m), prélevé a la limite entre la « Lower
LIW » (Levantine Intermediate Water) et la « Upper EMDW ». 1l s’agit ici de la premiére
reconstitution en mer Mediterranée de 1’évolution glaciaire-interglaciaire du temps de

ventilation *C des masses d’eaux intermédiaires et profondes.

VI1.1.1. Mesures de la différence d’ige entre les foraminiféres benthiques-
planctoniques (B-P) dans la REC13-53

Tableau VI. 1 : Mesures des différences d’ages *C entres les foraminiféres benthiques-planctoniques
dans la carotte REC13-53.

code Profondeur Age Erreur | B-PYC Erreur Age Matériel
(cm) radiocarbone | (*xlo) calendaire
moyen
(ans BP)
2534 9 1195 40 benthique
ECH02533 9 1260 40 -65 60 771 G. bulloides
2536 117 6795 50 benthique
ECH02535 117 5660 45 1135 65 6032 G. ruber alba
2538 149 8040 50 benthique
ECH02537 149 6925 45 1115 65 7451 G. ruber alba
2198 165 10660 80 benthique
ECH02199 165 8190 60 2470 100 8557 G. ruber alba
2540 181 11770 50 benthique
ECH02539 181 8845 50 2925 70 9435 G. ruber alba
3275 189 10490 80 benthique
ECH03276 189 8870 80 1620 110 9577 G. ruber alba
2196 213 10450 60 benthique
ECH02197 213 9820 70 630 90 10653 G. bulloides
2194 241 10740 70 benthique
ECH02195 241 10680 70 60 100 11917 G. bulloides
3277 257 11070 70 benthique
ECH03278 257 10740 70 330 100 12411 N. pachyderma
3281 289 12350 90 benthique
ECH03282 289 12470 80 -120 120 13995 G. ruber alba
3283 301 12870 90 benthique
ECH03284 301 13050 90 -180 130 14583 G. ruber alba
3287 425 17280 110 benthique
ECH03288 425 17090 120 190 160 20286 G. bulloides
3289 485 19460 120 benthique
SacA17148 485 19510 190 -50 225 23027 G. bulloides
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Figure VI. 1 : Différence d’age entre les foraminiféres planctoniques - benthiques (B-P) dans la carotte
REC13-53 en fonction de 1’age (ka).

Les mesures des différences d’age “C entre les espéces de foraminiféres benthiques et
planctoniques (différence B-P) le long de la carotte REC13-53 prélevée a une profondeur d’eau
de 1113 m dans le détroit Siculo-Tunisien montrent des valeurs que varient de -180£130 ans a
2925+70 ans au cours des derniers 24 ka. Pendant la derniére période glaciaire (23-18 ka
incluant le LGM), la différence d’age 4C (B-P) varie de -50 + 225 a 190 + 160 ans suggérant
des masses d’eau bien ventilées si I’on tient compte de I’erreur sur la mesure a 1 sigma (Fig.
VI.1). Cette différence diminue ultérieurement pendant le Bolling/Allerod ou elle atteint -180
+130 ans. En revanche, une augmentation de la différence *C (B-P) est observée pendant le
Younger Dryas (12.9-11.6 ka) avec des valeurs de 330+100 ans qui sont légérement plus
élevées qu’a I’actuel. Succédant a ces changements modestes, une augmentation drastique des
valeurs C (B-P) est observée a partir de 10.6 ka atteignant 2925+70 et 2470 + 100 ans
respectivement entre 9.5 et 8.2 ka. Cette différence B-P est environ 8 a 10 fois supérieure a celle
de la période du Younger Dryas. Vers 7,4 ka, elle décroit a environ 1115 ans mais reste encore
trés ¢élevée par rapport a la valeur actuelle (100 ans). A ’Holocene supérieur le seul point de
mesures dont nous disposons, vers 0,77 ka, montre un temps de ventilation d’environ -65 + 60
ans, soit une valeur comparable a I’actuel tenant compte de I’incertitude sur I’estimation du

temps de résidence.
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VI1.1.2. Mesures de la différence d’age entre les foraminiféres benthiques-

planctoniques (B-P) dans la KET80-37

Tableau VI. 2 : Mesures des différences d’ages *C entres les foraminiféres benthiques-planctoniques

dans la carotte KET80-37.

Figure VI. 2 : Différence d’age entre les foraminiféres benthiques et planctoniques (B-P) dans la

carotte KET80-37 en fonction de I’age (ka).

Age cal (ka BP)

code Profondeur Age Erreur B-P 1“C Erreur Age Matériel
(cm) radiocarbone | (*+lo) calendaire
moyen
(ans BP)
Echo2193 0 3760 50 benthique
SacA52063 0 3415 30 345 60 3207 G. inflata
Echo2192 21 4300 50 benthique
Echo1895 21 4425 47 -125 70 4501 G. ruber alba
Echo2527 231 7880 45 benthique
SacA50196 231 7910 30 -30 55 8349 G. ruber alba
Echo2191 251 8460 70 benthique
SacA52066 251 8405 35 55 80 8880 G. ruber alba
Echo2189 315 8830 60 benthique
Echo 2190 315 8530 60 300 85 9081 G. ruber alba
Echo1887 381 9605 64 benthique
Echo1888 381 8903 70 702 95 9500 G. inflata
Ech02532 421 10590 50 benthique
Echo2531 421 10530 50 60 71 11774 G. inflata
Echo2187 431 10790 60 benthique
Echo2188 431 10650 60 140 85 11992 G. ruber
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A une profondeur d’eau moins importante (740 m), les résultats des différences d’age (B-P) *C
obtenus le long de la carotte KET80-37 montrent des valeurs qui varient de -125+70 & 702+95
ans au cours des derniers 12 ka (Fig. 1V.2). Pendant le Younger Dryas, la différence d’age *C
(B-P) est comparable a 1’actuel (100 ans) indiquant des eaux bien ventilées. De maniere
semblable a I’enregistrement de la carotte REC13-53, cette différence augmente brusquement
a partir de 10.4 ka atteignant une valeur de 702 £ 95 ans a 9.5 ka. Bien que cette valeur soit
beaucoup plus faible que celle enregistrée a la profondeur de la carotte REC13-53, elle indique
cependant une faible ventilation et une stratification marquée de la colonne d’eau. A partir de
8.9 ka, les valeurs chutent d’'une manicre abrupte et passent de 702495 a 55480 ans en 600 ans
suggérant une reprise de la ventilation des eaux intermédiaires. La différence d’age (B-P) C
diminue progressivement jusqu’a atteindre des valeurs a -125+70 vers 4.5 ka. Enfin, une légére
augmentation est observée au sommet de cette carotte vers 3.2 ka atteignant des valeurs a
34560 ans.

V1.2. Les isotopes du carbone (6:°C) : traceur de ventilation des eaux profondes

Le 5'3C mesuré sur les tests carbonatés des foraminiféres benthiques refléte la composition
isotopique du carbone inorganique dissous (6*Cpic) de 1’eau de mer dans laquelle I’organisme
a précipité son test. La distribution de §**Cpic dans les eaux de surface est régie par les échanges
de carbone entre ces eaux et les eaux profondes d’une part ainsi qu’avec 1’atmosphere et par la
remobilisation du carbone par photosynthése. En effet, le phytoplancton incorpore
préférentiellement le 2C, conduisant & un enrichissement en *3C du DIC dans la zone photique

des océans et par conséquent une augmentation de 8*3Cpic (Curry et al., 1988).

Certaines espéces de foraminiferes benthiques du genre Cibicides enregistrent directement la
distribution actuelle de §*3C dans 1’océan fournissant ainsi un outil fiable pour reconstituer les

variations passees de la ventilation des eaux profondes (Duplessy et al., 1984).

Afin de mieux concevoir 1’évolution de la signature des masses d’eaux intermédiaires et
profondes en réponse aux modifications hydrologiques de surface depuis la derniére période
glaciaire et plus particulierement pendant le dép6t du sapropele S1, nous avons utilisé les
isotopes stables du carbone des foraminiféres benthiques en comparant nos résultats avec
d’autres enregistrements de la Méditerranée. En effet, le signal de 3Cpenthique €St parmi les

traceurs les plus utilisés qui va nous renseigner en complémentarité avec la différence C (B-
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P) sur la ventilation des eaux intermédiaires et profondes (Duplessy et al., 1984, 1988; Vidal et

al., 1999; Mackensen et al., 2001).

V1.2.1. Les variations de la composition isotopique du carbone (6°C) dans le

détroit Siculo-Tunisien

Dans ce qui suit, nous allons présenter tout d’abord les résultats de la variation de la composition
isotopique du carbone (5'3C) mesurée sur les foraminiféres benthiques C. pachydermus le long
de la carotte KET80-37 (36°57°N, 11°39’E, 740 m). Ces enregistrements seront ensuite
comparés avec les données 83C de la carotte MD04-2797CQ (Cornuault et al., 2018) qui a été
collectée sur un site tres proche et pratiguement a la méme profondeur d’cau (36°57°N - 11°40°
E, 771m). A cet emplacement, les eaux de surface correspondent a la MAW et les eaux de fond
au mélange entre la Lower LIW et la Upper EMDW. L’intérét de la carotte MD04-2797CQ
réside dans le fait qu’elle couvre toute la période du LGM a aujourd’hui, alors que la carotte

KET80-37 couvre I’intervalle de temps entre le Bolling/Allerod et I’actuel.
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Figure V1. 3 : Enregistrement de la composition isotopique du carbone (8*3C) mesuré sur le foraminifére
benthiques C. pachydermus dans la carotte KET80-37

La Figure V1.3 montre qu’au cours des derniers 15 ka, les valeurs de 3C de C. pachydermus
varient entre 0.4%o et 1.5%o (Fig. VI. 3). Aprés les valeurs élevées enregistrées a 14.9 ka (8°C
= 1.4%0), une diminution d’environ 0.7%o a été observée entre 14.5 et 14 ka. Les valeurs de

313C augmentent ensuite de nouveau et se stabilisent autour d’une valeur moyenne de 1.17%o.
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Une forte diminution de §*3C s’observe a partir de 10.5 ka, jusqu’a atteindre les valeurs les plus
basses d’environ 0.4%o enregistrées au moment du dépdt du Sapropele S1. A partir de 6.5 ka,
une nouvelle augmentation de $*3C est observée pour atteindre des valeurs comparables a celles
enregistrées a la fin du YD et le début de I’Holoceéne (1.3%o).

V1.3. Changement de la circulation a partir des mesures de la différence B-P et les isotopes

de carbone depuis la derniere période glaciaire

La comparaison des enregistrements d’age *C (B-P) et ceux de &C de foraminiféres
benthiques vise a reconstituer 1’évolution de la ventilation des eaux intermédiaires et profondes
de la Méditerranée au cours des derniers 24 ka. La figure V1.4 illustre bien cette comparaison
entre les différents enregistrements issus des différents bassins de la mer Méditerranée (le
détroit Siculo-Tunisien, la mer Adriatique, la mer Egée, le bassin Levantin et la mer des

Baléares).
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Figure V1. 4 : Différence d’age (B-P) dans les deux carottes REC13-53 et KET80-37 (a), enregistrement

513C de foraminiferes benthiques C. pachydermus du détroit Siculo-Tunisien (b) et de la mer Adriatique

(c), P. ariminensis du S-E de la mer Egée (d), C. wuellerstorfi de I’Est du bassin Levantin (e) et de C.

pachydermus de mer des Baléares (f).
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En effet, la comparaison des enregistrements des différences d’age **C (B-P) avec le signal §*3C
des foraminiféres benthiques est particuliérement intéressante puisque le signal §3C nous
fournit des informations précieuses sur la ventilation des masses d'eau intermédiaires et
profondes en relation avec le modele de convection des eaux de surface (Curry et al., 1988). En
effet, les valeurs élevées de 6*3Chenthique qui sont de ’ordre de 1.6 a 1.4%o enregistrées pendant
le LGM et le HE1 se corrélent parfaitement bien avec la faible différence d’age *C (B-P) (de -
50 a 190 et -180 ans, respectivement) enregistrée aux mémes époques (Fig. VV1.4), suggérant
par conséquent des eaux intermédiaires et profondes bien ventilées. Par ailleurs, des valeurs
élevées de 53Chenthique SONt également enregistrées a la fin de LGM dans le WMS au niveau de
la mer des Baléares (SU92-33, Dubois-Dauphin et al., 2017) et dans le EMS au sud de
I’ Adriatique (MD90-917, Siani et al., 2013), au Sud-Est de la mer Egée (SL123, Kuhnt et al.,
2008; Schmiedl et al., 2010) et au Sud-Est du bassin Levantin (Cornuault et al., 2018) (Fig.
VI1.4). Ceci met en évidence une formation active des eaux Levantines intermédiaires et

profondes de la Méditerranée.
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Figure V1.5 : a) carte représentant la localisation des carottes utilisées dans le cadre de cette étude ainsi
gue dans la littérature ; b) transect de salinité indiquant la position des archives sédimentaires utilisés et
les relatives masses d’eaux. La figure a été crée avec le logiciel ODV (Schlitzer, 2015).

A partir de la fin de HE1, une légére diminution des valeurs de **Cpenthique de C. pachydermus
de 0.4%o a été observée dans les enregistrements des eaux intermédiaires de la carotte MD04-
2797 dans le détroit Siculo-Tunisien. Selon Cornuault et al. (2018), cette diminution de
813 Chenthique traduit une diminution de la ventilation initiée par ’événement HE1 dans I’EMS.
Grimm et al., (2015) et Cornuault et al. (2016, 2018) ont interprété cette période comme
correspondant a la phase de pré conditionnement qui prélude la Méditerranée pour le dépét du
Sapropéle S1. D’apreés ces auteurs, cette phase initiée a environ 5000 a 6000 ans avant le dép6t

de S1 (vers la fin de HEL) devrait initier une ventilation plus lente a partir de cette époque.

Si cette hypothése est vraie, alors nous nous attendons a avoir d’une part une augmentation du
temps de résidence des eaux intermédiaires et profondes a partir de 15 ka et non pas seulement
au moment de la mise en place de S1 et d’autre part, a ce que les valeurs de 5'3Chenthique de
I’Holocéne supérieur soient voisines de celles du glaciaire, ¢’est a dire 1,4 a 1,6 %o et ceci suite
a la reprise de la convection active post-sapropéle. Or le 33Chentnique ObSErvé n’est que de 1,2
%o, valeur voisine de ce qui a été enregistré pendant la période de préconditionnement supposeée.

De plus, les différences *C (B-P) montrent, pendant toute la période qui a suivi HE1 et
jusqu’avant la mise en place de S1, des valeurs qui restent comparables a celles enregistrées
pendant le LGM avec uniquement une légére augmentation pendant le YD. Ceci suggére une
ventilation profonde en Méditerranée toujours active et ce jusqu’a la limite inférieure de mise

en place du dernier sapropéle.
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De plus, I’hypothése de pré-conditionnement de la Méditerranée avant le dép6t du sapropele
S1 ne tient pas compte des données issues des enregistrements continentaux d’ Afrique du Nord
(paléolacs, aquiféres profonds, pollen), du moyen Orient (spéléothémes) et du Sud de I’Europe
ainsi que les données de paléosalinités de la Méditerranée qui démontrent clairement que
I’humidité s’est installée sur ’ensemble de la région mediterranéenne qu’a partir de 10 ka, ce
qui coincide avec 1’événement du sapropele S1. En effet, I’enregistrement pollinique obtenu
dans la carotte MD04-2797 prélevés dans le détroit Siculo-Tunisien (Desprat et al. 2013)
indique des conditions climatiques plus humides avec une augmentation des précipitations
hivernales en Méditerranée centrale pendant la période allant de 10.1 a 6.6 ka. Sadori et Narcisi
(2001) ont également montré par des enregistrements polliniques du Lac de Pergusa que des
conditions humides se sont installées a partir de 10.7 ka. Les enregistrements de spéléothemes
indiquent aussi des conditions de forte humidité en Méditerranée orientale (Soreq cave, Bar-
Matthews et al., 2000) lors de la mise en place de S1 et au méme moment que la diminution de
salinité des eaux de surface reconstitués dans le bassin oriental et occidental de la Méditerranee
(Kallel et al., 1997a). En outre, des études minéralogiques et géochimiques révélent une
diminution de la palygorskite (forme d’argile fibreuse) dans I’enregistrement du détroit Siculo-
Tunisien MDO04-2797 pendant le dép6t de S1 (Bout-Roumazeilles et al., 2013). Cette
diminution semble indiquer I’installation de conditions humides en Afrique du Nord et la
disparition des milieux évaporitiques, c’est a dire les Sebkhas. Par ailleurs, 1’existence de
paléolacs en Tunisie (Oued Akarit, Fontes et al., 1983), en Algérie (Petit-Maire et al., 1991;
Callot and Fontugne, 1992) et en Libye (Wadi Shati, Gaven et al., 1981; Lézine and Casanova,
1991) dont les ages de mise en place coincident avec le dép6t du dernier sapropéle (10.8 et 6.2
ka ; Fontugne et al., 1994; Mercone et al., 2000; De Lange et al., 2008), confortent bien I’idée
de précipitations trés abondantes en Afrique du Nord a cette époque. Le Nil n’était donc pas la

seule source d’eau douce en Méditerranée pendant S1.

A Dinstar de ces études présentées ci-dessus, nos mesures de différence d’age C (B-P) dans
le détroit Siculo-Tunisien montrent que 1’augmentation du temps de ventilation des masses
d’eau intermédiaires et profondes se produit qu’a partir de 10.4 ka, début de I’installation du
sapropele S1. En effet une augmentation des temps de ventilation d’environ 2925+71 et 702+95
a eté enregistrée dans les deux carottes REC13-53 et KET80-37 dont les profondeurs d’eau sont
respectivement de 1113 m et 740 m (Fig. VIL.5).

Les enregistrements de 8'*Cpenthique aU Niveau du détroit Siculo-Tunisien montrent des valeurs

élevées (1.2%o) comparables a celles d’aujourd’hui avant le dép6t de S1. Ceci suggére des eaux
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intermédiaires et profondes encore bien ventilées. Les mémes conditions sont observées en mer
Adriatique jusqu’a 11 ka ot les valeurs de 3*3Chenthique proches de 1.5 %o indiquent une formation

active des eaux profondes en mer Adriatique (AdDW).

Par ailleurs, étant donné que les conditions suboxiques a anoxiques pendant la mise en place de
S1 dans les eaux de fond de ’EMS avaient inhibé le développement des foraminiferes
benthiques (Mercone et al., 2001; Kuhnt et al., 2007; Melki et al., 2010), des enregistrements

continus de 8*3Chenthique SONt difficiles a obtenir durant cette période clé.

Les conditions étaient plus favorables dans le détroit Siculo-Tunisien avec présence de
foraminiferes benthiques aux profondeurs intermédiaires au méme moment que la mise en place
de S1 en Méditerranée Orientale. Les enregistrements 8*Chenthique des carottes MD04-2797 et

KET80-37 montrent cependant une baisse significative jusqu’a environ 0.3-0.6%. pendant S1.

Cette diminution 8*3Chenthique st plus marquée dans I’enregistrement plus profond de la mer
Adriatique (MD90-917) ou les valeurs sont d’environ 0.2 a 0.8%o pendant 1’événement
d’interruption de S1. Cette diminution est probablement due au mélange entre les masses d’eaux
profondes vielles et stagnantes et celles nouvellement formées (Siani et al., 2013). La reprise
de la convection des eaux profondes pendant ce court événement a été aussi associée a la
réapparition de foraminiferes benthiques au Sud de la mer Adriatique (Jorissen et al., 1993;
Rohling et al., 1997).

Plus a I’Est, dans le bassin oriental, une baisse encore plus importante de 5*Cpenthique (0%o) €st
également enregistrée pendant ’interruption de S1 au Sud-Est de la mer Egée (SL123, 728 m)
et au Sud-Est du bassin Levantin (SL112, 892 m; Grimm et al., 2015). Toutefois, un
enregistrement continu de 33Chenthique d’une carotte du détroit Siculo-Tunisien montre des
valeurs de 1’ordre de 0.4 %o (SL78, 450 m) dans les eaux intermédiaires au moment du
Sapropéle S1. Ces valeurs sont comparables a celles enregistrées dans nos enregistrements du
détroit Siculo-Tunisien mais un peu plus élevées par rapport aux autres enregistrements de
I’EMS. Ces valeurs faibles observées pendant I’interruption de S1 suggérent un renouvellement
partiel des masses d’eaux intermédiaires et des concentrations d'oxygene en eau profonde plutot

faibles.

Dans le cadre de la restitution de la circulation des eaux intermédiaires et profondes, I’ utilisation
des isotopes de néodyme represente un outil puissant et complémentaire aux traceurs de

ventilation 813C et C. En effet, les valeurs de eNd de I’eau de mer de la Méditerranée
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présentent un gradient Est-Ouest avec des valeurs plus élevées dans le EMS que dans le WMS.
Les eaux Atlantiques entrent dans le WMS par le détroit de Gibraltar avec des valeurs
faiblement radiogéniques (eNd= -11) alors que les eaux intermédiaires et profondes provenant
du bassin Levantin présentent des valeurs plus radiogéniques (eNd= -5) (Henry et al., 1994;
Tachikawa et al., 2004; Vance et al., 2004).

Une étude plus récente basée sur les isotopes du néodyme mesures sur les foraminiféres
planctoniques de la carotte RECORD-23 prélevée au niveau du canal de Sardaigne a des
profondeurs intermédiaires (414 m) montre des valeurs radiogéniques (-6.5+0.3 84 9.2 et 7.8 ka
BP) (Fig. VI.6) pendant I’intervalle de S1 suggérant une contribution significative de LIW a cet
endroit et/ou méme flux entrant de LIW caractérisé par une signature isotopique du néodyme
plus radiogénique a cet époque (Colin et al., 2021). Cependant, des valeurs moins radiogéniques
(-7.7 £0.4) ont été enregistrées entre 8.6 et 8 ka. Cette diminution a été également observée
dans I’enregistrement de coraux des eaux froides du canal de Sardaigne vivant dans les masses
d’eau intermédiaire montrant des valeurs peu radiogéniques d’eNd (—8.38 £ 0.47 ; & ~ 8.7 ka
BP) (Fig. VI1.6) ce qui leurs permet de faire I’hypothése d’un renversement de la circulation au
niveau du détroit Siculo-Tunisien (Dubois-Dauphin et al., 2017) au moment de dépot de
Sapropéle S1. Ces valeurs d’eNd sont proches des valeurs des mers d’Alboran et Baléares
(SU92-33) (Jimenez-Espejo et al., 2015; Dubois-Dauphin et al., 2017) pendant S1 alors qu’ils
correspondaient aux valeurs obtenues avant et apres le dép6t de S1 pour la carotte du détroit
Siculo-Tunisien MD04-2797 (Cornuault et al., 2018). Plus a I’est, des valeurs radiogéniques de
eNd des enregistrements de EMDW du bassin Levantin (MD04-2722 et MD90-964) pendant le
dépdt de S1 ont été associées a une intensification du flux du Nil caractérisé par une signature
isotopique trés radiogénique (eNd de -3 a -1) (Freydier et al., 2001; Weldeab et al., 2002;
Tachikawa et al., 2004), a une circulation moins vigoureuse de LIW et a une stagnation de
I’EMDW dans le EMS (Revel et al., 2010, 2014; Tachikawa et al., 2015; Cornuault et al., 2016;
Wau et al., 2019).

Par ailleurs, Cornuault et al. (2018) montrent que les eaux profondes de la carotte MD04-2722
du Bassin Levantin prélevée a une profondeur d’eau de 1781 m présentent une signature plus
radiogénique (comparable du détroit Siculo-Tunisien) lors des évenements sapropéliques que
pendant les temps modernes (Fig. V1.6). Cela peut étre attribué a l'effet combiné d'une
circulation réduite qui transporte moins d'eau faiblement radiogenique du bassin ouest, et d'un
flux accru du Nil caractériseé par une signature isotopique trés radiogénique (eNd= -3)

(Tachikawa et al., 2004). Cette situation est similaire dans le détroit Siculo-Tunisien, ou les
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observations montrent également des eaux plus radiogéniques lors du dépot de S1 (Cornuault
etal., 2018). Cette tendance spatiale suggére une diminution drastique du flux de LIW de ’EMS
vers le WMS pendant le S1 et I’existence possible des eaux intermédiaires de WMS pour cette
période. En conséquence, il est envisageable considérer un mode de circulation distinct pour

chaque bassin de la Méditerranée.
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Figure VI. 6 : Différence d’age (B-P) dans les deux carottes REC13-53 et KET80-37 (a), valeurs de
eNd de foraminiféres planctoniques de la mer des Baléares (b), des mers Tyrrhénienne et Adriatique (c),
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du détroit Siculo-Tunisien (d) et de la mer Levantine (e) et enregistrement 63C de foraminiféeres
benthiques C. pachydermus du détroit Siculo-Tunisien, de la mer Adriatique et de la mer des Baléares,
P. ariminensis du S-E de la mer Egée et C. wuellerstorfi de I’Est du bassin Levantin(f).

Apres le dépdt du Sapropel S1, le temps de ventilation diminue a nouveau mais avec un
décalage de 1000 ans entre les eaux intermédiaires (-100 ans) et les eaux profondes (1100 ans).
Par ailleurs, une meilleure ventilation dans le détroit Siculo-Tunisien a été également suggérée
par I’augmentation progressive de 8**Cpenthique aprés le dépot de S1 des deux carottes MDO04-
2797 et KET80-37 illustrant une convection active apres S1 au moins jusqu’a 740 m.
Aujourd'hui, les eaux méditerranéennes intermediaires et profondes sont caractérisees par des
valeurs de 83C relativement élevées (1,2 %o ; Pierre, 1999) en raison d'une convection active
en mer Adriatique (Millot and Taupier-Letage, 2005) et occasionnellement en mer Egée
(Roether et al., 1996).

V1.4. Changements hydrologiques pendant les derniers 24 ka

Dans cette partie, nous allons examiner les changements hydrologiques des eaux de surface et
de fond en mer Méditerranée depuis la derniére période glaciaire et leur impact sur la circulation
thermohaline en Méditerranée. Pour se faire, nous allons présenter une approche multi-traceur
basée sur les mesures des isotopes stables du carbone et de 1’oxygene effectuées sur les
foraminiferes planctoniques et benthiques, des salinités des eaux de surface (SSS) en exposant
les variations de la composition isotopique de 1’eau de mer (5'8Owlocal) de 6 carottes de
sédiments marins profonds REC13-53, KET80-37, MD04-2797, MD90-917, SU92-33 et
SU81-18 (Fig. V1.7) ainsi que les mesures da la différence d’age **C entre les foraminiféres
planctoniques et benthiques (REC13-53 et KET80-37).
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Figure VI. 7 : a) Localisation des différentes carottes utilisées dans le cadre de cette étude (REC13-53
et KET80-37) ainsi que les différentes carottes utilisées dans la comparaison entre les différentes bassins
méditerranéens et Atlantique (MDO04-2797, MD90-917, SU92-33 et SU81-18); La figure été créé avec
le logiciel ODV (Schlitzer, 2015).

Afin de tester si les caractéristiques de I’hydrologie des eaux intermédiaires et profondes dans
le détroit Siculo-Tunisien sont communiqué globalement en mer Méditerranée, nous
considérons nos données dans le contexte d’un enregistrement de contraste de §*Cpenthique €Ntre
les eaux intermédiaires du détroit Siculo-Tunisien et les autres bassins méditerranéens, un

indicateur de I’efficacité de ventilation de 1’océan profond.

La comparaison entre I’enregistrement de salinité en mer Adriatique (zone de formation d’eau
profonde) est similaire a celui de la carotte REC13-53 reproduit également la derniére transition
glaciaire-interglaciaire et I’Holocéne (Fig. V1.8). Cet enregistrement indique un gradient Est-
Ouest ou les salinités passent de 36%o a ’entrée de détroit de Gibraltar @ 39%o au niveau du
bassin Levantin (Zweng et al., 2019). Ainsi, une diminution de salinité a été enregistrée pendant
le dépdt de sapropéle S1. Ces valeurs de faible salinité pourraient s’expliquer soit par une baisse
de salinité des eaux de surface de 1I’Atlantique Nord entrant en Méditerranée par Gibraltar, soit
par un changement local du modeéle hydrologique en Méditerranée. Cependant, ces diminutions
de salinité des eaux de surface du bassin méditerranéen n’étaient pas couplées a un événement
équivalent en Atlantique Nord (SU81-18, Duplessy et al., 1992) a cette époque. Ceci montre
bien que cette situation particuliére est liée uniquement a une modification plus locale des

conditions hydrologiques dans le bassin méditerranéen.

130



n d=O C. pachydermus (%o) vs PDB 0
Age “'C B-P (ka) 3 i = 3
n o N o N o n o n S T S S v g v 9 o m =
S I N = == S 2 = H oS W m e W 4 5
-
_.—.—._.—.—._-—.—- —.—._.—-_-—._-_ " L e SE
= & S
- <
e ¢ .
g ;
< 7o o
—_ 74
5 mlﬂm\ i
g < 2
— b € —
'
¥ ,4 E_ % [
]
@,
ks
aa
(5]
=
Q
Q
2
c
jan)
= - <
75 =g RE5a Rz, B
&S ~ 22 2o PRI o
ZE
& 4 o 5 R %, =¥=szdsT
¥ 1] . e,
[ = © ‘
o
rr rtrTrtrrrt rrTrTrTrTrT
- © o w0 >~ v »n < S n o »n o n o
+ F A v o on n on P a4 &5 i = = S
(09%) onuifes aad sa (oy)snuiapdyond = Yap

131

Age cal (ka BP)
Figure V1. 8 : (a) Différence d’age (B-P) dans les deux carottes REC13-53 et KET80-37, (b) Variations

de salinité dans le détroit siculo-tunisien et la mer Adriatique et 1’ Atlantique Nord, (¢) Enregistrements



de 80 de C. pachydermus dans les 3 sites: le détroit siculo-tunisien, la mer adriatique et les Baléares
et (d) les enregistrements 5*°C de foraminiféres benthiques C. pachydermus du détroit Siculo-Tunisien,
de la mer Adriatique et de la mer des Baléares, P. ariminensis du S-E de la mer Egée et C. wuellerstorfi
de I’Est du bassin Levantin. B/ S1a, S1b et S1 int se référent au dépdt de sapropéle S1 en deux étapes et
I’interruption S1 respectivement.

Pour ceux qui concernent I’hydrologie profonde, les valeurs de &3C de C. pachydermus
montrent également un gradient Est-Ouest avec des eaux plus ventilés dans le bassin oriental
par rapport au bassin occidental depuis la derniére période glaciaire en accord avec I’hydrologie
profonde actuelle (Pierre, 1999). Aujourd’hui, les deux carottes du détroit Siculo-Tunisien
REC13-53 et KET80-37, baignées par un mélange de LIW et une veine plus profonde et plus
dense avec des caractéristiques légérement différente attribué a la couche supérieure de
I’EMDW, suivant a peu prés le méme itinéraire que la LIW (Astraldi et al., 2001) présentent
des valeurs 8*3C de I’ordre de 1.1 %o, comparables a celles observées par Pierre (1999) a
I’emplacement des deux carottes. Ces valeurs sont généralement inférieures a une profondeur
de 1010 m de la carotte de la mer Adriatique MD90-917 (1.2%o). A partir du seuil Sicilien, les

valeurs de 8'3C diminuent de 0.2%o en allant vers le bassin occidental.

Cependant, il est intéressant de noter que malgré 1’absence d’enregistrements continus de §*°C
pendant le S1, les eaux profondes a 771 m au niveau du détroit Siculo-Tunisien montrent des
valeurs de 8'°C isotopiquement légéres (~0.8%o & ~0.6%o) comparativement aux valeurs
actuelles (Pierre, 1999). Par ailleurs, pendant I’interruption S1 (8.2 ka), un tel gradient °C
entre le détroit Siculo-Tunisien et le Sud de I’ Adriatique est déja observé en raison de la reprise
de convection d’eau profonde dans la mer Adriatique. Ceci suggére que chaque bassin semble

se caractériser par un mode de circulation distinct.

Conclusion de la Partie 111

Dans cette partie, je me suis particulierement intéressée a la restitution des temps de ventilation
des eaux intermédiaires et profondes au niveau du détroit Siculo-Tunisien pendant les derniers
24 ka. Les données combinées de la différence d’age *C (B-P) entre les foraminiféres
benthiques et planctoniques et les isotopes stables de carbone (513C) suggérent que le dépot de
S1 n’était pas précédé par une phase de préconditionnement qui a été souvent démontré par les
modeles climatiques. Cette hypothese de préconditionnement néglige les données issues des
enregistrements continentaux, du moyen orient et du sud de 1’Europe ainsi que les données de
paléosalinités qui démontrent clairement que 1’humidité s’est installée sur la région

méditerranéenne a partir de 10 ka, début de dépdt de S1. En effet, nos mesures de différence
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d’age “C (B-P) montrent que I’augmentation du temps de ventilation des masses d’eau
intermédiaires et profondes se produit a partir de 10.4 ka, début de I’installation de S1. Ces
résultats sont corroborés par la forte diminution de §*3C de foraminifére benthique qui a été
enregistrée a la méme époque, indiquant elle aussi une faible ventilation et une stratification

marquante de la colonne d’eau.

Bien qu’il reste difficile d’obtenir des enregistrements continus avec les isotopes de carbone
(8*3C) pendant le dépot de S1, I'utilisation d’un nouveau proxy qui est le *C s’avére
prometteuse pour la restitution des temps de ventilation des masses d’eau intermédiaires et

profondes.

133



Conclusion générale

La Méditerranée est souvent considérée comme une zone sensible aux changements climatiques
globaux ce qui justifie le choix de ce site d’étude clé. Ce travail a donc pour objectifs d’une part
de restituer les variations hydrologiques des eaux de surface a partir des changements observés
dans les assemblages fossiles de foraminiféres planctoniques et d’améliorer d’autre part notre
connaissance sur la circulation des masses d’eau intermédiaires et profondes depuis la derniére

période glaciaire en Méditerranée.

Dans un premier temps, on s’était intéressé a la restitution de la paléohydrologie des eaux de
surface en Méditerranée. Nous avons donc réalisé une étude micropaléontologique a haute
résolution pour générer des enregistrements climatiques et biochronologiques précis le long de
carottes sédimentaires bien datées par le carbone 14 prélevées dans quatre bassins majeurs : le
détroit Siculo-Tunisien, la mer lonienne, la mer Tyrrhénienne et le bassin Levantin. Nous avons
utilisé les changements dans les assemblages de foraminiferes planctoniques fossiles pour
définir des biozones caractérisant chacun des bassins sélectionnés et relier ces changements aux
différents parametres hydrologiques tels que la température, la productivité et la stratification
de la colonne d’eau. Ainsi, les changements de faune nous ont permis d’identifier sept biozones
dans le détroit Siculo-tunisien. Un schéma similaire est observé en Méditerranée occidentale
mais la situation est différente dans le bassin Levantin. Nos estimations de SST ainsi que les
variations de faune des foraminiféres montrent une similitude avec I’enregistrement climatique
de la carotte de glace NGRIP (Groenland) indiquant un lien évident entre le climat de
I’ Atlantique Nord et les changements hydrologiques de la Méditerranée. D’un autre c6té, les
enregistrements d'abondance des foraminiféres planctoniques montrent des fluctuations
synchrones a I'échelle régionale. Trois bio-événements ont été ainsi identifiés pour la période
couvrant les derniers 24 ka: i) le pic de T. quinqueloba a 18,3 + 0,79 ka, a 18,2 + 0,58 ka et a
18.6+0.45 ka enregistrés respectivement dans le détroit Siculo-Tunisien, en mer Tyrrhénienne
et en mer lonienne ii) la premiere apparition postglaciaire de G. inflata est datée a 15,3 + 0,6
ka dans le detroit Siculo-Tunisien, & 15,1 + 0,78 ka en mer Tyrrhénienne, a 15.7+£0.27 ka en
mer lonienne et a 15,6 + 0,53 ka dans bassin Levantin et iii) la réapparition de G.
truncatulinoides r.c qui est enregistrée a 5,6 = 0,34 et 5,6 + 0,21 ka respectivement dans les
bassins central et occidental. Certaines différences régionales observées peuvent étre dues aux
incertitudes de datation par le **C. Ces bio-événements peuvent ainsi étre utilisés pour établir

ou améliorer la chronologie des carottes de sediment de la Méditerranee.
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Par ailleurs, la combinaison des estimations des températures de surface avec la composition
isotopique de I’oxygéne des foraminiféres nous a permis d’estimer les variations passées des
compositions isotopiques de 1’eau (dw) /salinités de surface de la Méditerranée. Nos
enregistrements montrent que les valeurs n’ont pas été¢ constantes au cours des derniers 24 ka
avec des épisodes d’augmentation associées au LGM au Bolling/Allerod et des périodes de
diminution a I’époque de H1, du Younger Dryas ainsi qu’a I’Holocéne inférieur et moyen (entre
10 et 5 ka). La comparaison avec la courbe de dw/salinité atlantique démontre clairement qu’a
I’exception de 1’époque Holoceéne, les changements de salinité¢ de la Méditerranée étaient
synchrones et du méme ordre de grandeur que ceux observés le long de la carotte SU81-18
prélevée large du Portugal, non loin de Gibraltar. Ceci indique une origine atlantique de ces
variations. La situation était différente a ’Holoceéne entre 10 et 5 ka puisque la baisse de salinité
enregistrée n’avait pas d’équivalent en Océan Atlantique et son origine est donc locale
indiquant ainsi une forte pluviosité sur la Méditerranée et sur les continents qui la bordent.
Durant cette période humide, les conditions climatiques étaient propices au dép6t d'un niveau
riche en matiere organique sur le fond de la Méditerranée orientale (sapropele S1). La
contribution d’eau douce provenant du Nil et de nombreux paléofleuves Nord-Africains a été
largement proposée comme étant a 1’origine de la stratification en Méditerranée et de I’arrét de
formation des eaux intermédiaires et profondes. C’est ce qui a entrainé une diminution drastique

des teneurs en oxygeéne dissous dans les eaux profondes.

Revel et al. (2010) témoignent que la derniére phase pluviale (Nabtian pluvial period),
responsable d’un apport accru du Nil a démarré vers 14 ka. Or I’installation du dernier sapropele
n’a eu lieu que vers 10 ka. Pour expliquer le décalage entre le moment d’augmentation du débit
du Nil vers 14 ka et le début de la formation des sapropeles vers 10 ka, certains auteurs parlent

d’une phase de pré conditionnement.

Cette hypothése est aussi confortée par le fait que les modeles couplés océan-atmosphére ne
parviennent pas a reproduire I’anoxie en Méditerranée orientale pendant les périodes de

sapropéle sans cette phase de pré conditionnement

Dans ce cadre, afin de verifier ces différentes hypotheses, et de mieux contraindre les
mécanismes a 1’origine des modifications hydrologiques depuis la derniere période glaciaire et
la déglaciation et leur éventuel impact sur la mise en place des sapropéles, nous avons restitué
les variations du temps de résidence des masses d’eau profondes de la Méditerranée depuis la

derniére période glaciaire. Ceci est rendue possible grace a une nouvelle approche basée sur des
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mesures de la différence d’age 4C entre des échantillons monospécifiques de foraminiféres
benthiques et planctoniques (B-P) prélevées dans deux carottes marines baignées par des
masses d’eaux intermédiaires et profondes (carottes KET80-37 et REC13-53 respectivement).

Nos enregistrements de différence d’age *C (B-P) entre les eaux profondes et les eaux de
surface montrent que I’augmentation du temps de séjour des masses d’eau intermédiaires et
profondes (702+95 et 2925+70 respectivement) ne s’était produite qu’a partir de 10.4 ka et que
les eaux profondes étaient bien ventilées avant cette date. Cet « timing » de 10.4 ka coincide
avec le début de la mise en place de S1. Ces résultats sont confortés par la forte diminution de
313C des foraminiféres benthiques (0.4%o) observée également a partir de 10.4 ka, c’est a dire

au méme moment que le début de 1’événement S1.

Notre ¢étude suggere ainsi que le dépot de S1 n’a pas été précédé par une phase de
préconditionnement, souvent évoquée par les modeéles climatiques. Cette hypothése de
préconditionnement, qu’on ne retrouve pas dans nos enregistrements, néglige également les
données climatiques issues des régions continentales d’ Afrique du Nord, du moyen orient et du
sud de I’Europe ainsi que les données de paléosalinités de la Méditerranée qui démontrent
clairement que I’humidité s’est installée sur la région méditerranéenne a partir de 10 ka, ce qui

coincide avec le début de S1.
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Perspectives

Les enregistrements des températures de surface de la Méditerranée ont été obtenus par
I’utilisation de la base de données ForCens récemment publiée (Siccha and Kucera, 2017). Dans
cette reconstitution, nous n’avons pas considéré toute la base de données ForCens qui renferme
4205 échantillons de surface recueillis dans 1’ensemble de 1’océan mondial mais nous nous
sommes limités aux sommets de carottes Méditerranéennes (125 échantillons) et 632 sédiments
de surface de I’océan Atlantique Nord. Il s’agit presque de la méme base de données développée
par MARGO (Kallel et al., 1997a; Hayes et al., 2005). Ce dernier programme a classé les
sommets de carottes par degrés de qualité selon que 1’on peut démontrer ou non que le sommet
appartienne a 1’Holocéne supérieur, c’est a dire aux derniers 4000 ans. Dans le cadre de
ForCens, les comptages de foraminiféres planctoniques ont été analysées dans le but
d’améliorer la qualité¢ et d’harmoniser la taxonomie de I’ensemble des données mondiales.

Environ 40% des données initiales ont été ainsi écartés.

Dans la présente thése nous avons déja commencé a analyser la base de données ForCens.
Beaucoup de travail reste a faire pour améliorer sa qualité et donc la fiabilité des reconstructions
des températures de surface. Il s’agit de détecter les réplicas et les erreurs de saisie des données.
La couverture géographique des bassins océaniques joue un rdle primordial dans la précision
des estimations de paléotempératures ; plus la couverture est bonne et plus les erreurs sur les
estimations sont réduites. Il reste aussi a déterminer le seuil du coefficient de dissimilarité qu’il
ne faut pas dépasser pour obtenir des résultats fiables. Il est démontré aujourd’hui que ce seuil
n’est pas rigide et il peut changer d’un bassin a un autre. Nous avons jusqu’ici adopté la valeur
de 0,21 pour ce seuil mais nos premiers tests montrent que la valeur est plus faible pour la
Méditerranée que pour 1’Atlantique a cause de la meilleure couverture geéographique des

sommets de carottes méditerranéens.

Nous comptons estimer aussi I’erreur de la prédiction a travers une nouvelle méthode graphique
simple développée par Telford and Birks (2009) et qui tient compte de 1’autocorrélation spatiale
des données, un facteur qui peut étre important mais jusqu’ici négligé. Cette méthode permet
ainsi 1’évaluation de la validité et la signification statistique des reconstructions quantitatives

des conditions paléoenvironnementales déduites des assemblages fossiles.

Un autre point important mérite aussi plus d’attention. Il s’agit de I’évolution de la saisonnalité
(contraste saisonnier de SST entre I’hiver et 1’été) a travers les époques climatiques et qui

semble avoir joue un r6le fondamental dans la composition des assemblages de foraminiféres
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planctoniques (Kallel et al., 1997a). En effet, en Méditerranée actuelle, les SSTs d’hiver sont
tres similaires a celles observées au nord-est de 1’océan Atlantique a la méme latitude. Ce
comportement est cependant différent en éte, quand la Méditerranée mer entourée de continents,
montre des températures de surface d’environ 8°C plus chaudes que celles de I’océan ouvert.
Nos données micropaléontologiques montrent que pendant I’Holocéne, les meilleurs analogues
modernes des assemblages fossiles se trouvent en mer Méditerranée elle-méme et non dans
I’océan Atlantique. Cela indique que saisonnalité ¢élevée en Méditerranée et faible en océan
ouvert ont eu un impact différent sur les assemblages de faune de ces deux bassins. Dans ce
contexte, nous allons alors examiner I’impact potentiel de ces changements de saisonnalité
depuis la derniére période glaciaire sur 1’évolution de la composition de la faune de

foraminiferes planctoniques.

Le présent travail a démontré I’intérét de cette nouvelle approche qui nous a permis d’estimer
le temps de résidence des eaux intermeédiaires et profondes. En effet les mesures de la différence
d’age C entre des échantillons monospécifiques de foraminiféres benthiques et planctoniques
(B-P) de mémes niveaux sédimentaires offre des informations bien précises sur les variations
de la ventilation des masses. Appliquée dans le cadre du dernier Sapropéle (S1), nos résultats
démontrent clairement 1’absence de la phase de préconditionnement avant le dépot de S1. Cette
phase a été longtemps évoquée par les modélisateurs du climat pour expliquer le décalage entre
I’intensification de la mousson africaine et donc du débit du Nil vers 14 ka et le début de la
mise en place de S1 vers 10 ka.

Il devient ainsi nécessaire de travailler avec les modélisateurs du climat sur une nouvelle vision
de I’origine de I’anoxie qui a permis la préservation de la matiére organique sur le fond de la
Méditerranée Orientale pendant certaines époques. Pour cela, il faut élargir nos explorations de
I’évolution passée du temps de résidence des eaux profondes et intermédiaires a d’autres bassins
de la Méditerranée en réalisant des datations sur des foraminiféres planctoniques et benthiques
surtout dans les sediments précédant les dépots du sapropele S1 de plusieurs carottes marines.
L’objectif est de vérifier si la stagnation était partout homogéne ou plutdt plus ou moins

marquee selon le bassin.
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