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 Toute chose engendrée et produite est constituée de trois principes. L’un est une 

Liqueur, c’est le Mercure, qui restaure ce qui entre en consomption. L’autre est une Huile, 

c’est le Soufre, qui modère l’excès qui peut provenir des deux autres principes, ou bien 

est dissous. Le troisième est un Alkali, c’est le sel, qui agit en purgeant, en adoucissant, 

et en conservant ce qui tend à entrer en putréfaction, et par d’autres manières encore. 

[…] Le Chimiste se doit d’extraire la Liqueur, le Sel et le Soufre, et d’ordonner ce qui est 

nécessaire. Et par ce moyen chacune des choses conserve la vertu qui lui est propre.

Paracelse, 1525. Traité des Trois Essences Premières.
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Résumé

 Les milieux salés alcalins actuels sont des environnements aquatiques fermés ou semi-fermés 

marqués par une forte teneur en carbonates et en sels, principalement de sodium. Ils sont caractérisés 

par un pH élevé (supérieur à 9) et, le plus souvent, par une forte productivité primaire et une colonne 

d’eau partiellement anoxique. Par le passé, des environnements comparables ont révélé un fort potentiel 

à l’accumulation de matière organique (MO) sédimentaire, et ont été à l’origine de la formation de cer-

taines roches-mères extrêmement propices à la génération d’hydrocarbures et particulièrement recher-

chées par l’exploration pétrolière, comme celles de la Formation de la Green River en Utah (Etats-Unis).

 Dans cette thèse, nous avons cherché à caractériser les processus de diagénèse précoce et les 

mécanismes de préservation propices à l’accumulation de MO sédimentaire dans les milieux salés al-

calins par l’étude d’une carotte de sédiments prélevée lors d’une mission sur le lac de cratère Dziani 

Dzaha (Mayotte, Océan Indien) en novembre 2017. Cette carotte couvre la quasi-totalité de l’histoire 

sédimentaire de cet écosystème actuel, considéré comme un analogue milieux de dépôt anciens ayant 

conduit à la formation de certaines roches-mères. Nous avons développé cette étude en combinant 

une description des faciès sédimentaires observés dans toute la carotte avec de multiples approches 

géochimiques, basées sur des analyses globales (analyses Rock-Eval, analyses élémentaires en C, N, S), 

isotopiques (δ13C des carbonates et de la MO, δ15N, δ18O des carbonates, ainsi qu’une nouvelle approche 

multi-phasique du δ34S, Δ33S et Δ36S permettant l’investigation quadri-isotopique combinée de formes 

organiques et minérales du soufre ; Jovovic et al., 2020), et moléculaires (identification et δ13C de bio-

marqueurs lipidiques apolaires et de composés organiques soufrés). Ces approches multi-proxys nous 

ont permis de décrire trois phases dans l’histoire du lac Dziani Dzaha, correspondant à trois unités de 

faciès sédimentaires de la carotte étudiée :

 • Une phase correspondant au dépôt de l’unité inférieure (avant 6200 à 5800 ans AP). Nous y 

avons identifié des signatures géochimiques en majorité marines (δ18O
carbonates

 ≈ 0 ‰, δ13C
carbonates 

≈ 0 ‰, 

δ15N ≈ +5 ‰) indiquant une origine thalassohaline de l’eau du lac. Ces signatures sont cependant asso-

ciées à la prédominance de biomarqueurs moléculaires peu communs attribués à des dinoflagellés qui 

indiquent que, dès cette époque, l’écosystème du lac Dziani présentait des caractéristiques d’un milieu 

salé différencié de l’Océan Indien. La seconde partie du dépôt des sédiments de l’unité inférieure (≈ 

6200-5800 ans AP) a enregistré une baisse du niveau lacustre, sans doute liée à un changement dans son 

bilan hydrique (marqué par une hausse de 4 ‰ du δ18O des carbonates) et attestant de sa déconnexion 

avec l’Océan Indien. Ce changement a conduit à des conditions anoxiques dans la colonne d’eau du lac 

(marquées par des métabolismes microbiens anaérobies de méthanogénèse, d’assimilation de l’azote et 

de réduction des sulfates, notamment) et favorisé des mécanismes de  sulfuration de la MO à l’origine 

de son accumulation dans les sédiments.

 • Une phase correspondant au dépôt de l’unité intermédiaire (≈ 5800-800 ans AP). Celle-ci se 

caractérise par des faciès sédimentaires très contrastés (contenant de 0 à 60 % de MO, et de 20 à 80 % 

de carbonates), marquant une période de bas niveau lacustre sensible à la saisonnalité. Ces conditions 
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ont engendré des changements dans les communautés primaires du lac Dziani, identifiées sur la base 

de leurs biomarqueurs spécifiques, et notamment une diversification du phytoplancton et un essor des 

communautés cyanobactériennes. Ces conditions ont également conduit à la formation diagénétique 

précoce de carbonates (huntite), comparables à ceux identifiés dans les sédiments de roches-mères 

(nahcolite) telles que la Formation de la Green River ou les schistes d’Orbagnoux. A partir de 3200 

ans AP, une forte augmentation de la proportion de biomarqueurs d’archées méthanogènes (phytane, 

crocétane) ainsi que leur composition en 13C (δ13C) nous ont permis de caractériser un accroissement 

de la méthanogénèse. Ces métabolismes, conduisant notamment à la perte dans l’atmosphérique de 

CH
4
 biogénique appauvri en 13C, ont eu pour conséquence un enrichissement progressif en 13C de la 

MO et des carbonates. La phase de bas niveau du lac Dziani a également été favorable à de fortes accu-

mulations de MO sédimentaire (jusqu’à 60 % de MO dans les sédiments), vraisemblablement permises 

à la fois par une forte productivité primaire et par une très bonne préservation due à des mécanismes 

de sulfuration particulièrement efficaces. Ces-derniers, ainsi que la précipitation de sulfures minéraux, 

étant alimentés par la sulfato-réduction microbienne, ont entretenu une consommation continue des 

sulfates de la colonne d’eau du lac durant cette phase et conduit à l’enrichissement progressif en 34S des 

sulfates résiduels (jusqu’à δ34S ≈ + 35 ‰) par distillation de Rayleigh.

 • Une phase correspondant au dépôt de l’unité supérieure (à partir d’environ 800 ans AP). Cette 

phase a probablement été engendrée par un changement climatique brutal vers 800 AP qui aurait en-

traîné une hausse de la part des précipitations dans le bilan hydrique conduisant à une montée brutale 

(en quelques décennies) du niveau lacustre jusqu’à son niveau actuel. Ce changement a conduit à de 

profonds bouleversements dans le fonctionnement de l’écosystème du lac. Les biomarqueurs molécu-

laires indiquent un fort essor de certaines communautés cyanobactériennes au détriment de la diversité 

planctonique mise en évidence dans les niveaux antérieurs. La hausse des précipitations et l’augmen-

tation de la profondeur de la colonne d’eau auraient favorisé l’accentuation des conditions euxiniques 

dans celle-ci, et la mise en place d’une strate (au moins saisonnière) à fort rapport H
2
S/sulfates. Ces 

conditions seraient favorables à des mécanismes particuliers de sulfuration/désulfuration réductive de 

la MO, conduisant notamment à la préservation sélective de caroténoïdes partiellement réduits d’ori-

gine phytoplanctonique, et des processus de sulfuration de la MO contrôlés par la cinétique, à l’origine 

d’appauvrissements en 34S (de l’ordre de 30 ‰) de la MO par rapport aux sulfures minéraux.

 Ces travaux ont donc permis de caractériser de nombreux changements dans l’écosystème du 

lac Dziani Dzaha depuis sa formation. Ils illustrent la diversité des processus à l’origine d’accumulations 

importantes de MO sédimentaire dans les milieux salés alcalins, et leurs liens  avec certaines signatures 

identifiées dans des sédiments de roches-mères pétrolières. En effet, le caractère particulièrement ré-

duit de la MO sédimentaire du lac Dziani Dzaha et les phénomènes diagénétiques précoces qui en sont 

à l’origine, sont peu communs parmi les écosystèmes récents et placent ce lac comme un analogue de 

choix pour étudier la formation des roches-mères associées à des milieux de dépôt salés alcalins.
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Introduction

 Pour certains épistémologistes, la géologie est une science philosophique en cela qu’elle repose 

non seulement sur l’étude d’une forme d’archive naturelle, mais aussi sur une idée conceptuelle de cette 

archive, c’est-à-dire une représentation mentale de « ce qu’elle est, et comment ce qu’elle est peut nous 

renseigner sur l’histoire » (Lena, 2018). La démarche du géologue s’approche de celle du médecin car 

elle est une démarche de diagnostic : sans idée préconçue de l’objet qu’il étudie autre que celle basée sur 

son expérience et sur l’observation d’analogues qui lui permettent d’en suspecter le fonctionnement ; 

seule la confrontation de cette représentation à des analyses variées lui permet de vraiment le décrire. 

Et ce n’est que par cette démarche de diagnostic, nécessaire, qu’à travers l’Histoire les sociétés ont ap-

pris à mieux appréhender leur environnement pour y vivre, et en tirer les ressources naturelles utiles à 

leur développement. Ce lien entre appréhension de l’environnement et développement des civilisations 

s’est particulièrement manifesté au cours de l’Histoire, et en particulier au cours des derniers siècles, 

par la recherche de ressources énergétiques, en lien avec les innovations technologiques et les besoins 

croissants de sociétés de plus en plus industrialisées. Charbon (de bois ou fossile), pétrole ou gaz, les 

ressources carbonées ont longtemps été, et restent à ce jour, les principales sources d’énergie exploitées 

par les êtres humains, qui ont appris à les rechercher, à comprendre leurs origines et à les maîtriser. Et si 

aujourd’hui de nombreux gisements carbonés ont déjà été identifiés et exploités, la demande mondiale 

en énergie, croissante, appelle à la recherche de nouveaux gisements, nécessitant une compréhension de 

ces systèmes, et des méthodes d’exploration toujours plus poussées. Au-delà de cette demande, la prise 

de conscience des limites de ces ressources et des enjeux climatiques et socio-économiques qui sont 

associés à leur exploitation appelle là encore à une meilleure compréhension de notre environnement, 

non seulement pour mieux mesurer notre impact, mais également pour nous en inspirer dans notre 

recherche de solutions alternatives.

 Les ressources carbonées doivent leur potentiel énergétique à leur nature organique et leur ori-

gine biologique (Biteau & Baudin, 2017). Les êtres vivants sont capables de synthétiser et/ou transfor-

mer la matière organique (MO) qui les constituent par une multitude de réactions biochimiques, qui 

caractérisent leurs métabolismes. Dans certains cas, ces métabolismes consomment de l’énergie (sous 

la forme de chaleur, de potentiel chimique ou de lumière par exemple) et la stockent dans la MO sous 

forme d’énergie de liaison, i.e. en créant de nouvelles liaisons atomiques dans les molécules constitu-

tives de la MO. C’est le cas par exemple des métabolismes photosynthétiques oxygéniques qui, bien 

qu’ils soient complexes et diversifiés, permettent typiquement la synthèse de glucose à partir de CO
2 

et d’eau en utilisant l’énergie solaire. Dans d’autres cas, les métabolismes des êtres vivants utilisent la 

dégradation de MO pour libérer l’énergie de liaison, qui peut alors alimenter d’autres réactions. C’est le 

cas par exemple des métabolismes de respiration cellulaire les plus répandus, qui reposent sur la dégra-

dation de glucose par oxydation pour alimenter la cellule en énergie. Cette dernière réaction s’approche 

d’ailleurs chimiquement d’une combustion (i.e. une dégradation de la MO par oxydation, libérant de 

l’énergie), qui correspond au mode principal de production énergétique à partir des ressources carbo-

nées pour les applications humaines. Les êtres vivants sont donc capables de transformer, stocker et 

consommer différentes formes d’énergie par l’intermédiaire de la MO. A l’échelle globale, il est ainsi es-



4

Diagenèse précoce et préservation de la matière organique sédimentaire en milieu salé alcalin : cas du lac Dziani Dzaha

timé que 0,2 % de l’énergie solaire est transformée par les organismes photosynthétiques, dont la moitié 

est stockée sous forme d’énergie de liaison dans la biomasse (Barber & Tran, 2013). Cependant, seule 

une fraction de la biomasse, de l’ordre de 0,1 à 4 % (Tyson, 1995) est ultimement préservée dans les sols 

et sédiments, la majorité de la MO étant dégradée par des processus principalement biologiques. Seuls 

les sédiments les plus riches en MO (en contenant au moins 2 %, en général ; Biteau & Baudin, 2017), 

qui sont généralement qualifiés de roches-mères, sont alors susceptibles, si les conditions chimiques et 

thermodynamiques sont favorables, de produire des ressources carbonées sous la forme par exemple de 

charbons ou d’hydrocarbures, qui pourront éventuellement être exploitées comme sources d’« énergie 

fossile ».

 Certains environnements sont plus propices que d’autres à l’accumulation de MO dans les sé-

diments (Tyson, 1995). Le premier facteur favorable à de telles accumulations peut être la présence 

d’une très forte production (notamment primaire, i.e. permettant la synthèse de composés organiques 

à partir de sources inorganiques d’énergie) de MO dans ces environnements. Le second facteur est na-

turellement lié au devenir de la MO issue de cette biomasse, et à sa tendance à être dégradée et recyclée 

ou à l’inverse, préservée dans les sédiments. Les mécanismes qui contrôlent cette production et cette 

préservation de MO sont multiples et complexes, et nous les développerons par la suite (Chapitre 1), 

mais nous comprenons, dès lors, l’intérêt de comprendre ces équilibres pour identifier les conditions 

nécessaires à la genèse de ressources carbonées.

 La description et la compréhension des mécanismes de production, de transformation et de 

préservation de la MO, et leurs variations au sein des environnements, s’appuient sur des outils d’obser-

vation et d’interprétation -des outils de diagnostic- tels que ceux proposés par la géochimie. Ces outils 

reposent sur la caractérisation de la MO aux différentes étapes de son cycle (i.e. depuis sa production au 

sein de la biomasse jusqu’à ses transformations au sein des roches carbonées), mais également sur la ca-

ractérisation des milieux dans laquelle cette MO est présente (i.e., non seulement l’environnement dans 

lequel elle est produite mais également les sédiments dans lesquels elle peut être préservée). Ces outils 

géochimiques sont variés et permettent des approches à différentes échelles : des approches globales 

permettant d’évaluer, par exemple, la teneur en MO ou en certaines phases minérales d’un sédiment ou 

d’un milieu aquatique, des approches moléculaires permettant de caractériser l’origine et le devenir de 

la MO, et des approches isotopiques permettant d’obtenir des informations sur les sources biologiques 

de la MO, de mettre en évidence des processus biologiques ou abiotiques actifs dans l’environnement 

de dépôt ou les sédiments, et d’obtenir des informations sur les paléo-climats.

 Ces approches ont permis d’identifier, comme nous l’avons mentionné, des environnements fa-

vorables à l’accumulation de MO. Cela semble être le cas, par exemple, du lac Dziani Dzaha, à Mayotte. 

Ce lac de cratère, âgé d’environ 4000 à 9000 ans (Zinke et al., 2003), est tout d’abord caractérisé par une 

production primaire exceptionnellement forte, qui ne semble limitée que par la disponibilité photique 

(Leboulanger et al., 2017). Cette production primaire est notamment assurée par des cyanobactéries 
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dont la prolifération est alimentée par les conditions de la colonne d’eau du lac, à la fois thalassohaline 

(i.e. salée, et d’une composition chimique héritée en partie de celle de l’eau de mer) et d’une forte al-

calinité (100 fois supérieure à celle de l’eau de mer ; Leboulanger et al., 2017). Le lac Dziani Dzaha est 

également caractérisé par des sédiments riches en MO (environ 20 %, Milesi et al., 2019). Cette accu-

mulation est certainement en majeure partie permise par la forte production primaire que nous avons 

mentionnée, mais pourrait également être liée à des processus de préservation de la MO favorisés par 

les conditions environnementales au sein du lac. En effet, la colonne d’eau actuelle du lac est stratifiée et 

partiellement anoxique, voire euxinique (i.e., anoxique et sulfidique) selon la période de l’année, et des 

processus de réduction ou de sulfuration de la MO peuvent favoriser sa préservation dans les sédiments 

(e.g. Tegelaar et al., 1989). Enfin, les sédiments du la Dziani Dzaha ont été caractérisés par des transfor-

mations minéralogiques diagénétiques très précoces (notamment des carbonates ; Milesi et al., 2019 ; 

2020), et là encore mises en lien avec les caractéristiques, notamment alcalines, de cet environnement 

(Milesi et al., 2020). L’ensemble de ces caractéristiques, qui sont développées plus en détail dans le Cha-

pitre 1, font du lac Dziani Dzaha un environnement intéressant pour étudier les facteurs biologiques, 

environnementaux et sédimentaires contrôlant l’accumulation précoce de MO dans les sédiments. 

L’étude de tels écosystèmes peut permettre de mieux comprendre et identifier les processus précoces à 

l’origine de la formation de certaines roches-mères pétrolières, et leur signature géochimique.

Objectifs et structure de la thèse :

 Cette thèse vise à investiguer les phénomènes de diagenèse précoce opérant dans les milieux 

salés alcalins, et leur rôle dans la préservation de la MO sédimentaire, par l’étude du cas du Lac Dziani 

Dzaha. En particulier, elle vise à répondre aux questions suivantes :

 •  Quelles sont les caractéristiques géochimiques des sédiments du lac Dziani Dzaha ? Ces ca-

ractéristiques sont-elles identiques depuis la formation du lac ou, si ce n’est pas le cas, marquent-elles 

des changements de son écosystème ? Le cas échéant, comment expliquer ces changements et l’évolu-

tion de ces caractéristiques jusqu’à celles de l’écosystème actuel ?

 •  Comment se caractérise la MO sédimentaire du lac Dziani Dzaha au cours de son histoire ? 

L’évolution la nature de cette MO au sein des sédiments traduit-elle des modifications, en lien avec les 

changements d’écosystèmes, dans la production primaire de biomasse et dans les mécanismes de pré-

servation de la MO ayant permis son accumulation dans les sédiments ?

 •  Dans quelle mesure les sédiments du lac Dziani Dzaha permettent-ils d’illustrer les processus 

précoces de diagénèse et de préservation de la MO à l’origine de la formation de certaines roches-mères 

pétrolières ? Cette comparaison permet-elle de mieux comprendre l’influence des conditions environ-

nementales, et de l’évolution d’un écosystème, sur l’accumulation de MO sédimentaire ?
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 Dans le Chapitre 1 est présenté un en premier lieu un état de l’art sur notre compréhension ac-

tuelle du cycle de la MO sédimentaire (i.e. de son origine, de sa nature et des mécanismes contrôlant sa 

dégradation et sa préservation). En second lieu, les caractéristiques propres aux milieux salés alcalins 

y sont développées, à travers des exemples d’écosystèmes actuels, et notamment celui du lac Dziani 

Dzaha, mais également anciens, comme ceux de certaines roches-mères pétrolières. Enfin, nous y ex-

posons quelques démarches naturalistes et expérimentales couramment employées en géochimie pour 

la reconstruction des mécanismes et processus sédimentaires.

 Dans le Chapitre 2, nous présentons en détail le matériel sédimentaire employé pour nos études, 

issu notamment d’une mission de carottage du lac Dziani Dzaha effectuée dans le cadre de cette thèse, 

ainsi que les procédures expérimentales et analytiques élaborées et/ou utilisées pour l’analyse de ces 

échantillons.

 Le Chapitre 3 propose une description principalement macroscopique des faciès sédimentaires 

du lac Dziani Dzaha, permettant de mettre en évidence leurs principales caractéristiques et leurs simi-

litudes avec certaines roches-mères pétrolières, sur la base de descriptions pétrographiques, d’analyses 

Rock-Eval et élémentaires (C, N, S). Les liens entre faciès sédimentaires, variations paléo-climatiques 

suspectées et évolutions diagénétiques y sont discutés, à travers notamment le filtre des conditions re-

dox et des rôles du soufre et de l’alcalinité dans les processus diagénétiques.

 Le Chapitre 4, présenté sous forme de chapitre en anglais et récemment accepté pour publi-

cation dans le journal Organic Geochemistry (Jovovic et al., 2020), expose le développement d’une 

nouvelle méthode permettant l’étude multi-isotopique (Δ33S, δ34S et Δ36S) et multi-phasique (sulfures 

et sulfates minéraux, soufre élémentaire, soufre organique de la MO soluble et insoluble dans les sol-

vants organiques) du soufre sédimentaire, ainsi que son application à des échantillons de sédiments de 

roches-mères pétrolières et du lac Dziani Dzaha. Cette approche permet de mieux décrire le rôle du 

soufre dans les processus de préservation de la MO, et d’utiliser cet élément comme traceur de certaines 

conditions paléo-environnementales.

 Dans le Chapitre 5, différentes approches isotopiques (δ15N total, δ13C de la MO et des carbo-

nates, δ18O des carbonates ainsi que l’approche multi-isotopique et multi-phasique du soufre dévelop-

pée dans le Chapitre 4) sont combinées pour apporter un regard sur l’évolution du lac Dziani Dzaha, à 

travers l’histoire de sa colonne d’eau et l’évolution des cycles biogéochimiques du carbone et du soufre.

 Le Chapitre 6 traite par des approches moléculaires (i.e., caractérisation de composés solubles 

et insolubles de la MO) de l’origine et des modifications des voies de préservation de la MO au sein du 

lac Dziani, en regard des changements biogéochimiques de cet écosystème, en lien possible avec des 

changements (paléo-)climatiques.
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1.1. La matière organique sédimentaire

1.1.1. Origine et nature de la matière organique sédimentaire

 La matière organique (MO) sédimentaire est issue de la MO constitutive de tous les êtres vi-

vants (archées, bactéries et eucaryotes), qui est synthétisée à partir d’eau et de carbone, en combinaison 

avec d’autres éléments abondants dans la nature, comme l’azote, le soufre, le phosphore ou le calcium. 

Lorsque les êtres vivants meurent, la majeure partie de leur MO est décomposée et recyclée par l’action 

de microorganismes ou de processus abiotiques, mais une partie (de l’ordre de 0,1 à 4 % de la biomasse 

selon les écosystèmes ; Tyson, 1995) est préservée dans les sédiments sous une forme proche des struc-

tures chimiques d’origine biologique (dites biosynthétiques) mais qui évolue au cours du temps. Cette 

MO sédimentaire n’est en effet généralement pas inerte, mais sujette à de nombreuses transformations 

causées là encore par des processus biotiques ou abiotiques en lien avec l’histoire sédimentaire de l’éco-

système considéré. Son devenir est d’ailleurs également déterminé par les phénomènes d’érosion, de 

mélange et de transport des sédiments ; la MO sédimentaire rassemble donc des composés organiques 

d’origine autochtone (i.e., issus de l’environnement de sédimentation) et allochtone (i.e., issus d’orga-

nismes extérieurs à l’environnement de dépôt, venant par exemple du bassin versant). Enfin, certains 

organismes, comme nous le verrons, sont capables de se développer dans les sédiments eux-mêmes, et 

une partie de la MO sédimentaire peut également être issue de leurs métabolismes (Tyson, 1995 ; Nel-

son & Sommers, 1996). 

 La première source de MO dans les sédiments aquatiques provient de la production primaire. 

Les producteurs primaires, dits autotrophes, sont des êtres vivants capables de synthétiser de la MO à 

partir de sources d’énergies et de composés non organiques, à travers des métabolismes de photosyn-

thèse ou de chimiosynthèse. La MO issue de la production primaire aquatique (autochtone) ainsi que 

celle, allochtone, issue du bassin versant (e.g., provenant des sols et de la végétation terrestre environ-

nante) ou transportée depuis un autre environnement aquatique, peut ensuite être consommée par des 

organismes dits hétérotrophes, eux même à l’origine d’une production de MO autochtone, alors quali-

fiée de secondaire. Dans un environnement aquatique fermé, comme un lac, la MO autochtone ou al-

lochtone qui a échappé aux processus de décomposition/recyclage peut alors décanter dans la colonne 

d’eau du milieu et s’accumuler dans les sédiments (Figure 1.1 ; Tyson, 1995).
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Figure 1.1. Origine de la MO sédimentaire en milieu aquatique fermé.

La MO est présente sous une variété de formes dans la nature : non seulement des formes dissoutes 

dans l’eau, mais également des formes particulaires comprenant des composés non hydrosolubles dont, 

notamment, des macromolécules complexes directement fabriquées par les organismes vivants ou qui 

résultent de processus de recombinaison entre processus de bas poids moléculaires. La MO, dans les en-

vironnements naturels, est ainsi constituée de plusieurs grandes familles de composés, souvent associés 

en structures macromoléculaires :

 • Les lipides sont des constituants hydrophobes ou amphiphiles des êtres vivants. Ces composés 

participent à la constitution des membranes cellulaires, mais interviennent également dans de multi-

ples métabolismes, par exemple sous la forme d’hormones (e.g., certains stéroïdes) ou encore de pig-

ments impliqués dans la photosynthèse (comme la chlorophylle ou les caroténoïdes). Les lipides sont 

de façon générale les composés de la MO les plus résistants à la dégradation, et sont donc relativement 

bien représentés dans les sédiments sous une forme intacte ou peu modifiée qui permet de les utiliser 

comme biomarqueurs (Schwarzbauer & Jovančićević, 2016). Une typologie plus détaillée de ces lipides 

et la notion de biomarqueurs lipidiques sont développées en 1.1.2 et 1.3.2.

 • Les glucides, aussi appelés hydrates de carbone, sont des molécules hydrophiles caractérisées 

par la présence d’un groupe carbonyle (aldéhyde ou cétone) et de groupes hydroxyles. Ils sont au cœur 

des métabolismes de nutrition des êtres vivants, et comptent parmi les principaux intermédiaires de 

stockage et de consommation de l’énergie. Ils interviennent directement dans des processus comme la 

photosynthèse ou la respiration. Leur caractère polaire les rend plus sensibles à la dégradation que les 

lipides, mais les glucides sont néanmoins majoritairement présents sous la forme de polymères dans la 
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biomasse, ce qui favorise parfois leur préservation dans les sédiments récents (Klok et al., 1984).

 • Les protéines et les acides nucléiques sont des molécules fonctionnalisées (riches en oxygène, 

en azote, en soufre et en phosphore) qui ont des fonctions biochimiques diversifiées, jouant notam-

ment un rôle central dans le métabolisme et l’expression et la transmission des gènes. Ces molécules 

labiles sont particulièrement sensibles aux conditions redox et au pH et sont généralement rapidement 

dégradées dans les sédiments. Elles constituent cependant des sources organiques majeures d’azote, de 

phosphore et de soufre susceptibles de contribuer à la composition de la MO sédimentaire, en particu-

lier hors des milieux favorables à la sulfuration de la MO par des processus abiotiques de vulcanisation 

naturelle (Tissot & Welte, 1984 ; Raven et al., 2018 ; Kutuzov et al., 2019 ; voir 1.1.2).

 Il existe donc une grande diversité de composés organiques, aux fonctions biologiques et aux 

propriétés chimiques variables. Cette diversité explique que la nature de la MO sédimentaire est forte-

ment dépendante non seulement de son origine, mais également de l’environnement et des conditions 

de sa préservation.

1.1.2. Dégradation et préservation de la MO sédimentaire

 La majorité des composés organiques issus de la biosynthèse sont chimiquement fortement la-

biles, et leur stabilité au sein des organismes n’est permise que par un équilibre biochimique dynamique 

entretenu in vivo. A la mort des organismes, après la lyse cellulaire, leurs constituants sont libérés 

dans le milieu où ils sont rapidement dénaturés et hydrolysés, et où ils deviennent disponibles pour la 

nutrition des hétérotrophes tout en pouvant subir des réactions de dégradation/transformation abio-

tique. La vision classique propose que les composés solubles dans l’eau sont particulièrement sensibles 

à ces processus et sont généralement les plus rapidement dégradés, tandis que les composés plus apo-

laires tendent à l’inverse à être mieux préservés (Tissot & Welte, 1984 ; Schwarzbauer & Jovančićević, 

2016). Cependant, différentes études ont montré une diversité des mécanismes de préservation de la 

MO, non seulement des composés apolaires, mais également des composés polaires. Certains compo-

sés organiques, indépendamment de leur polarité, sont par exemple susceptibles de s’adsorber sur des 

particules, notamment minérales (e.g. Tissot & Welte, 1984 ; Arnarson & Keil, 2000 ; Chaves Torres et 

al., 2017), ou d’être encapsulés dans des enveloppes minérales ou organiques (e.g. Tegelaar et al., 1989 ; 

Volkman, 1993 ; Arndt et al., 2013 ; Playter et al., 2017), les protégeant ainsi de la dégradation et favo-

risant leur sédimentation rapide.

 Des mécanismes de sulfuration de la MO ont également été mis en évidence dans certains sé-

diments et proposés comme une voie de préservation majeure des composés organiques sous la forme 

la forme de composés organiques soufrés (COS) individuels ou macromoléculaires (Figure 1.2). Ces 

réactions abiotiques, dites de vulcanisation naturelle ou de sulfuration (inter- ou intramoléculaire), 

concernent à la fois des composés apolaires (e.g. Adam et al., 1992 ; Tribovillard et al., 1994 ; Monge-

not et al., 1997 ; Adam et al., 2000 ; Abdulla et al., 2020) et des composés polaires comme des glucides 
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(e.g. Klok & al., 1984 ; Sinninghe Damsté et al., 1998 ; Sparkes et al., 2016 ; Karlsson et al., 2016). La 

sulfuration de la MO peut également être associée à des processus de réduction selon des mécanismes 

mettant en jeu une combinaison de réactions de sulfuration et de désulfuration réductrice induites par 

H
2
S qui permet, notamment, la réduction de liaisons doubles C-C présentes dans certaines structures 

moléculaires (e.g. Hebting et al., 2006 ; Sinninghe Damsté & Schouten, 2006 ;  French et al., 2015).

 Figure 1.2. Exemples de composés organiques réduits et de COS individuels ou macromoléculaires pouvant être obtenus par des proces-

sus de sulfuration, de désulfuration réductive et de vulcanisation naturelle à partir de composés organiques biosynthétiques.

 Tous ces mécanismes conduisent à la préservation de la MO sédimentaire essentiellement sous 

deux formes. D’une part, des constituants macromoléculaires résistants issus polymérisation/combi-

naison de composés de bas poids moléculaire (e.g., polymères issus de la sulfuration de la MO) ou di-

rectement hérités de macromolécules biologiques résistantes aux processus d’altération (e.g., algénanes 

ou lignines ; Tegelaar et al., 1989 ; Rullkötter & Michaelis, 1990 ; Vandenbroucke & Largeau, 2007). 

Ces constituants macromoléculaires se présentent plus particulièrement sous la forme de structures 

insolubles dans les solvants organiques qui constituent ce qu’on appelle le (proto-)kérogène.  Une autre 

part de la MO sédimentaire se retrouve sous forme de structures moléculaires dites « libres », non poly-

mérisées (monomériques), ayant pu subir ou non des réactions de transformation (perte de certaines 

fonctionnalités chimiques, incorporation de soufre par sulfuration, réduction microbienne ou par le 

soufre, etc.) mais dont le squelette carboné n’a pas été fortement modifié par rapports aux biomolécules. 

Ces composés sont généralement solubles dans les solvants organiques et constituent ce que l’on appelle 

la fraction extractible de la MO (Figure 1.3 ; Tegelaar et al., 1989).
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 Le devenir de la MO sédimentaire est également dépendant des mécanismes de biodégradation. 

En présence d’oxygène, les métabolismes de respiration aérobie des hétérotrophes sont particulièrement 

efficaces et conduisent à une dégradation rapide de la MO disponible (Froehlich et al., 1979 ; Schwarz-

bauer & Jovančićević, 2016). En suboxie, voire en anoxie, des métabolismes anaérobies se substituent à 

la respiration aérobie, utilisant d’autres accepteurs d’électrons que l’oxygène pour oxyder la MO, comme 

les nitrates, les sulfates ou des ions métalliques (Froehlich et al., 1979). La MO peut également être 

dégradée par des métabolismes de fermentation et de méthanogénèse acétoclastique (Whiticar et al., 

1986 ; Gelwicks et al., 1993 ; Botz et al., 1996 ; Whiticar et al., 1999). Ces voies métaboliques, bien que 

théoriquement moins efficaces sur le plan énergétique que la respiration aérobie, peuvent en conditions 

naturelles contribuer de façon significative à la dégradation et la transformation de la MO sédimentaire 

(e.g. Rubinstein et al., 1977 ; Froehlich et al., 1979 ; Connan et al., 1980), voire être autant, si ce n’est 

plus efficaces dans certains cas que les métabolismes aérobies (Hulthe et al., 1998 ; Grossi et al., 2003). 

Avec l’enfouissement des sédiments, les kérogènes comme les bitumes poursuivent leur évolution. Le 

changement des conditions de pression et de température peut entraîner leur craquage et la libération 

de fluides pétroliers, on parle alors de catagenèse (Figure 1.3). 

Figure 1.3. Mécanismes de formation des kérogènes, montrant les liens entre biomasse, MO sédimentaire, kérogènes et hydrocarbures. 

Redessiné d’après Tegelaar et al. (1989).
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 Selon le type de MO et de sédiments, les conditions peuvent varier ; cependant, dans la majorité 

des bassins sédimentaires, la fenêtre de formation d’huile (dite « fenêtre à huile ») est atteinte pour des 

températures de l’ordre de 80 à 120 °C, et la fenêtre de formation de gaz (dite « fenêtre à gaz ») ou de 

charbon pour des températures excédant 120 °C (Tissot & Welte, 1984 ; Peters et al., 2012 ; Allen & 

Allen, 2013). 

 La préservation et la transformation de la MO sédimentaire sont donc contrôlées par des mé-

canismes multiples et complexes, qui dépendent non seulement de la nature de la MO primaire, mais 

également des conditions du milieu, qui peuvent favoriser certains processus.

 

1.2. Milieux salés alcalins

 Les milieux salés alcalins sont des environnements aquatiques fermés ou semi-fermés marqués 

par une forte teneur en carbonates et en sels, principalement de sodium. Il existe plusieurs exemples 

actuels de ces milieux, comme les lacs Soda ou le lac Mono (Etats-Unis ; Grant, 2006), la Pečena Sla-

tina (Serbie ; Fužinato et al., 2010), la lagune de Cayo Coco (Cuba ; Bouton et al., 2020) ou le lac Pe-

tukhovskoe (Russie ; Samylina & Zytseva, 2018). Ils sont caractérisés par un pH élevé (supérieur à 9 et 

fréquemment supérieur à 11,5), une forte productivité primaire et des conditions souvent anoxiques 

(Grant, 2006). Dans le passé, des environnements comparables à ces milieux salins alcalins actuels ont 

été à l’origine de la formation de certaines roches-mères extrêmement propices à la génération d’hy-

drocarbures et particulièrement recherchées par l’exploration pétrolière, comme celles des bassins de la 

Formation de la Green River (Etats-Unis, Smith & Carroll, 2015) ou de la Limagne (France, Wattinne 

et al., 2003).

 Le lac Dziani Dzaha, à Mayotte, est un lac salé alcalin actuel. Il se distingue d’autres lacs mo-

dernes, comme nous le verrons, par un faisceau unique de caractéristiques environnementales et géo-

chimiques, qui en font un candidat idéal pour l’étude d’environnements anciens en tant qu’analogue.

1.2.1. Caractéristiques des milieux salés alcalins actuels

 Les principaux représentants actuels des milieux salés alcalins sont certainement les soda lakes. 

La formation de ces lacs salés alcalins est associée à un faisceau de conditions géographiques, géolo-

giques et climatiques, et nécessite une topographie souvent encaissée (le plus souvent un cratère, à l’ins-

tar des lacs Soda aux Etats-Unis, ou une dépression tectonique de bassin en pull-apart, comme le lac 

Natron en Tanzanie) limitant leurs échanges hydriques et favorisant leur évaporation (Grant, 2006). La 

salinité de ces milieux peut être héritée d’une incursion marine endoréique (on parle alors de milieux 

thalassohalins ; c’est l’origine qui a été proposée pour le lac Dziani Dzaha ; Leboulanger et al., 2017) ou 

du lessivage de roches environnantes, le plus souvent des évaporites (on parle alors de milieux athalas-

sohalins ; c’est le cas par exemple du Grand Lac Salé aux Etats-Unis, héritier actuel des paléo-lacs de la 

Formation de la Green River ; Grant, 2006 ; Smith & Carroll, 2015). 
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 L’alcalinité de ces milieux résulte également d’une combinaison de facteurs géologiques, clima-

tiques et biologiques. La nature du substrat rocheux, par son lessivage, peut naturellement constituer 

une source primaire d’alcalinité. C’est le cas par exemple des carbonates récifaux de Cayo Coco (Cuba ; 

Bouton et al., 2020), des marbres du lac Mono (Californie ; Dunn, 1953), ou du substrat volcanique hy-

peralcalin (carbonatites, phonolites) des lacs Magadi et Natron (Kenya-Tanzanie ; Marcel & Casanova, 

1987). Le volcanisme peut également directement contribuer à des apports alcalins (Verrecchia, 2007 

; Wright, 2012), notamment par une activité hydrothermale renforçant le lessivage (comme aux lacs 

Mono, Magadi et Natron ; Dunn, 1953 ; Hillaire-Marcel & Casanova, 1987). Des facteurs climatiques, 

favorisant une évaporation élevée, conduisent à la concentration des carbonates dans la colonne d’eau 

de ces milieux (Grant, 2006). Le facteur limitant de la précipitation de carbonates est généralement la 

disponibilité en calcium et en magnésium, ce qui explique la concentration en tufs carbonatés (traver-

tins) autour de sources hydrothermales riches en ces éléments dans certains lacs (comme le lac Mono ; 

Dunn, 1953). Des facteurs biologiques sont également souvent à l’origine de la précipitation de carbo-

nates bioconstruits (e.g., Shirokova et al., 2013).

 Certains environnements semi-ouverts, comme des environnements lagunaires peuvent égale-

ment présenter des caractéristiques proches des milieux salés alcalins. C’est le cas des bassins stratifiés 

de Santa Barbara, Santa Monica ou San Pedro, en Californie, dont les tranches d’eau profondes sont 

anoxiques, hypersalées et alcalines, et favorables au développement de communautés bactériennes qui 

les distinguent d’autres environnements marins (Savrda et al., 1984 ; Bernhard et al., 2000). Ces envi-

ronnements sont généralement à l’origine de formations sédimentaires complexes, oscillant entre des 

faciès transgressifs plus typiques d’environnements marins et des faciès régressifs plus typiques de mi-

lieux salés alcalins, comme la Formation de Monterey associés aux bassins californiens (Zaback & Pratt, 

1992 ; Raven et al., 2018).

 L’alcalo-salinité élevée de ces environnements privilégie le développement de microorganismes 

(poly)extrêmophiles (e.g., haloalcalophiles). La forte disponibilité en carbonates et leur caractère 

eutrophe (e.g., forte disponibilité en azote ; Grant, 2006) les rend particulièrement propices à la proli-

fération de microorganismes photosynthétiques, et de nombreux lacs salés alcalins actuels présentent 

une forte productivité primaire dominée par des cyanobactéries (Jones et al., 1998 ; Voorhies et al., 

2012). L’activité de ces cyanobactéries est souvent associée à des bioconstructions carbonatées, comme 

des stromatolithes (e.g. dans le lac Thetis en Australie, Reitner et al., 1996 ; dans le lac Petukhovskoe 

en Russie, Samylina & Zytseva, 2018). Sous l’influence des précipitations, la colonne d’eau de ces envi-

ronnements devient souvent stratifiée et partiellement anoxique sous la halocline créée (Grant, 2006). 

Cette tranche anoxique de la colonne d’eau est le foyer de métabolismes microbiens anaérobies tels que 

la réduction des nitrates ou des sulfates, et la phototrophie anoxygénique (lorsque la zone photique est 

également partiellement anoxique) (Froehlich et al., 1979 ; Jones et al., 1998 ; de Beer et al., 2017). La 

partie anoxique de la colonne d’eau ou des sédiments de ces lacs est aussi souvent le foyer d’un intense 

recyclage de la MO, notamment par la fermentation et la méthanogénèse, résultant en un cycle du car-
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bone particulièrement dynamique (Jones et al., 1998 ; Grant, 2006).

 Malgré cette diversité microbienne et métabolique, les chaînes trophiques sont généralement 

assez simples dans ces environnements (poly)extrêmophiles et sont souvent caractérisées par l’absence, 

ou la très faible présence de métazoaires (Grant, 2006). Les rares espèces qui sont adaptées à ces mi-

lieux sont généralement des poissons du genre Tilapia ou des crustacés du genre Artemia (présents par 

exemple dans le Grand Lac Salé, aux Etats-Unis, ou le lac Kiritimati, Océan Pacifique ; Vennin et al., 

2018 ; Shen et al., 2019) Il est cependant notable que les lacs salés alcalins sont souvent favorables au 

développement d’insectes endémiques adaptés à ces milieux, comme les mouches du genre Ephydra, 

capables de s’entourer de bulles d’air pour se nourrir des abondantes cyanobactéries présentes dans la 

colonne d’eau, et profitant des tufs et stromatolithes pour pondre (alkali flies, van Breugel et al., 2017).

1.2.2. Des milieux salés alcalins à l’origine de certaines roches-mères pétrolières

 Comme nous venons de le voir, les caractéristiques singulières des milieux salés alcalins actuels 

sont favorables à une forte productivité primaire et à un cycle de la MO original qui les distinguent de 

milieux plus « classiques », comme les environnements marins. Des environnements comparables ont 

été, dans le passé, à l’origine d’accumulations de MO sédimentaire propices à la formation de roches-

mères pétrolières que nous allons illustrer ici.

 1.2.2.1. Caractéristiques des roches-mères pétrolières

 Les roches-mères pétrolières sont des roches sédimentaires caractérisées par leur richesse en 

MO. Elles constituent l’élément central des systèmes pétroliers où, associées à des roches réservoirs, des 

roches couvertures, des pièges géologiques, des chemins de migrations et des conditions favorables à 

leur maturation, elles sont à l’origine de la formation et l’accumulation d’hydrocarbures pétroliers (Per-

rodon, 1980).

 De nombreux environnements peuvent être favorables à la formation de roches-mères pétro-

lières, mais ils réunissent généralement pour caractéristiques une forte production primaire de MO, et 

des conditions favorables à sa préservation. L’industrie pétrolière caractérise le plus souvent les roches-

mères par la typologie de leurs kérogènes, sur la base de critères introduits par Van Krevelen (1950) et 

de la comparaison avec d’autres roches-mères documentées dans la littérature (Tissot & Welte, 1984). 

Cette typologie s’appuie sur le degré d’oxydation (rapport O/C), de saturation (rapport H/C) et sur le 

caractère réfractaire des kérogènes, qui dépendent à la fois de l’origine de la MO et du niveau d’évolution 

thermique atteint (maturité). La détermination de ces paramètres est aujourd’hui le plus souvent effec-

tuée par l’utilisation de la technologie Rock-Eval, reposant sur la combinaison de cycles de pyrolyse et 

d’oxydation de la MO (Espitalié & Bordenave, 1993 ; Chapitre 2). Les types de kérogènes se distinguent 

par leurs propriétés et sont délimités par des domaines représentés dans des diagrammes ou pseu-

do-diagrammes de Van Krevelen (Figure 1.4).
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Figure 1.4. Pseudo-diagrammes de Van Krevelen construits à partir de paramètres Rock-Eval. Les indices oxygène et hydrogène reflètent 

respectivement les rapports O/C et H/C de la MO du kérogène analysé. Le paramètre Tmax est d’autant plus élevé que la MO du kérogène 

est mature.

Quatre grands types de kérogènes permettent de distinguer les roches-mères pétrolières, et ont été as-

sociés à des environnements de dépôt typiques (Tissot & Welte, 1984) :

 • Type I : kérogène riche en dérivés aliphatiques principalement saturés et issus d’une produc-

tion primaire phytoplanctonique, dans un environnement de dépôt typiquement lacustre et partielle-

ment anoxique ;

 • Type II : kérogène intermédiaire dont la MO est principalement issue d’une production pri-

maire algaire ou planctonique, dans un environnement de dépôt typiquement marin ;

 • Type III : kérogène riche en composés aromatiques et issu en partie de biopolymères comme 

la lignine ou la cellulose provenant principalement de végétaux terrestres ;

 • Type IV : kérogène dit inerte ou résiduel, constitué essentiellement d’hydrocarbures aroma-

tiques polycycliques résultant d’une transformation intense de la MO sédimentaire.

 Certains de ces kérogènes se distinguent également par une teneur en soufre élevée (typique-

ment, de 8 à 14 %) et un faible rapport atomique C/S de la MO (< 20 ; Orr, 1986 ; Peters et al., 2012). On 

parle alors de kérogènes de type I-S, II-S ou III-S, et ces kérogènes présentent en général une sensibilité 
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particulière à la maturité thermique. C’est le cas par exemple de certains niveaux de la Formation de 

Monterey en Californie (kérogène de type II-S avec un C/S < 15 ; Orr, 1986) pour lesquels Tomić et al. 

(1995) ont montré par des expériences de maturation artificielle un craquage précoce d’hydrocarbures, 

favorisé par l’abondance de COS, par rapport à un kérogène de type II ne contenant pas ou peu de COS.

Au sein de cette diversité de kérogènes, les kérogènes de type I sont souvent les plus propices à la pro-

duction naturelle d’hydrocarbures, et les roches-mères associées constituent donc des cibles préféren-

tielles pour l’exploration pétrolière. Il est intéressant de noter que des paléo-environnements proches 

des milieux salés alcalins actuels ont souvent été associés à la formation de ces kérogènes. C’est le cas 

notamment de la Formation de la Green River, qui constitue la localité-type pour les kérogènes de type 

I.

1.2.2.2. L’exemple de la Formation de la Green River (Utah, Etats-Unis) et d’autres roches-mères

 Largement décrite dans la littérature (e.g. Bradley, 1964 ; Tuttle, 1991 ; Dubiel, 2003 ; Bereskin 

et al., 2004 ; Smith & Carroll, 2015), la Formation de la Green River est la dernière d’une longue suc-

cession d’unités sédimentaires qui se sont déposées au cours de l’Eocène dans le Bassin d’Uinta (Utah, 

Etats-Unis). Son système, purement continental, a globalement évolué depuis des faciès alluviaux et dé-

tritiques vers des dépôts lacustres de plus en plus riches en carbonates et enfin, des faciès évaporitiques 

avec la fermeture du lac. La Formation de la Green River est l’une des roches-mères les plus riches en 

MO au monde, avec un TOC moyen de 6 % pouvant atteindre les 30 % dans sa partie la plus riche, la 

zone Mahogany, déposée dans les stades tardifs de l’histoire du lac (entre 49,3 et 48,7 Ma ; Smith & 

Carroll, 2015 ; Figure 1.5). Ces stades ont été caractérisés par des faciès de microbialites et des stroma-

tolithes parfois spectaculaires associés à des tapis microbiens, attestant de l’intense activité microbienne 

dans ces environnements (Awranik & Buchheim, 2015). Des marques d’érosion partielle, attribuées à 

une exposition à l’air libre, et la pétrification de pupes d’insectes semi-aquatiques, ont été décrites  dans 

certains de ces stromatolithes et sont liées à des environnements de dépôt peu profonds (avec une co-

lonne d’eau typiquement inférieure à 5 m) (Seard et al., 2013).

 Des phénomènes de diagénèse précoce ont également été mis en évidence dans ces sédiments, 

et sont notamment illustrés par la formation de nahcolite, un hydrogénocarbonate de sodium relative-

ment typique de milieux salés alcalins et instable dans d’autres environnements (Reitsema, 1980). La 

signature isotopique particulièrement enrichie en 13C de ces carbonates (avec des δ13C atteignant +20 

‰) a permis de proposer que leur formation soit liée à une saturation en CO
2
 issu du recyclage de la 

MO par des processus microbiens comme la fermentation (Reitsema, 1980). Par ailleurs, des biomar-

queurs caroténoïdes dérivés du β-carotène (pigment impliqué dans la photosynthèse oxygénique) et 

de l’isoréniératène (pigment présent chez des bactéries phototrophes anoxygéniques) ont été identifiés 

sous des formes réduites et peu dégradées dans des kérogènes et des bitumes de la Formation de la 

Green River, parfois en grande quantité (dans certains échantillons, le β-carotane représente 63 % des 

produits diagénétiques préservés du β-carotène ; Hatcher et al., 1992 ; Koopmans et al., 1997). Cette 

accumulation de caroténoïdes réduits dans la MO sédimentaire suggère une forte préservation sélective 
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de ces composés, par des mécanismes qui pourraient impliquer des réactions de réduction par sulfura-

tion/désulfuration en milieu anoxique (Ruble et al., 1994 ; Koopmans et al., 1997 ; Hebting et al., 2006).

 Figure 1.5. Comparaison de deux sections de la carotte PR-15-7C (Total S.A.) de la Formation de la Green River (Utah, Etats-Unis). Ces 

sections illustrent le contraste entre la zone Mahogany (ici, section 264-276 ft) correspondant à un environnement de la salé stratifié et 

alcalin et la zone R5 (ici, section 636-648) correspondant à une phase d’ennoiement du lac. Descriptions sédimentaires d’après Birgenheier 

et al. (2019).

 La colonne d’eau des paléo-lacs de la Formation de la Green River a quant à elle été caractérisée 

comme salée, stratifiée, alcaline, avec une forte disponibilité en azote et probablement partiellement 

anoxique pour ces stades tardifs (Smith & Carroll, 2015). Ces conditions environnementales, que nous 

avons précédemment mentionnées comme étant communes à de nombreux milieux salés alcalins ac-

tuels, sont vraisemblablement à l’origine des processus exceptionnels de préservation de la MO dans ces 

sédiments.

 D’autres roches-mères présentant des caractéristiques similaires à la Formation de la Green Ri-

ver ont également été décrites dans la littérature. C’est le cas des schistes bitumineux d’Orbagnoux, dans 

� Laminations fines (varves) ;

� Microbialites ; faciès riches en MO ;

� Carbonates diagénétiques (e.g. 269 ft).

Phase de lac hypersalé, stratifié.

Formation de la Green River, zone R5

Forage PR-15-7C 636-648 ft

Formation de la Green River, zone Mahogany

Forage PR-15-7C 264-276 ft

1
0

 c
m

10 cm

� Laminations moins marquées ;

� Alternance d’intervalles carbonatés et

  silicoclastiques ; pauvres en MO.

Phase d’ennoiement du lac.
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le Jura français. Ces sédiments fortement laminés, riches en carbonates et en MO, se sont déposés au 

Kimméridgien dans un environnement de lagon, au sein d’une large plate-forme carbonatée (Bernier, 

1984). Là encore, ils ont été caractérisés par des faciès de microbialites à stromatolithes, riches en tapis 

microbiens (Tribovillard et al., 1999). Les kérogènes d’Orbagnoux se rapprochent des sédiments des 

stades tardifs de la Formation de la Green River par une forte teneur en soufre (respectivement C/S = 

1 à 15 et C/S = 3 à 18 ; Tuttle, 1991 ; Mongenot et al., 1999). L’analyse de pyrolysats a permis de mettre 

en évidence une bonne sulfuration intra- et intermoléculaire de la MO liée à des processus de vulca-

nisation naturelle, à l’origine de sa forte préservation (Mongenot et al., 1997 ; 1999). De la nahcolite 

similaire à celle décrite dans la Formation de la Green River a également été observée à Orbagnoux et 

pourrait également avoir une origine diagénétique (communication personnelle N. Tribovillard, Labo-

ratoire d’Océanologie et de Géosciences de Lille).

 Les schistes bitumineux de la Limagne (Auvergne, France) sont un autre exemple de roches-

mères souvent comparé à la Formation de la Green River. Dans ces sédiments lacustres, des niveaux de 

microbialites ont là aussi été associés à des périodes de bas niveau du lac, caractérisées par des condi-

tions anoxiques et alcalines favorables au développement d’algues et de microorganismes, souvent à 

l’origine de la construction de stromatolithes (Wattinne et al., 2003).

 Bien que toutes les roches-mères de type I ne se soient pas formées dans des environnements 

aussi particuliers, les trois exemples cités ci-dessus illustrent le potentiel de préservation de la MO que 

présentent les milieux salés alcalins. Cependant, le potentiel des roches-mères pétrolières résulte égale-

ment de transformations diagénétiques postérieures à leur mise en place, et moins directement liées à 

leur environnement de dépôt. Il est alors parfois difficile de discerner l’impact des processus précoces 

de celui des processus plus tardifs. Cette difficulté conduit à s’intéresser à des analogues modernes dont 

les sédiments n’ont pas encore subi de réelle histoire sédimentaire, comme le lac Dziani Dzaha.

1.2.3. Le lac Dziani Dzaha

1.2.3.1. Géographie et contexte géologique

 Le lac Dziani Dzaha (du mahorais « lac du volcan ») est un maar situé sur l’île de Petite-Terre, à 

Mayotte, dans l’archipel des Comores (Océan Indien, Figure 1.6). Son niveau moyen actuel est surélevé 

d’environ 6 m par rapport au niveau de la mer.

 

 Les îles qui forment Mayotte (Petite-Terre/Pamandzi et Grande-Terre/Mahoré, Figure 1.6) sont 

géologiquement les plus anciennes de l’archipel des Comores, et leur formation est liée à un volcanisme 

de point chaud fortement alcalin, phonolitique, dont les coulées les plus anciennes ont été datées à 9 

millions d’années (Nehlig et al., 2013). La mise en place, puis la subsidence du bouclier volcanique ont 

mené à la construction d’une barrière corallienne entourant toute l’île de Grande-Terre et aujourd’hui 

percée par l’île de Petite-Terre (Figure 1.7).
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Figure 1.6. Localisation du lac Dziani Dzaha.

 Bien que le volcanisme actif actuel soit concentré autour d’un édifice sous-marin à 50 km à l’est 

de Mayotte (Cesca et al., 2020), des événements phréato-magmatiques ont affecté l’archipel jusqu’il y a 

environ 10000 ans, comme en témoigne la présence de multiples cratères à l’est de Petite-Terre (Nehlig 

et al., 2013 ; Figure 1.7). Sur la base de caractères géomorphologiques mais également de datations 

de matériel volcano-sédimentaire et de fragments coralliens, la mise en place du lac Dziani Dzaha est 

considérée comme étant le dernier de ces événements éruptifs récents et Zinke et al. (2003) ont estimé 

son âge entre 4000 et 9000 ans.

 Le climat de Mayotte est de type tropical humide insulaire, avec des températures moyennes 

annuelles peu variables au cours de l’année, comprises entre 21 et 28 °C. La saisonnalité est cependant 

fortement marquée, avec une saison sèche (de mai à novembre) caractérisée par des vents forts, et 

une saison humide (de novembre à mai) sur laquelle sont concentrées la majorité des précipitations 

annuelles (avec une pluviométrie de l’ordre de 1500 mm.an-1 ; Nehlig et al., 2013). L’archipel est éga-

lement fréquemment frappé par des tempêtes et cyclones, généralement moins intenses au niveau de 

Petite-Terre, l’île étant protégée par les reliefs de Grande-Terre.

 Les premières traces d’occupation humaine à Mayotte sont attestées à partir du VIIIème siècle 

; cependant le premier peuplement pourrait être antérieur et lié aux échanges entre l’Afrique et Ma-

dagascar, dès les premiers millénaires avant notre ère (Allibert, 2009). Bien que l’agriculture se soit 

rapidement développée sur l’archipel, les bords du cratère du lac Dziani Dzaha n’ont cependant pas été 

exploités de mémoire humaine avant ces dernières décennies, leur surface restreinte et abrupte ne pré-

sentant pas d’attrait agricole majeur et le lac ayant la réputation d’être maudit (Bourhane, 2017).
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 Figure 1.7. Orthophotographie aérienne de Petite Terre (BD ORTHO® 50 cm, IGN, 2016).
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1.2.3.2. Caractéristiques de l’écosystème actuel

 Les bords actuels du cratère du lac sont occupés par une végétation tropicale dominée par les 

palmiers, les bananiers, les manguiers et les jacquiers. Les fluctuations du niveau du lac en fonction de 

la saisonnalité découvrent chaque année, plusieurs mois durant, des berges carbonatées occupées par 

des macrophytes aquatiques (joncs) et laissent apparaître différentes formes de stromatolithes (variant 

entre des géométries tubulaires, en plateaux ou en « choux-fleurs »), dont la construction est due à l’ac-

tion conjointe de différentes espèces de cyanobactéries et de bactéries phototrophes (Gérard et al., 2018 

; Figure 1.8).

 La bathymétrie du lac fluctue en fonction des saisons, avec des variations du même ordre que les 

précipitations annuelles (1200 à 1500 mm.an-1 ; Puyraveau, 2016). Un relevé bathymétrique effectué en 

saison humide est proposé en Figure 1.9 (Cadeau, 2017). Cette bathymétrie est majoritairement plane 

(avec une profondeur moyenne de 2,9 m et n’excédant pas 5 m) à l’exception d’une dépression étroite de 

18 m de profondeur.

 Figure 1.8. Environnement du lac Dziani Dzaha : a et c, berges du lac, végétation tropicale, macrophytes aquatiques et stromatolithes ; b, 

efflorescence cyanobactérienne en bordure du lac ; d, stromatolithes tubulaires construits autour de tiges de macrophytes ; e, stromato-

lithes tubulaires partiellement altérés ; f, stromatolithe tubulaire recouvert d’une croûte en « choux-fleur ».

a b

c d e f

5 cm 10 cm 2 cm
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 Figure 1.9. Bathymétrie du lac Dziani Dzaha (échosondeur et GPS, avril 2012). Adapté d’après Cadeau (2017).

 Des profils de sondes multi-paramètres effectués lors de plusieurs missions et en différents 

points du lac ont permis d’établir la structure de sa colonne d’eau (Figure 1.10 ; Leboulanger et al., 2017 

; Cadeau, 2017). Celle-ci présente une stratification permanente mais variable en fonction des saisons, 

avec pour principales caractéristiques :

 • Une oxycline permanente vers 1 m de profondeur ;

 • Une halocline, unique en saison sèche (marquant un passage de la salinité 60 à 70 ‰ à 14 m 

de profondeur), et double en saison humide (marquant alors un passage de la salinité de 30 à 60 ‰ à 2 

m de profondeur, et de 60 à 75 ‰ vers 14 m de profondeur) ;

 • Une chemocline, séparant des eaux anoxiques d’eaux euxiniques (i.e., anoxiques et sulfidiques), 

unique en saison sèche (vers 14 m de profondeur), et double en saison humide (marquant alors des 

concentrations croissantes en H
2
S, de 0 à 3 mM à 2 m de profondeur, et jusqu’à 7 mM à partir 14 m de 

profondeur) ;

 • Une thermocline, marquant une baisse des températures de 31-33 °C en surface à 30 °C sous 

2 m de profondeur (Hugoni et al., 2018).

 Cette stratification du lac est principalement forcée par les précipitations, intenses en saison 

humide, qui diluent alors fortement les eaux de surface, faisant chuter leur salinité et engendrant une 

halocline vers 2 m de profondeur (Figure 1.10). Le pH est relativement constant dans le lac et oscille 

autour de 9 à 9,5 (Hugoni et al., 2018). En toute saison, la charge ionique globale du lac est deux fois 

supérieure à celle de l’eau de mer, avec une alcalinité élevée liée aux carbonates typique des milieux salés 

alcalins (200 mM, soit une concentration cent fois supérieure à celle de l’eau de mer ; Leboulanger et al., 

2017). L’eau du lac est cependant pauvre en sulfates (0 à 3 mM, contre 28 mM de sulfates dans l’eau de 

mer ; Cadeau, 2017) ; en saison humide, la partie anoxique de la colonne d’eau est par ailleurs riche en 
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sulfures (avec une concentration en H
2
S atteignant entre 3 et 7 mM). La disponibilité en magnésium et 

en calcium dans la colonne d’eau apportée par le lessivage des phonolithes, distingue également le lac 

Dziani d’autres milieux salés alcalins actuels, souvent pauvres en ces éléments (Grant, 2006).

 D’importants flux gazeux ont été mesurés à la surface du lac et sont à l’origine de site de bullages. 

Des analyses chimiques ont permis d’identifier principalement des dégagements de CO
2
 volcanique, 

mais également de méthane biogénique en lien avec un très fort recyclage de la MO sédimentaire et, 

notamment en saison humide avec la remontée de la halocline, des dégagements de H
2
S (Leboulanger 

et al., 2017 ; Cadeau, 2017 ; Milesi et al., 2019).

 Figure 1.10. Stratification de la colonne d’eau du lac Dziani Dzaha et saisonnalité. Adapté d’après Cadeau (2017).

 Dans ces conditions, une biodiversité unique s’est développée dans le lac. L’intense productivité 

primaire (ordre de grandeur proche des maxima prédits pour des eaux continentales ; Leboulanger 

et al., 2017), à laquelle le lac doit sa couleur verte permanente, est essentiellement due à l’espèce de 

cyanobactérie Arthrospira fusiformis, et au picoeucaryote Pycocystis salinarum, (qui reste toutefois 

négligeable en termes de biomasse ; Bernard et al., 2019). Quelques espèces de cyanobactéries endé-

miques telles que Desertifiulm dzianense et Sodaleptolyngbya stromatolitii ont également été mises 

en évidence (Cellamare et al., 2018). Les producteurs primaires sont extrêmement abondants dans le 

mètre supérieur de la colonne d’eau et leur développement n’y est limité que par la disponibilité pho-

tique (Leboulanger et al., 2017).

 Une grande diversité de microorganismes hétérotrophes, sensible à la structure de la colonne 
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d’eau a également été décrite dans le lac. Elle inclue principalement des bactéries appartenant aux phy-

lums Actinobacteria, Bacteroidetes, Firmicutes, Alphaproteobacteria, et des archées appartenant aux 

phylums Euryarchaeota et Woesearchaeota (Hugoni et al., 2018).

 La forte compartimentalisation de la colonne d’eau du lac influence donc la diversité micro-

bienne et la nature et l’intensité des cycles biogéochimiques dont la complexité semble être à l’origine 

de signatures isotopiques inhabituelles observées. Cadeau (2017) a notamment décrit un fort enrichis-

sement en 13C des carbonates de la colonne d’eau et des stromatolithes littoraux (δ13C ≈ +12 ‰), et un 

fort enrichissement en 34S des sulfates et des sulfures dans la colonne d’eau (δ34S ≈ +35 ‰). La chimie 

de la colonne d’eau du lac, sa diversité microbienne et ses signatures isotopiques l’ont placé comme un 

analogue moderne unique des océans Précambriens et des écosystèmes primitifs (ANR DZIANI, 2014-

2017 ; Cadeau, 2017). Cependant, ces caractéristiques le rapprochent également d’environnements à 

l’origine de certaines roches-mères (décrites en 1.2.2), permettant de considérer cet écosystème comme 

un de leurs analogues potentiels.

1.2.3.3. La colonne sédimentaire

 Depuis les premières études du lac en 2009, de nombreuses missions ont été effectuées, permet-

tant de collecter 13 carottes de sédiments (numérotées de C1 à C13) en différents points du lac, jusqu’à 

une profondeur de 180 cm sous l’interface eau-sédiment (Milesi et al., 2019). La dernière mission de 

carottage, effectuée en novembre 2017, a permis la collecte de 5 carottes supplémentaires plus longues 

(numérotées de C14 à C18), atteignant jusqu’à 477 cm sous l’interface eau-sédiment, dont sont issues 

les échantillons analysés dans cette thèse (Chapitre 2).

 L’étude géochimique des carottes C1 à C13 (Cadeau, 2017 ; Milesi et al., 2019 ; Milesi et al., 2020) 

a permis de décrire le premier mètre de la colonne sédimentaire du lac Dziani par des faciès laminés 

riches en MO (environ 20 à 40 % avec un TOC moyen de 10 %) et en carbonates (environ 30 à 50 %), 

avec une contribution de minéraux détritiques (environ 10 à 20 %) issus du bassin versant (pyroxènes 

magnésiens et feldspaths alcalins). Des phénomènes de diagenèse précoces ont été mis en évidence 

dans ces sédiments, marqués notamment par la substitution d’un carbonate magnésien, l’hydromagné-

site, par une argile authigène, la saponite (Milesi et al., 2019). Cette déstabilisation de l’hydromagnésite 

a été attribuée à des fluctuations de pH en lien avec les émissions mantelliques de CO
2
, et comparée 

à des phénomènes observés dans les sédiments de certaines roches-mères du pré-sel1  (Milesi et al., 

2020). Les signatures isotopiques des sédiments superficiels des carottes C1 à C13 ont été investiguées, 

et sont proches de celles observées dans la colonne d’eau, avec un δ13C des carbonates proche de +12 ‰, 

un  δ13C de la MO proche de -15 ‰  et un δ34S des sulfures sédimentaires proche de +35 ‰ (Cadeau, 

2017).

1La notion de « pré-sel » renvoie à des systèmes pétroliers profonds (typiquement, de 5000 à 7000 m de profondeur) enfouis sous d’épaisses 

couches d’évaporites (jusqu’à 2000 m d’épaisseur) et présentant un fort potentiel pétrolier, en faisant des cibles de choix pour l’exploration 

pétrolière (Biteau & Baudin, 2017). 
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1.3. Utilisation de traceurs géochimiques pour la reconstruction des processus sédimentaires et des 

variations environnementales

 Comme vu précédemment, la production primaire de MO, sa préservation, la précipitation de 

phases minérales ou encore les apports allochtones de matériel sédimentaire dépendent directement 

des conditions environnementales et climatiques et sont autant de facteurs  qui déterminent la compo-

sition d’un sédiment (1.1 ; 1.2.1). De plus, les conditions physico-chimiques qui prévalent dans l’envi-

ronnement de dépôt influent directement sur la nature des processus abiotiques susceptibles d’impacter 

l’enregistrement sédimentaire. Les signatures biogéochimiques des sédiments vont donc évoluer tout 

au long de l’enfouissement sous l’effet de processus liés à l’activité microbienne in situ et de processus 

abiotiques liés au changement des conditions de pression et de température, notamment.

 La géochimie s’attache à identifier la signature sédimentaire de ces mécanismes, qu’elle soit mi-

néralogique, isotopique ou encore moléculaire, pour caractériser les (paléo-)environnements, et re-

construire l’histoire diagénétique d’un sédiment ou d’une roche sédimentaire.

1.3.1. Approches globales et phasiques

 La description des sédiments commence généralement par des observations macroscopiques et 

minéralogiques, relevant de la sédimentologie de faciès, qui permettent l’identification de leurs prin-

cipales caractéristiques sédimentaires à travers des structures primaires comme des laminations, des 

traces d’érosion, des éléments d’origine biologique (comme des macro-restes végétaux), et des struc-

tures secondaires relevant de la transformation de ces sédiments à travers des phénomènes notamment 

diagénétiques. Ces descriptions de faciès peuvent être appuyées par des observations microscopiques 

aidant à la caractérisation des ces éléments et structures, et/ou par des analyses minéralogiques basées 

sur des techniques spectrales comme l’imagerie infra-rouge, la diffraction aux rayons X ou la spectro-

métrie de fluorescence des rayons X (Boyle, 2002).

 Les observations macroscopiques des sédiments, souvent qualitatives, peuvent être complétées 

par des analyses géochimiques quantitatives permettant de déterminer plus finement leur composition. 

C’est le cas des analyses élémentaires (EA), qui reposent sur une combustion à haute température des 

échantillons, en présence d’un agent oxydant, et sur l’analyse des gaz produits pour mesurer la teneur 

de ces échantillons en certains éléments comme le carbone, le soufre, l’hydrogène ou l’azote (de Groot, 

2004). La préparation d’échantillons en amont de l’utilisation d’EA peut permettre de raffiner ces ana-

lyses. Par exemple, l’analyse d’un échantillon de sédiment préalablement décarbonaté permet de dé-

terminer sa teneur en carbone organique, là où l’utilisation d’EA sur le sédiment non traité permet de 

déterminer sa teneur en carbone total.

 Certaines de ces techniques sont devenues des méthodes standard d’analyse des sédiments. 

C’est le cas de la technologie Rock-Eval, développée spécifiquement pour aider à la caractérisation des 
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roches-mères et des sédiments riches en matière organique, et largement répandue dans l’industrie 

pétrolière (Espitalié & Bordenave, 1993 ; Behar et al., 2001). Cette technologie repose sur  le craquage 

thermique de la MO et des carbonates contenus dans un échantillon au cours d’un cycle de pyrolyse et 

d’un cycle d’oxydation. Un détecteur à ionisation de flammes (FID) permet d’évaluer la quantité d’hy-

drocarbures libérés au cours de ces cycles, et donc non seulement sa teneur en MO mais également la 

forme sous laquelle se trouve cette MO dans un sédiment. Ainsi, les composés de bas poids molécu-

laires présents dans le bitume sont libérés à des températures basses du fait de leur volatilité alors que la 

libération des hydrocarbures liés dans les structures macromoléculaires (principalement dans le kéro-

gène) demande des réactions de craquage thermique nécessitant de plus hautes températures. Les ké-

rogènes tendent d’ailleurs à être d’autant plus réfractaires (i.e. moins sensibles au craquage thermique) 

qu’ils ont subi une évolution thermique sédimentaire, ce qui permet d’évaluer leur maturité. Le FID est 

également associé à des détecteurs à CO et CO
2
 qui permettent d’évaluer le degré d’oxydation de la MO 

libérée par craquage, mais également de détecter les produits de craquage et d’oxydation des carbonates 

de l’échantillon, et donc de les quantifier. La calibration de cette technologie sur de nombreuses roches-

mères en a donc fait un outil puissant pour l’évaluation combinée et rapide de la teneur et de la nature 

de la MO et des carbonates au sein d’un échantillon, mais également de sa maturité thermique et de 

son potentiel pétrolier (Espitalié & Bordenave, 1993 ; Chapitre 2). Plus récemment, l’application de la 

technologie Rock-Eval à l’étude de sédiments récents s’est également développée et s’est révélée être un 

outil efficace pour y décrire les caractéristiques géochimiques de la MO sédimentaire et des carbonates 

(Baudin et al., 2015).

 Les analyses géochimiques permettent donc d’obtenir des traceurs utiles à la reconstruction de 

l’origine et de l’histoire des sédiments. Par exemple, l’utilisation des paramètres Rock-Eval et de pseu-

do-diagrammes de Van Krevelen permet de caractériser l’environnement de dépôt et l’histoire ther-

mique d’un kérogène (Tissot & Welte, 1984 ; Figure 1.4). De manière similaire, de nombreux autres 

traceurs reposent sur l’utilisation de rapports élémentaires : c’est le cas notamment des rapports C/N et 

C/S. Le rapport C/N de la biomasse vivante est directement lié à l’incorporation d’azote dans la matière 

organique, et donc à la nature des systèmes trophiques. Au premier ordre, des valeurs élevées de ce rap-

port (typiquement supérieures à 25) sont principalement observées dans la MO produite par les plantes 

terrestres, tandis que les bactéries, algues et planctons de systèmes eutrophes produisent typiquement 

une MO avec un C/N plus faible, généralement entre 5 et 15 (Meyers & Teranes, 2005). Bien que la 

dégradation de la MO et la diagenèse précoce puissent modifier le C/N (les composés azotés tels que 

les protéines étant dégradés plus rapidement que les autres familles de constituants de la MO), il est en 

général relativement bien préservé dans la majorité des sédiments d’environnements aquatiques récents 

(Meyers, 1997). Les variations du rapport C/N dans des sédiments lacustres peuvent donc permettre 

d’appréhender des changements dans les apports de MO sédimentaire, en distinguant notamment les 

contributions autochtones des contributions allochtones (Meyers & Ishiwatari, 1993 ; Meyers, 1997 

; Meyers & Teranes, 2005). Toutefois, ces interprétations doivent être faites avec prudence. En effet, 

des rapports C/N élevés ont été également observés chez certaines microalgues comme Botryococcus 
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dans des conditions normales (Maxwell et al., 1968 ; Huang et al., 1999), et chez diverses espèces de 

phytoplancton en conditions limitantes d’azote (Pinna et al., 2015 ; Garcia et al., 2018 ; Wagener et al., 

2019 ; Liefer et al., 2019). Les variations du rapport C/N dans les sédiments peuvent donc également 

montrer des changements au sein des communautés contribuant à la production primaire autochtone 

de l’environnement de dépôt, et non nécessairement des apports allochtones.

 Le rapport C/S, quant à lui, peut être lié au degré de sulfuration de la MO mais surtout à la dis-

ponibilité de soufre dans le milieu. Des rapports C/S élevés (de l’ordre de 30) sont ainsi typiques des en-

vironnements d’eau douce, pauvres en soufre tandis que des valeurs plus faibles (inférieures à 15) sont 

beaucoup plus communes dans les milieux salés (par exemple marins), riches en sulfates. Le rapport 

C/S des sédiments est donc parfois utilisé comme un indicateur de paléosalinité des environnements 

de dépôts. En revanche, il ne peut pas directement être relié à l’origine de la MO, car ce rapport est for-

tement sensible aux phénomènes diagénétiques (Berner & Raiswell, 1984 ; Rickard, 2012).

 La description et les analyses géochimiques globales d’un sédiment permettent donc de définir 

des traceurs utiles à la reconstruction des sources du matériel sédimentaire, et des variations de son 

environnement de dépôt. Cependant, ces approches restent limitées dans la détermination des proces-

sus à l’origine de la formation, de la préservation et de l’évolution du matériel sédimentaire (incluant la 

MO), et appellent à l’utilisation d’approches plus spécifiques qui leurs sont complémentaires.

1.3.2. Approches moléculaires et utilisation des lipides

 Comme nous l’avons vu précédemment, la MO sédimentaire résulte de la préservation et de la 

transformation de molécules biosynthétiques, sous une forme libre, soluble dans les solvants organiques 

(bitumes), ou polymérisée et insoluble (kérogène). Les biomarqueurs lipidiques sont des constituants 

de la MO sédimentaire qui ont conservé l’intégralité ou une partie de leur structure d’origine (squelette 

carboné) malgré les transformations diagénétiques, permettant notamment de reconstruire l’origine 

de la MO sédimentaire et les mécanismes impliqués dans sa préservation. Il existe une grande diver-

sité de biomarqueurs lipidiques, mais nous ne nous intéresserons principalement ici qu’aux composés 

apolaires tels que les hydrocarbures (dont des exemples sont présentés en Figure 1.11), qui sont des 

composés soit natifs ou susceptibles d’être formés dans les sédiments récents immatures, correspondant 

aux biomarqueurs investigués dans cette thèse. Cette nuance est importante puisque, lors d’un craquage 

thermique observé en contexte mature, déstructuration du squelette carboné des biomolécules, et les 

hydrocarbures trouvés dans des roches-mères matures ne peuvent pas être interprétés qu’en contexte 

immature.
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Figure 1.11. Exemples de composés organiques apolaires (hydrocarbures) biosynthétiques ou issus de la dégradation partielle de biomo-

lécules, et susceptibles d’être présents dans des sédiments récents.

 La première utilisation de biomarqueurs sédimentaires a été proposée par Treibs (1936), consi-

déré comme le fondateur de la géochimie organique, qui avait mis en relation des résidus de por-

phyrines identifiés dans des roches-mères avec la structure de la chlorophylle. Depuis, de nombreux 

biomarqueurs ont été identifiés dans la MO sédimentaire et utilisés pour de nombreuses applications. 

Des exemples de composés apolaires (hydrocarbures) fréquemment utilisés comme biomarqueurs en 

géochimie organique dans les sédiments récents sont proposés dans le Tableau 1.1.

 Comme illustré dans le Tableau 1.1, la longueur de chaîne des hydrocarbures lipidiques trouvés 

dans les sédiments récents est souvent un critère essentiel pour déterminer la source biosynthétique de 

ces composés. Dans les sédiments récents, les stéroïdes en C
27

 à C
29

 sont, par exemple, principalement 

issus d’une grande diversité de formes de phytoplancton tandis que les stéroïdes en C
30

 (et en particulier 

ceux présentant une méthylation en C
4
) sont associés à des formes plus spécifiques de phytoplancton 

(comme les dinoflagellés), voire à des bactéries méthylotrophes, ce qui nuance l’origine classiquement 

eucaryote attribuée aux stéroïdes (Volkman, 1986 ; Volkman, 2003 ; Brocks & Banfield, 2009). Par ail-

leurs, Eglinton & Hamilton (1967) ont également mis en évidence un lien entre la longueur de chaîne 

des n-alcanes dans les cires cuticulaires des embryophytes et leur espèce. Ces travaux ont inspiré de 

nombreuses études (e.g., Barnes & Barnes, 1978 ; Kawamura & Ishiwatari, 1985 ; Ficken et al., 2000 

; He et al., 2020) portant sur la distribution des n-alcanes dans divers organismes qui ont permis de 

β-amyrine 
(précurseur de nombreux

métabolites d’embryophytes)

β-amyrine partiellement dégradéeHO

HO

H

H

HH

H

H
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Δ3, Δ5-cholestadiène

Phytane (hydrocarbure biosynthétique)
(lipide membranaire d’archées)
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montrer que les n-alcanes courts (moins de 21 atomes de carbone) dérivent principalement de cyano-

bactéries, tandis que les n-alcanes longs (plus de 27 atomes de carbone) sont principalement attribués 

aux embryophytes. Les n-alcanes de longueur de chaine intermédiaire (n-C
22

 à n-C
26

) peuvent dériver 

de diverses sources, incluant les cyanobactéries et les embryophytes, mais également les macrophytes 

aquatiques.

Tableau 1.1. Origines biologiques attribuées à quelques biomarqueurs lipidiques apolaires susceptibles d’être trouvés dans les sédiments 

récents (d’après Tissot & Welte, 1984 ; Volkman, 1986 ; Volkman, 1993 ; Volkman et al., 1998 ; Köster et al., 1999 ; Brocks & Banfield, 

2009). Les structures moléculaires de certains de ces composés sont illustrées dans les Données Supplémentaires (S.1).

Type de biomarqueur Origines

Alcanes n-C
14

 à n-C
21

Principalement cyanobactéries

Alcanes n-C
22

 à n-C
26

Mixtes et/ou certains macrophytes aquatiques

Alcanes n-C
27

 à n-C
35

Principalement embryophytes

Alcanes/alcènes ramifiés non isoprénoïdes < C
21

Cyanobactéries

Alcanes/alcènes ramifiés non isoprénoïdes > C
22

Cuticules d’insectes

Phytane/Crocétane Archées (méthanogènes/méthanotrophes)

Caroténoïdes non aromatiques Organismes photosynthétiques aérobies

Caroténoïdes aromatiques (okénone/isoréniératène) Organismes photosynthétiques anaérobies
(bactéries pourpres/vertes sulfureuses)

Stéroïdes en C
27

 et C
28

Eucaryotes, phytoplancton, embryophytes, animaux

Stéroïdes en C
29

Eucaryotes, principalement embryophytes

Stéroïdes en C
30

 (dont les 4-méthyl-stéroïdes) Eucaryotes ; souvent associés aux algues marines et au phytoplancton. Certains 
4-méthyl-stéroïdes sont attribués aux dinoflagellés et aux diatomées (dinosté-
roïdes), et d’autres plus spécifiquement à des bactéries méthylotrophes.

Stéroïdes en C
31

 (dont gorgostéroïdes) Eucaryotes et phytoplancton ; détectés chez certains cnidaires

Hopanoïdes Bactéries

Triterpènoïdes pentacycliques (oléanoïdes) Embryophytes

 Cette influence des sources de MO sur la distribution des n-alcanes au sein de la MO sédimen-

taire a inspiré la construction d’indices, tels que celui basé sur la Longueur de Chaîne Moyenne (Ave-

rage Chain Length, ACL ; Expression 1.1 ; Poynter et al., 1989), qui reflète les variations d’apport de MO 

autochtone et allochtone dans les sédiments et/ou des variations de végétation terrestre dans le bassin 

versant considéré. L’indice P
aq

 (Expression 1.2 ; Ficken et al., 2000), peut quant à lui refléter la contribu-

tion des macrophytes aquatiques dans les apports d’embryophytes (par opposition aux embryophytes 

terrestres).

Expression 1.1.  ACL = ∑(i × n-C
i
) / ∑(n-C

i
) ; i désigne l’ensemble des longueurs de chaînes impaires considérées

Expression 1.2.  P
aq

 = (n-C
23

 + n-C
25

) / (n-C
23

 + n-C
25

 + n-C
29

 + n-C
29

)

 La nature des biomarqueurs lipidiques préservés sous leur forme intacte (biosynthétique), par-

tiellement modifiée (produits de transformation encore fonctionnalisés très proches des lipides dont 

ils sont issus) ou fossile (structures hydrocarbonées qui peuvent être liées aux lipides biologiques dont 
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elles dérivent), reflètent donc les sources de la MO sédimentaire. Cependant, de nombreux auteurs ont 

mis en évidence dans les sédiments des phénomènes de préservation sélective de certains composés 

susceptibles d’induire un biais dans les interprétations. Ainsi, les stéroïdes et caroténoïdes dans un sédi-

ment donné peuvent présenter des distributions et prédominances différentes selon que l’on considère 

leurs formes libres ou leurs formes liées dans des structures macromoléculaires (e.g. Sinninghe Damsté 

& de Leeuw, 1987 ; Tribovillard et al., 1994 ; Wakeham et al., 1995 ; Mongenot et al., 1997 ; Adam et al., 

2000 ; Sinninghe Damsté & Schouten, 2006 ; Werne et al., 2008 ; Abdulla et al., 2020). Ceci est dû à la 

sulfuration préférentielle de certaines structures en fonction de leurs caractéristiques structurales. Ain-

si, dans certains cas, des structures hydrocarbonées dont les lipides biologiques précurseurs possèdent 

des structures très propices à la sulfuration n’existent dans un sédiment donné que sous forme liée dans 

des constituants macromoléculaires.

 Les approches moléculaires basées sur l’utilisation des biomarqueurs organiques (en particulier 

ici, les hydrocarbures) permettent donc une identification des sources de la MO sédimentaire, mais 

aussi la reconstruction de ses environnements de dépôts et des mécanismes ayant conduit à sa préserva-

tion au sein de ces environnements. Elles sont complémentaires des autres approches géochimiques et 

sont généralement employées en combinaison avec ces-dernières. Ces approches nécessitent cependant 

des techniques analytiques et une préparation spécifiques.

Étude des composés organiques de bas poids moléculaires

 L’analyse des composés organiques de bas poids moléculaires contenus dans la MO sédimen-

taire nécessite dans un premier temps l’extraction de la MO soluble à l’aide de solvants organiques 

de polarités variables (typiquement des solvants apolaires, comme le n-hexane ou le cyclohexane, des 

solvants plus polaires, souvent chlorés, comme le dichlorométhane ou le chloroforme, et des solvants 

polaires comme le méthanol), puis séparés par des techniques de chromatographie sur couche mince 

ou sur colonne en fractions de polarités croissantes (Volkman, 1993). Les fractions obtenues sont en-

suite soit analysées directement (ce qui est généralement le cas desfractions hydrocarbures), soit trai-

tées chimiquement pour faciliter leur analyse (par exemple par méthylation ou silylation des groupes 

hydroxyles et carboxyles contenus dans les molécules éluées dans les fractions plus polaires ; Volkman, 

1993). 

 Les fractions lipidiques obtenues après ces traitements sont ensuite généralement analysées par 

chromatographie en phase gazeuse (GC) couplée à un détecteur à ionisation de flammes (GC-FID, per-

mettant la séparation et la quantification des composés individuels ; Volkman, 1993) ou à un spectro-

mètre de masse (GC-MS ; permettant la séparation et l’obtention des spectres de masse des composés 

individuels, caractéristiques de leurs structures moléculaires ; Volkman, 1993 ; Figure 1.12). De multi-

ples variantes de ces techniques (qui restent les plus répandues) ont été développées, parmi lesquelles 

nous pouvons citer la GC couplée à la spectrométrie de masse en tandem (GC-MS/MS, permettant 

d’augmenter les performances de la GC-MS ; Volkman, 1993) ou la GC couplée à un spectromètre 
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IRMS (GC-IRMS, permettant de déterminer la signature isotopique d’un composé spécifique présent 

dans un mélange complexe ; Hayes et al., 1990 ; 1.3.3.3).

Figure 1.12. Principe d’utilisation de l’analyse par GC-MS. Les composés de l’échantillon sont séparés par GC en fonction de leur masse 

et de leur affinité avec la colonne. Les composés arrivant en fin de colonne sont fragmentés par MS ; les ions issus de cette fragmentation 

sont présentés sous la forme d’un spectre de masse caractéristique du composé.

Étude des composés organiques de hauts poids moléculaires

 Les composés organiques de hauts poids moléculaires ne peuvent pas être étudiés directement à 

l’aide des techniques chromatographiques mentionnées ci-dessus, et doivent faire l’objet de traitements 

spécifiques. Ces composés constituent généralement des structures macromoléculaires complexes, qui 

peuvent être présentes à la fois dans la MO soluble (TLE) et insoluble (kérogène).

 Les constituants lipidiques des kérogènes étant insolubles dans les solvants organiques, leur in-

vestigation nécessite des étapes de dégradation préalables, qui sont en général effectuées par traitement 

thermique (Volkman, 1993). La technique la plus utilisée pour le traitement thermique des kérogènes 

est la pyrolyse couplée à la GC-MS qui permet le craquage de kérogènes et l’analyse des hydrocar-

bures libérés en ligne continue (e.g. Gelin et al., 1998 ; Hautevelle et al., 2006). Les modalités de cette 

pyrolyse (rampe de température, introduction ou non d’un agent oxydant, système ouvert ou fermé) 

conditionnent la nature des composés libérés (par exemple, davantage d’hydrocarbures sont libérés par 

pyrolyse en milieu ouvert qu’en milieu confiné ; Michels & Landais, 1994), et doivent donc faire l’objet 

d’ajustements pour répondre au mieux aux besoins analytiques.

Temps de rétention (chromatogramme)
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 De nombreuses techniques de clivage sélectif peuvent également être employées pour dégrader 

les structures organiques macromoléculaires contenues dans la MO soluble ou insoluble et ainsi libérer 

des composés organiques de plus bas poids moléculaires, analysables par des techniques associées à la 

chromatographie. En particulier, plusieurs techniques de clivage sélectif des structures macromolécu-

laires soufrées peuvent être employées en géochimie organique, comme l’hydrodésulfuration au Ni
2
B 

(permettant le clivage de liaisons C-S et S-S non cycliques ; Hartgers et al., 1996) ou au Ni(H) (nickel 

de Raney, permettant le clivage de liaisons C-S ; Pettit & Van Tamelen, 1967 ; Sinninghe Damsté et al., 

1990 ; 1991), la réduction des liaisons S-S avec LiAlH
4
 (Schaeffer et al., 1995), et la coupure sélective 

des polysulfures avec CH
3
Li/CH

3
I (Sinninghe Damsté et al., 1991 ; Kohnen et al., 1993 ; Schouten et 

al., 1993 ; Kok et al., 2000) ou avec EtSH/MeONa/MeI (conduisant à la formation de méthylthioéthers 

; Adam et al., 2000).

 Les techniques analytiques permettant l’investigation moléculaire de la MO sédimentaire so-

luble ou insoluble, illustrées ici plus particulièrement par l’étude des hydrocarbures, sont donc variées et 

peuvent être adaptées à de nombreux types de sédiments. Elles permettent aux approches moléculaires 

d’être complémentaires d’autres analyses, voire d’y être même directement associées, dans le cas par 

exemple de la GC-IRMS qui permet une investigation isotopique de composés organiques individuels 

(1.3.3.3).

1.3.3. Utilisation des isotopes stables

1.3.3.1. Fractionnement isotopique

La majorité des éléments chimiques présents sur Terre ont plusieurs isotopes, i.e. des variantes ato-

miques dont le noyau comporte le même nombre de protons (qui définit la nature de l’élément) mais 

un nombre variable de neutrons. Les isotopes d’un même élément conservent donc des propriétés 

chimiques très similaires, mais des masses atomiques légèrement différentes, et peuvent être radioactifs 

ou stables (i.e., non radioactifs à l’échelle de temps du système solaire ; Allègre, 2008). Les isotopes ra-

dioactifs se désintègrent naturellement à une vitesse qui leur est propre (50 % du 14C d’un échantillon, 

par exemple, se désintègre en 5730 ans ; Godwin, 1962), et l’étude de leur abondance constitue un outil 

de datation absolue utilisé en géochimie (la désintégration rapide du 14C, par exemple, permet de dater 

des échantillons carbonés récents, de moins de 50000 ans environ). Les isotopes stables, quant à eux, 

ne diffèrent essentiellement les uns des autres que par leurs abondances dans la nature et leurs masses 

atomiques (Allègre, 2008 ; Hoefs, 2009). Le soufre, par exemple, est présent dans la nature sous la forme 

de 4 isotopes stables, de masses respectives 32 (95,02 % du soufre total), 33 (0,76 %), 34 (4,22 %) et 36 

(0,01 % ; Kaplan & Hulston, 1966 ; Beaudoin et al., 1994 ; Canfield, 2001).

 Bien que des isotopes stables d’un même élément possèdent des propriétés chimiques très 

proches, cette différence de masse entre les isotopes est cependant suffisante pour induire des diffé-

rences dans les vitesses des réactions dans lesquelles ils sont impliqués. Ainsi, les cinétiques de réaction 
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des isotopes les plus légers sont généralement plus rapides que celles des isotopes les plus lourds. Cette 

différence de masse peut également influer sur les équilibres thermodynamiques mettant en jeu ces 

isotopes. Ces différences de comportement entre isotopes sont ainsi à l’origine de ce qu’on appelle un 

fractionnement isotopique. Dans le cas de processus contrôlés par un équilibre thermodynamique, ce 

fractionnement suit des lois physiques connues. Mais lors de transformations chimiques biotiques ou 

abiotiques contrôlées par la cinétique, le fractionnement isotopique est en général plus marqué et les 

facteurs de fractionnement isotopique sont généralement déterminés sur la base d’études expérimen-

tales (Allègre, 2008 ; Hoefs, 2009).

 La composition isotopique d’un élément M dans un échantillon donné est exprimée par le rap-

port entre l’isotope mineur (de masse atomique A’) et l’isotope majeur (de masse atomique A) mesuré 

pour cet échantillon et rapporté au même rapport déterminé pour un standard choisi comme référence 

(généralement un standard international). Cette déviation (notée δ) est exprimée en ‰ (Expression 1.3 

; Allègre, 2008).

Expression 1.3.  δA’M = ([(A’M/AM)
échantillon

 / (A’M/AM)
référence

] -1) × 1000

  e.g., δ34S = ([(34S/32S)
échantillon

 / (34S/32S)
V-CDT

] -1) × 1000

 Les choix des standards de référence sont historiques et conventionnés. Pour les éléments large-

ment impliqués dans les processus magmatiques, ces standards sont généralement originellement issus 

de minéraux de météorites, supposés refléter la composition moyenne du système solaire et du manteau 

terrestre (à l’instar de la Troilite de Canyon Diablo, CDT, référence internationale de la composition 

isotopique du soufre et aujourd’hui normalisée par un standard synthétique, Vienna-CDT ; Kaplan 

& Hulston, 1966 ; Beaudoin et al., 1994). Les standards de référence pour les éléments plus largement 

impliqués dans les cycles biogéochimiques supracrustaux sont en général construits à partir de la com-

position des principaux réservoirs de ces éléments à la surface de la Terre (le standard de référence de 

l’oxygène, par exemple, est la composition moyenne standard des eaux océaniques, SMOW, normalisée 

aujourd’hui par le standard synthétique Vienna-SMOW ; de Laeter et al., 2003).

Dans certains cas, il est également intéressant de comparer la composition isotopique d’un élément 

dans un échantillon à un autre ou à une valeur de référence. On introduit alors généralement la nota-

tion Δ, également exprimée en ‰  (Expression 1.4 ; Allègre, 2008).

Expression 1.4.  ΔA’M
1-2

 = δA’M
échantillon 1

 - δA’M
échantillon 2

1.3.3.2. Utilisation des δ13C, δ15N, δ18O et δ33, 34, 36S

 Dans le cas des études biogéochimiques basées sur l’utilisation des isotopes stables, les éléments 

les plus largement étudiés sont ceux qui constituent majoritairement la MO : l’hydrogène, le carbone, 

l’oxygène, l’azote et le soufre. L’étude de leurs compositions isotopiques a permis de mettre en évidence 

la diversité et la complexité de leurs cycles biologiques, climatiques et géologiques actuels et passés 



38

Diagenèse précoce et préservation de la matière organique sédimentaire en milieu salé alcalin : cas du lac Dziani Dzaha

(Hoefs, 2009). 

 Un exemple d’application des isotopes stables en géochimie est celui de l’utilisation des compo-

sitions isotopiques de l’oxygène (18O vs 16O) pour l’étude du cycle de l’eau (e.g., Stuiver, 1970 ; Albarède, 

2008 ; Hoefs, 2009 ; Awramik et al., 2015 ; Tan et al., 2019 ; Figure 1.13). Dans les océans actuels, l’eau 

présente un δ18O proche de 0 ‰ au niveau de l’équateur (Souchez & Tison, 2002). Sous l’effet de l’évapo-

ration, l’eau des nuages est appauvrie en 18O (et donc enrichie en 16O) par des effets de distillation, dits 

de Rayleigh (Craig & Gordon, 1965). De même, les précipitations favorisent la condensation des molé-

cules d’eau « lourdes », i.e. riches en 18O, et accentuent donc l’appauvrissement en 18O de la vapeur d’eau 

atmosphérique résiduelle. Il en résulte un δ18O négatif pour les eaux météoriques moyennes à la surface 

du globe, proche de -4 ‰ (Craig & Gordon, 1965 ; Gonfiantini et al., 2018). Ce mécanisme abiotique 

est fortement dépendant de la température (Horita & Wesolowski, 1994 ; Beck et al., 2005), et constitue 

l’un des principaux outils géochimiques utilisés dans la reconstruction des paléoclimats (Hoefs, 2009 ; 

Gonfiantini et al., 2018).

 Figure 1.13. Evolution schématique du δ18O de l’eau en fonction des cycles d’évaporation et de précipitations, par distillation de Rayleigh 

(Craig & Gordon, 1965 ; Hoefs, 2009 ; Gonfiantini et al., 2018). SMOW : Standard Mid-Ocean Water, standard international correspon-

dant à la composition de référence de l’eau de mer (Baertschi, 1976).

 Cependant, le fractionnement isotopique de l’oxygène est également fortement contrôlé par des 

mécanismes biotiques, comme l’équilibre entre respiration et photosynthèse (Kroopnick & Craig, 1972 

; Quay et al., 1995), et il en résulte des fractionnements isotopiques de l’oxygène bien plus importants à 

la surface de la Terre que dans le manteau, dominés par des équilibres thermodynamiques très stables 

(Allègre, 2008 ; Hoefs, 2009). Le δ18O de roches anciennes a ainsi été utilisé pour identifier l’origine, 

supracrustale ou magmatique, de roches hautement métamorphisées dans des contextes complexes et 

anciens (e.g. Nicoli et al., 2018).

 La composition isotopique du carbone à la surface de la Terre est contrôlée par deux types de 
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mécanismes : d’une part, par les échanges entre les réservoirs inorganiques, principalement à travers 

des équilibres thermodynamiques entre le CO
2
 atmosphérique ou mantellique, les carbonates dissous 

dans l’eau et les roches carbonatées ; d’autre part, par les processus biotiques, cinétiquement contrôlés, 

impliqués dans la fixation du carbone par les producteurs primaires (photosynthèse, plus particulière-

ment) et dans les chaînes trophiques qui en dépendent (Allègre, 2008 ; Hoefs, 2009 ; Figure 1.14).

 Figure 1.14. Gammes de δ13C de quelques substances organiques et inorganiques à la surface de la Terre (d’après Hoefs, 2009).

 Ainsi, la photosynthèse est associée à un important fractionnement isotopique du carbone et 

conduit typiquement à un appauvrissement en 13C de 17 à 40 ‰ de la MO par rapport au CO
2
 assi-

milé (Cerling & Harris, 1999 ; Hoefs, 2009). Les variations de ce fractionnement sont principalement 

liées à des différences de voies métaboliques, comme celles entre les plantes à métabolisme en C
3
 et en 

C
4 
(O’Leary, 1981). Ainsi, par exemple, dans le cas d’une fixation du CO

2
 selon le métabolisme en C

3
, 

majoritaire au sein du phytoplancton et des végétaux de climats tempérés, le fractionnement associé 

à la photosynthèse est souvent proche de -25 à -28 ‰, alors que dans le cas du métabolisme en C
4
, 

plus fréquent chez les végétaux adaptés au climats arides, il est généralement compris entre -15 et -10 

‰ (Cerling & Harris, 1999). Dans les sédiments et la colonne d’eau de certains écosystèmes, le recy-

clage microbien de la MO peut  également être associé à un fractionnement isotopique important du 

carbone. La première voie de recyclage de la MO est l’hétérotrophie aérobie, qui n’est généralement 

associée qu’à des fractionnements faibles (quelques ‰ ; DeNiro & Epstein, 1976 ; Cerling & Harris, 

1999 ; Eggers & Jones, 2000). En milieu anoxique, plusieurs voies métaboliques sont impliquées dans 

le recyclage de la MO comprenant, notamment, l’hétérotrophie anaérobie (e.g., réducteurs de sulfates 

et de nitrates), la fermentation ou la méthanogénèse. Parmi ces voies, la méthanogénèse est susceptible 

d’induire des effets isotopiques conséquents. Elle peut opérer selon deux voies principales : d’une part, 
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la méthanogénèse acétoclastique qui résulte en une production de CH
4
 appauvri en 13C par rapport à la 

MO consommée (de 20 à 35 ‰ ; Whiticar et al., 1986 ; Gelwicks et al., 1993 ; Whiticar et al., 1999), et 

d’autre part, la méthanogénèse hydrogénotrophe associée à la fermentation bactérienne (comme source 

de CO
2
 et d’H

2
) qui résulte en une production de CH

4
 encore plus appauvri en 13C par rapport à la MO 

(de 30 à 80 ‰ ; Whiticar et al., 1986 ; Botz et al., 1996 ; Whiticar et al., 1999). Dans les deux cas, le CO
2
 

produit ou résiduel dans les milieux où ces métabolismes sont opérants (lors de méthanogénèse à partir 

d’acétate dans le premier cas, et lors de la fermentation dans le second) est enrichi en 13C par rapport à 

la MO (de 10 à 30 ‰ ; Whiticar et al., 1986 ; Gelwicks et al., 1993 ; Sugimoto & Wada, 1995 ; Botz et al., 

1996 ; Whiticar et al., 1999) et susceptible de laisser une empreinte sédimentaire.

 La majorité de l’azote terrestre est présente dans l’atmosphère (dont la composition en 15N est 

le standard de référence ; de Laeter et al., 2003), où sous la forme de diazote dissous dans les océans 

(Hoefs, 2009). L’essentiel des fractionnements isotopiques de l’azote est lié à son assimilation par des 

microorganismes. Sa fixation, i.e. la conversion de diazote atmosphérique en espèces métabolisables 

comme les ions nitrate ou ammonium, et son assimilation aérobie, sont associées à des fractionne-

ments faibles (de -3 à +1 ‰), qui se traduisent par une signature peu enrichie en 15N de la MO produite 

dans la majorité des environnements actuels (δ15N < +5 ‰ ; Fogel & Clifuentes, 1993). Dans les zones 

pauvres en oxygène, des processus d’oxydation anaérobie de l’ammonium et de dénitrification peuvent 

cependant intervenir dans certains métabolismes, et sont associés à des enrichissements plus forts de 

la MO en 15N (Sigman et al., 2009 ; Lam & Kuypers, 2011 ; Brunner et al., 2013). Le δ15N des sédiments 

est donc souvent considéré comme un traceur redox-sensible et les δ15N supérieurs à +5 ‰ comme une 

signature d’anaérobiose, permettant d’identifier les conditions de dépôt de la MO sédimentaire (e.g. 

Tuttle, 1991 ; Cadeau, 2017 ; Bouton et al., 2020).

 Du fait de sa capacité à se combiner avec de nombreux éléments chimiques dans une grande 

diversité d’états d’oxydation allant de -II (sulfures) à +VI (trioxydes), le soufre est également un élément 

particulièrement sensible aux conditions redox d’un milieu. Il est présent dans la majorité des environ-

nements et est impliqué dans une grande diversité de processus biogéochimiques, à l’origine d’un cycle 

complexe et du fractionnement de ses quatre isotopes stables, 32S, 33S, 34S et 36S (Canfield, 2001 ; Allègre, 

2008 ; Hoefs, 2009). Une très large gamme de compositions isotopiques du soufre est observée à la sur-

face de la Terre, avec des δ34S principalement compris entre -30 et +40 ‰ (Thode et al., 1949 ; Canfield, 

2001 ; Hoefs, 2009). L’un des moteurs majeurs de ces fractionnements est la réduction microbienne des 

sulfates (SRM ; e.g. Froelich et al., 1979 ; Howes et al., 1984 ; Mackin & Swider, 1989) en H
2
S. La SRM 

intervient dans les sédiments ou environnements anoxiques, et est associée à un fort appauvrissement 

en 34S (de 30 à 50 ‰ ; Canfield, 2001) du H
2
S produit par rapport aux sulfates consommés (qui ont, dans 

l’eau de mer actuelle, un δ34S proche de +22 ‰ ; Ono et al., 2006). Au premier ordre, les enrichissements 

isotopiques du soufre (δ33, 34, 36S) évoluent de façon proportionnelle à leur masse et peuvent être prédits 

par leurs fonctions de partition (Expressions 1.5 et 1.6 ; Bigeleisen & Mayer, 1947 ; Young et al., 2002).
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Expression 1.5.  δ33S = [(δ34S/1000 +1)^33λ -1] × 1000

Expression 1.6.  δ36S = [(δ34S/1000 +1)^36λ -1] × 1000

 Ce fractionnement est connu sous le nom de fractionnement dépendant de la masse et paramé-

tré par les coefficients de substitution isotopique 33λ et 36λ. Ces facteurs dépendent non seulement de 

la nature de la réaction considérée et de paramètres physiques  dont l’influence peut être calculée (par 

exemple, une augmentation de la température de réaction augmente la valeur des coefficients ; Farqu-

har et al., 2003 ; Ono et al., 2006), mais également de paramètres plus complexes, comme le mode de 

contrôle de la réaction (cinétique ou thermodynamique), dont l’influence est généralement déterminée 

expérimentalement (Johnston, 2011). Typiquement, la plupart des modèles considèrent des gammes de 

l’ordre de 0,51 à 0,516 pour 33λ et de 1,89 à 1,94 pour 36λ (Farquhar et al., 2003).

 L’étude multi-isotopique du soufre a permis de révéler pour certains processus des anomalies 

dans le comportement de ces fractionnements, dépendantes ou parfois indépendantes de la masse. 

Ces anomalies, exprimées par la notation Δ (Expressions 1.7 et 1.8), ont permis de mettre en lumière 

un cycle du soufre très différent pendant l’Archéen et le Paléoprotérozoïque en relation avec l’oxyda-

tion de l’atmosphère terrestre, ainsi que des processus biogéochimiques jusqu’alors mal décrits dans le 

fonctionnement des systèmes hydrothermaux ou dans des voies métaboliques impliquant la réduction, 

l’oxydation ou la dismutation du soufre (Farquhar et al., 2000 ; Farquhar & Wing, 2003 ; Johnston et al., 

2005 ; Ono et al., 2006 ; Ono et al., 2007 ; Philippot et al., 2007 ; Luo et al., 2018). L’étude isotopique du 

soufre, élément au carrefour des cycles biogéochimiques, est donc un traceur complexe et riche, aux 

multiples applications.

Expression 1.7.  ∆33S = δ33S - [(δ34S/1000 +1)^33λ -1] × 1000

Expression 1.8.  ∆36S = δ36S - [(δ34S/1000 +1)^36λ -1] × 1000

 L’évolution des applications géochimiques des isotopes stables a suivi l’histoire de l’avancement 

des techniques analytiques. Ces techniques, d’une grande diversité, reposent sur l’utilisation de dif-

férents types de spectrométrie de masse, et sur des protocoles de préparation permettant de purifier 

l’élément d’intérêt sous une forme compatible avec l’analyse. L’analyse élémentaire couplée à la spec-

trométrie de masse à rapports isotopiques (EA-IRMS) repose sur la combustion d’un échantillon et la 

séparation puis l’analyse des gaz d’intérêt produits (par exemple le CO
2
 pour une détermination du δ13C 

ou le SO
2
 pour une détermination du δ34S ; Giesemann et al., 2004 ; de Groot, 2004). Cette technique est 

facile à mettre en œuvre et permet l’analyse automatisée d’un grand nombre d’échantillons en un temps 

restreint (de l’ordre de plusieurs dizaines par jour d’analyse). Cependant, la présence d’oxygène dans 

les gaz de combustion nécessite des corrections isotopiques (pour distinguer, par exemple, 32S18O16O 

de 34S16O
2
 ; Rees, 1978) qui augmentent les incertitudes associées aux analyses. Ces interférences iso-

topiques, ainsi que la résolution de masse (i.e., la capacité d’un instrument à distinguer deux ions de 

masses proches) généralement limitée des EA-IRMS (pour privilégier leur compacité et réduire leur 
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coût) font que cette technique ne permet généralement pas la détermination de la composition élé-

mentaire d’un échantillon en isotopes les plus minoritaires (comme le 33S ou le 36S, par exemple, dans 

l’analyse du soufre ; Rees, 1978). Il existe pour ces investigations des techniques plus spécifiques, qui 

peuvent néanmoins dans certains cas nécessiter jusqu’à plusieurs jours de préparation pour chaque 

analyse. C’est le cas de l’analyse multi-isotopique du soufre sous forme SF
6
, qui permet la mesure des 

quatre isotopes stables du soufre dans un échantillon (32S, 33S, 34S, 36S) mais nécessite une purification de 

ce soufre sous forme d’Ag
2
S par un traitement chimique, puis sa fluoration (pour le convertir en SF

6
) et 

enfin son analyse par IRMS (Au Yang et al., 2016). La purification du soufre par traitement chimique est 

une étape délicate qui s’appuie sur une réduction du soufre par attaque acide et une distillation du H
2
S 

produit (Pepkowitz & Shirley, 1950 ; Thode et al., 1958 ; Forrest & Newman, 1977 ; Canfield et al., 1986). 

Les acides réducteurs utilisés dans cette méthode sont sensibles à la spéciation du soufre et permettent 

une purification ciblée des sulfures, des sulfates ou du S0 (Forrest & Newman, 1977; Canfield et al., 1986 

; Gröger et al., 2009). Cependant, ce caractère spécifique, très utile pour certaines études multi-pha-

siques, rend difficile l’utilisation de ces méthodes pour l’investigation multi-isotopique de certaines 

phases soufrées peu réactives avec les acides utilisés, comme le soufre organique (S
org

). D’autres alter-

natives existent pour l’investigation multi-isotopique des éléments, comme la spectrométrie de masse 

des ions secondaires (SIMS ; e.g. Thomassot et al., 2009 ; Whitehouse, 2012), qui permet une analyse in 

situ de la composition isotopique d’un minéral mais nécessite la préparation de standards spécifiques, 

ou encore la spectrométrie de masse à multi-collecteurs et plasma à couplage inductif (MC-ICPMS), 

dont l’utilisation peut nécessiter moins de préparation chimique mais ne permet généralement pas d’at-

teindre la précision de certains IRMS (de Groot, 2004 ; Paris et al., 2013).

 La diversité des techniques d’analyse isotopique permet donc de répondre à une diversité de be-

soins analytiques, et chacune de ces techniques présente ses atouts comme ses faiblesses. L’investigation 

multi-isotopique du soufre illustre particulièrement bien ces difficultés : seule l’amélioration conjointe 

des instruments et des méthodes de préparation a permis son essor au début des années 2000 (Farquhar 

et al., 2000 ; 2003), et des difficultés analytiques limitent encore à ce jour certaines applications, comme 

l’étude multi-isotopique du S
org

.

1.3.3.3. Application aux approches moléculaires

 La diversité des techniques d’analyse isotopique permet de mettre en place des études multi-sca-

laires, reposant sur l’investigation de la composition isotopique d’un échantillon à l’échelle du sédiment 

total, ou de certaines phases minérales ou organiques spécifiques, voire à l’échelle de composés orga-

niques individuels.

 Ces dernières approches, dites moléculaires, ont connu un large essor à partir des années 1990 

avec la mise au point de la chromatographie en phase gazeuse couplée à la spectrométrie de masse à 

rapports isotopiques (GC-IRMS ; Hayes et al., 1990). Cette technique permet d’effectuer en un flux 

continu la séparation chromatographique, la combustion (transformation en CO
2
) et l’analyse de la 
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composition en isotopes stables des composés individuels contenus dans une fraction organique. Ini-

tialement développée pour permettre l’analyse du δ13C moléculaire, la GC-IRMS a rapidement évolué 

pour permettre des analyses de δD moléculaire (Sessions et al., 1999) et, plus récemment, une variante 

de cette technique, la chromatographie gazeuse couplée à la spectrométrie de masse à multi-collecteurs 

et plasma à couplage inductif (GC-MC-ICPMS) a permis d’introduire l’analyse du δ34S moléculaire 

(Amrani et al., 2009).

 L’analyse du 13C moléculaire constitue un outil puissant pour distinguer les sources des biomar-

queurs présents dans une fraction organique. A l’inverse du δ13C global de la MO d’un sédiment, qui 

dépend tout autant du mélange des apports organiques de contributeurs autochtones et allochtones et 

de la qualité de leur préservation que des métabolismes spécifiques de ces contributeurs, l’étude du δ13C 

de biomarqueurs individuels permet donc d’apporter des précisions sur l’ensemble des sources et des 

processus diagénétiques à l’origine de la MO sédimentaire.

1.4. Mise en contexte des objectifs de thèse

 Comme cela a été discuté dans ce chapitre, le lac Dziani Dzaha actuel, en tant que milieu salé 

et alcalin, peut être considéré comme un analogue potentiel de milieux de dépôts favorables à des 

accumulations importantes de MO, comme ceux qui ont conduit à la formation de roches-mères pé-

trolières très riches comme, par exemple, celles de la Formation de la Green River. Le lac Dziani Dzaha 

apparait donc comme une cible de choix pour des études visant à mieux comprendre les mécanismes 

de préservation de la MO ainsi que les conditions diagénétiques favorisant cette préservation, et ce dès 

les premiers stades de la sédimentation. A cet égard, l’étude d’une carotte couvrant presque entièrement 

l’histoire du lac et échantillonnée au cours d’une mission effectuée en novembre 2017 (Chapitre 2) a 

été envisagée afin de mieux caractériser les sources de la MO sédimentaire dans le lac Dziani depuis sa 

mise en place, ainsi que les processus contrôlant la préservation de la MO et pouvant opérer dès les tous 

premiers stades de la diagenèse précoce dans cet écosystème. Elle repose sur une approche combinant 

à la fois des aspects sédimentologiques, isotopiques et moléculaires.

 Cette étude a tout d’abord été abordée par une approche principalement globale et sédimen-

tologique de ses sédiments présentée dans le Chapitre 3. Elle fait appel, notamment, à l’interprétation 

d’un log stratigraphique de la carotte, à des analyses élémentaires (C, N, S) et à des analyses Rock-Eval. 

Dans le Chapitre 4 est introduite une nouvelle méthode permettant l’approche multi-isotopique (32S, 
33S, 34S, 36S) et multi-phasique du soufre (sulfates, sulfures, S0, S

org
 soluble et insoluble). Elle permet, plus 

particulièrement, l’étude multi-isotopique du S
org

 pour laquelle il n’existait pas de méthode adaptée, tout 

en permettant également l’analyse multi-isotopique des espèces inorganiques du soufre dans le même 

sédiment. Or, comme évoqué plus haut, le soufre joue probablement un rôle essentiel dans l’accumula-

tion de MO sédimentaire dans le lac Dziani et dans les roches-mères déposées dans un contexte simi-

laire. L’application de cette méthode, associée à d’autres approches isotopiques (13C, 15N) plus globales, 

nous permet, dans le Chapitre 5, d’évaluer l’évolution de l’environnement de dépôt et de la colonne 
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sédimentaire du lac Dziani, et de la mettre en relation avec la mise en place des processus favorables à 

l’accumulation de MO sédimentaire.

 Le Chapitre 6 est consacré à l’étude moléculaire de la MO dans les sédiments du lac Dziani Dzaha 

pour étayer et compléter les résultats des chapitres précédents issus des études globales et isotopiques. 

Cette approche moléculaire permet, grâce aux biomarqueurs lipidiques, de remonter aux sources de la 

matière organique et d’évaluer la nature et l’intensité des transformations diagénétiques qu’elle a subies. 

Elle permet ainsi de suivre l’évolution de l’écosystème du lac mais également des conditions de préser-

vation de la MO associés à ces changements environnementaux au cours de l’histoire du lac.
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2.1. Echantillons de sédiment

 Pour leur plus grande part, les travaux de cette thèse ont porté sur l’étude d’échantillons de 

sédiments du lac Dziani Dzaha, sélectionnés à différents niveaux d’une carotte collectée en ce but en 

novembre 2017. Certains traitements et analyses ont également été effectués sur des échantillons de 

roches-mères provenant des Formations de la Green River (Utah, Etats-Unis) et de Monterey (Califor-

nie, Etats-Unis), du Bassin de la Limagne (Auvergne, France) ainsi que sur un pétrole de Rozel Point 

(Utah, Etats-Unis). De plus amples informations sur ces échantillons complémentaires sont fournies en 

2.1.2.

2.1.1. Sédiments du lac Dziani Dzaha

2.1.1.1. Mission de carottage

 Du 11 au 25 novembre 2017 a eu lieu une mission à Mayotte résultant d’une collaboration 

entre le Laboratoire de Géologie de Lyon (UMR-CNRS 5276), l’Institut de Physique du Globe de Paris 

(UMR-CNRS 7154), le Centre de Carottage et Forage National (C2FN) représenté par le laboratoire 

EDYTEM (UMR-CNRS 5204), le Laboratoire d’Ecologie Microbienne de Lyon (UMR-CNRS 5557), le 

Muséum d’Histoire Naturelle de Paris (UMR-CNRS 7245) et les laboratoires MARBEC (UMR-CNRS 

9190) et LIENSs (UMR-CNRS 7266) de Sète et de La Rochelle.

 Cinq carottes de sédiments ont été prélevées et numérotées de C14 à C18 (Tableau 2.1), dans 

la continuité de la numérotation des carottes prélevées lors de missions antérieures, notamment celles 

effectuées dans le cadre de l’ANR DZIANI (2014-2017).

Tableau 2.1. Carottes de sédiments prélevées lors de la mission de novembre 2017 au lac Dziani. L’ensemble des métadonnées est dispo-

nible sur le site de la Cyber Carothèque Nationale, avec une numérotation qui lui est propre (de DZI-C1 à DZI-C5, dans le même ordre 

de numérotation).

Carotte Date d’extraction Longueur (cm)

C14 16/11/2017 334

C15 18/11/2017 341

C16 19/11/2017 472

C17 19/11/2017 473

C18 20/11/2017 477

 Les carottages ont été effectués depuis une barge élaborée sur site, à l’aide d’un carottier à piston 

gravitaire modifié « Fanget-Malet 90 » (type Nesje) développé par le laboratoire EDYTEM, dans des 

liners tubulaires en PVC de 90 mm de diamètre assemblés en pièces uniques de 4 ou 6 m de long par 

des manchons étanches (Figure 2.1).
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Figure 2.1. Barge de carottage après extraction de la carotte C16 (a). La barge est assemblée à partir de deux zodiacs par une structure 

en aluminium/contreplaqué (b) et stabilisée par quatre ancres ; le carottier est porté par un bipode en aluminium. La carotte C18 a été 

ouverte sur place, dans les heures suivant son extraction (c). 

 Le site de carottage a été sélectionné pour sa représentativité présumée (Figure 2.2). En l’absence 

de données d’imagerie du sous-sol, et sur la base des carottages de missions précédentes ayant révélé 

des effondrements gravitaires du sédiment à proximité de la fosse du lac (Milesi et al., 2019), un site 

central et de bathymétrie intermédiaire (isobathe 5 m) entre les stations CLB et EDT définies lors des 

missions précédentes a été privilégié (Figure 2.2).

 Pour des raisons de transport et de stockage les carottes ont été découpées en segments et scel-

lées sur les bords du lac. La carotte C18 étudiée dans cette thèse a ainsi été découpée en trois segments 

de longueurs proches, C18a (de 0 à 150 cm de profondeur sous l’interface eau-sédiment), C18b (150-

314 cm) et C18c (314-477 cm).

 

a b

c
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Figure 2.2. Bathymétrie du lac Dziani Dzaha et stations de prélèvements. CLB et EDT (fosse) correspondent aux stations définies lors de 

missions précédentes. L’étoile indique l’emplacement de la station de sondage choisie pour novembre 2017. Les carottes C14 à C18 ont été 

prélevées dans un rayon de 10 mètres autour de cet emplacement. Modifié d’après Cadeau (2017).

2.1.1.2. Echantillonnage des sédiments

 Pour préserver au mieux la qualité des sédiments, la carotte C18 a été ouverte, décrite et échantil-

lonnée le jour-même de son extraction, dès son retour au gîte. Les échantillons ont été prélevés sur une 

moitié de carotte, l’autre moitié étant conservée comme archive (à ce jour stockée dans la carothèque 

EDYTEM à Chambéry). Afin de limiter les contaminations par le PVC du liner, une marge minimale 

d’un centimètre a été respectée entre les parois du tube et le matériel sédimentaire échantillonné. Les 

niveaux échantillonnés ont été sélectionnés pour représenter au mieux la variété des faciès identifiés par 

la description macroscopique de la carotte, dans le respect des capacités de stockage disponible. Chaque 

échantillon a alors été identifié par le segment et les cotes de l’intervalle échantillonné ; ainsi « C18a 5 - 6 

» désigne un échantillonnage du centimètre compris entre les cotes de profondeur 5 et 6 cm du segment 

supérieur de la carotte C18. En moyenne, chaque échantillon représente 5 à 10 g de sédiment sec. Les 

intervalles non échantillonnés ont été rassemblés en  trois échantillons composites destinés à des tests 

analytiques ou des analyses nécessitant de grandes quantités de matériel :

 • Composite C18a (sur l’intervalle de 0 à 100 cm de profondeur) ;

 • Composite C18b (sur l’intervalle de 150 à 314 cm de profondeur) ;

 • Composite C18c (sur l’intervalle de 314 à 444 cm de profondeur).

 Les échantillons ont été stockés dans des piluliers en verre ambré pyrolysés de 30 ou 50 mL, puis 

congelés aussitôt après prélèvement, et maintenus dans cet état y-compris lors de leur transport à Lyon.

Le nombre d’échantillons prélevés sur la carotte C18, ainsi que la liste des analyses effectuées sur ces 

échantillons, sont décrits dans le Tableau 2.2. Davantage de détails sur chaque échantillon sont donnés 

en Données Supplémentaires (S.2).
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Tableau 2.2. Niveaux échantillonnés et analyses effectuées sur la carotte C18 du lac Dziani Dzaha. 1, Rock-Eval 6 (2.2.2) ; 2, analyses élé-

mentaires et isotopiques de C et N totaux (2.2.3) ; 3, analyses élémentaires et isotopiques de C organique (2.2.3) ; 4, analyses isotopiques 

de C et O des carbonates (2.2.3) ; 5, analyses élémentaires et isotopiques de S total (2.2.3) ; 6,  analyses multi-phasiques, multi-isotopiques 

de S (2.2.4) ; 7, analyses moléculaires (2.3).

Segment Total Total 
dessalés

Total
décarbonatés

1* 2 3 4* 5* 6 7

C18a 49 49 7 49 49 7 11 28 4 4

C18b 54 54 25 53 54 25 13 13 5 5

C18c 57 57 4 57 56 4 15 15 4 4

Total 161 161 36 159 159 36 40 57 13 13

*Analyses au moins partiellement obtenues dans le cadre de prestations ou collaborations (voir les sections correspondantes pour plus 

de détails).

 Suite à leur transport, tous les échantillons ont été lyophilisés et homogénéisés. Des aliquotes de 

1,5 g en ont ensuite été prélevés pour les préparer de façon appropriée pour chacune des analyses pré-

vues. Dans le but de permettre au mieux leur comparaison, toutes les analyses décrites dans cette thèse 

ont été réalisées à partir de ces aliquotes préparés, à l’exception des analyses multi-phasiques du soufre 

nécessitant un traitement spécifique (2.1.4).

2.1.1.3. Modèle d’âge 14C des sédiments du lac Dziani Dzaha

 La datation 14C de macrorestes échantillonnés à partir des carottes C12 et C18 a permis de 

construire un modèle d’âge pour les sédiments du lac ; la datation de végétaux en bordure du lac a 

permis de vérifier la fiabilité de ces âges et l’absence de contamination par du CO2 volcanique (Figure 

2.3 ; Milesi et al., 2020 ; communication personnelle E. Bard & M. Capano, CEREGE). Ce modèle d’âge 

est très cohérent avec les estimations de Zinke et al. (2003) prévoyant un âge du lac de l’ordre de 4000 

à 9000 ans, puisque les sédiments les plus anciens de la carotte C18 ont permis de situer l’âge minimal 

du lac à environ 6200 ans. Ce modèle d’âge révèle également un taux de sédimentation de l’ordre de 

1,1 mm.an-1. Ce taux de sédimentation, associé à une compaction relativement faible des sédiments, 

est peu élevé en comparaison de certains autres systèmes lacustres (de l’ordre de plusieurs à plusieurs 

dizaines de mm.an-1 pour les cas de remobilisation ; Allen & Allen, 2013) mais est tout à fait cohérent 

pour un système peu profond et calme, au bassin versant limité.

 Enfin, le modèle d’âge 14C montre l’absence de hiatus sédimentaire au sein de ces carottes et la 

continuité de leurs enregistrements, essentiels à l’interprétation.
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Figure 2.3. Modèle d’âge 14C pour les sédiments du lac Dziani Dzaha. Ellipses noires : datations effectuées sur des macrorestes échantil-

lonnés dans la carotte C12 (Milesi et al., 2020) ; ellipses blanches : datations effectuées sur des macrorestes échantillonnés dans la carotte 

C18 (communication personnelle E. Bard & M. Capano, CEREGE).

2.1.2. Sédiments de provenance autre que le lac Dziani Dzaha

 Certains échantillons autres que ceux du lac Dziani Dzaha ont été utilisés pour les dévelop-

pements de l’étude du Chapitre 3. Ces échantillons ont été sélectionnés pour représenter une certaine 

diversité de roches sédimentaires (ainsi qu’un pétrole) riches en matière organique et en soufre, et sont 

répertoriés dans le Tableau 2.3 ; le détail des méthodes d’analyse de ces échantillons est développé en 

2.2.4.

Tableau 2.3. Identification des échantillons utilisés autres que ceux du lac Dziani Dzaha.

Provenance Nature Collection d’origine Méthode d’échantillonnage Références indicatives

Bassin de la Limagne
(Auvergne, France)

Roche Personnelle Echantillonnage de surface Seard et al. (2013)
Wattinne et al. (2003)

Formation de la Green River
(Utah, Etats-Unis)

Roche Total E&P Carottage de puits Tuttle (1991)
Smith & Carroll (2015)

Formation de Monterey
(Californie, Etats-Unis

Roche Univ. de Strasbourg Echantillonnage de surface Orr (1986)
Zaback & Pratt (1992)

Rozel Point
(Utah, Etats-Unis

Pétrole Univ. de Strasbourg Echantillonnage de surface Thode et al. (1958)
Mauger et al. (1973)
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2.2. Analyses globales

2.2.1. Préparation des échantillons

 Compte-tenu de la forte teneur en sels de l’eau de porosité du lac (30 à 60 ‰), les aliquotes 

d’échantillons ont dû être dessalés avant analyse pour préserver les instruments de mesure. Par ailleurs, 

les analyses élémentaires et isotopiques en carbone organique (2.2.3) ont été précédées d’une étape de 

décarbonatation par attaque acide. Ces deux étapes ont nécessité la mise au point de protocoles spéci-

fiques aux sédiments du lac Dziani.

 En effet, comme les sédiments étudiés sont des sédiments récents très riches en MO, l’impact de 

rinçages à l’eau distillée et de l’exposition à l’acide sur la MO (potentiellement labile) qu’ils contiennent 

a été évalué. Des aliquotes de 500 mg de l’échantillon Composite C18a ont été traités pendant diffé-

rentes durées avec du HCl (1N, 10 mL) puis rincés et centrifugés (10 min à 4000 tours.min-1) trois fois 

successivement avec 30 mL d’eau déminéralisée, la solution acide étant alors principalement mélangée 

à l’eau du premier rinçage. La teneur en carbone organique dissous (DOC) dans chaque eau de rinçage 

a été analysée par spectroscopie infrarouge non dispersive à l’aide d’un spectromètre Multi N/C 3100 

(Analytik Jena) en mode combustion à 850 °C. Les résultats sont présentés dans le Tableau 2.4.

Tableau 2.4. Quantité de DOC dans l’eau de rinçage d’un aliquote de l’échantillon Composite C18a traité avec HCl en fonction de la durée 

d’attaque acide et du nombre de rinçages.

Durée d’attaque acide (min) Rinçage DOC (mg.L-1)

Pas d’attaque (10 mL eau déminéralisée 1er 33,60

Pas d’attaque (10 mL eau déminéralisée) 2ème 29,10

Pas d’attaque (10 mL eau déminéralisée) 3ème 49,65

15 1er 32,27

15 2ème 15,59

15 3ème 30,47

120 1er 41,86

120 2ème 30,95

120 3ème 27,81

720 1er 46,80

720 2ème 27,72

720 3ème 36,75

Blanc 1 0,56

Blanc 2 0,45

Blanc 3 0,49

Blanc 4 0,36

 Dans chaque cas, des pertes importantes en carbone organique de l’échantillon sont révélées par 

la quantité de DOC des eaux de rinçage comparée à celle de blancs. Ces pertes représentent un impact 

sur le TOC de l’ordre de 0,25 % pour chaque rinçage et donc non négligeable par rapport au TOC du 
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Composite C18a, qui est d’environ 8 % (voir Chapitre 4). Il est également remarquable que l’exposition 

préalable à l’acide ne semble pas avoir d’impact significatif sur les pertes en carbone organique.

 Suite à ces tests, le mode opératoire suivant a été choisi pour préparer les échantillons (pour 1,5 

g de sédiment sec) :

 • Dessalage : deux rinçages avec 30 mL d’eau distillée ;

 • Décarbonatation + dessalage : traitement avec 10 mL de HCl 1N pendant 2 heures (la fin de 

réaction étant vérifiée par un pH < 2 après ajout de quelques gouttes de HCl 12N et homogénéisation), 

suivi de deux rinçages avec 30 mL d’eau distillée.

 Dans les deux cas, les phases solide et aqueuse ont été séparées entre chaque rinçage par centri-

fugation (10 min à 4000 tours.min-1).

 Sans s’affranchir de pertes en carbone organique, les traitements choisis permettent de limiter 

ces pertes et donc les biais induits dans les analyses ultérieures. Tous les échantillons ont été préparés 

en suivant rigoureusement ce protocole pour garantir au maximum la comparabilité des analyses.

2.2.2. Analyse Rock-Eval

 Les analyses Rock-Eval ont été réalisées en prestation à l’Institut des Sciences de la Terre de 

Paris (F. Baudin, UMR-CNRS 7193) sur des échantillons dessalés, en appliquant un cycle modifié du 

protocole standard de Rock-Eval 6 adapté aux sédiments récents (Baudin et al., 2015).

 Le cycle de pyrolyse est amorcé à 180 °C et est suivi d’une rampe de 30 °C.min-1 jusqu’à 650 °C. 

Le cycle d’oxydation est resté inchangé par rapport au protocole standard (de 300 à 850 °C avec une 

rampe de 20 °C.min-1). Des détecteurs standard (FID, détecteurs infra-rouge à CO et CO
2
) ont permis 

de mesurer les paramètres Rock-Eval S1, S2, S3, S3’, S4, S5 et Tmax (Figure 2.4). Le détail des calculs 

des valeurs de PI, PC, RC, TOC, HI, OI et TIC à partir de ces paramètres Rock-Eval est développé par 

Baudin et al. (2015).

 Des duplicatas systématiques ont permis de vérifier l’homogénéité des échantillons ainsi que la 

réplicabilité des analyses.
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Figure 2.4. Conditions analytiques et paramètres mesurés lors d’un cycle Rock-Eval 6 modifié utilisé pour cette thèse. Les segments de 

droites représentent la programmation de la température au cours du temps. L’aire des pics est intégrée et permet le calcul des variables 

d’intérêt. Modifié d’après Baudin et al. (2015).

2.2.3. Analyse élémentaire couplée à la spectrométrie de masse à rapports isotopiques

 La mesure des teneurs en carbone total (TC), en carbone organique (TOC), en azote total (TN) 

et des δ13C et δ15N associés dans les échantillons préparés (i.e., dessalés pour les analyses totales et 

décarbonatés pour les analyses de carbone organique, voir 2.2.1 et Tableau 2.2) a été faite par analyse 

élémentaire couplée à la spectrométrie de masse à rapports isotopiques (EA-IRMS), en utilisant un 

analyseur élémentaire Vario ISOTOPE Select (Elementar) équipé d’un détecteur à conductivité ther-

mique (TCD) et couplé à un spectromètre de masse à rapports isotopiques (IRMS) Isoprime visION 

(Elementar). Les mesures ont été calibrées en analysant tous les 5 échantillons des aliquotes de 4 mg de 

sédiment standard, IVA33802151 (TC = 9,15 %, TN = 0,62 %, δ13C = -26,27 ‰ et δ15N = +4,42 ‰). 

Les 159 échantillons analysés en carbone/azote totaux ont été systématiquement analysés en duplicatas 

et les 36 échantillons analysés en carbone organique en triplicatas, sur des aliquotes de 2 à 4 mg selon 

leurs teneurs en carbone/azote. Ces réplicatas ont permis d’évaluer les erreurs analytiques typiquement 

associées aux mesures du TC et TOC, du TN et des δ13C et δ15N comme inférieures à 0,3 %, 0,05 %, 0,1 

‰ et 0,5 ‰, respectivement (1σ).
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 La mesure de la teneur en soufre total (TS) et du δ34S associé des échantillons dessalés (2.2.1 

et Tableau 2.2) a été faite en collaboration avec le Laboratoire d’Ecologie des Hydrosystèmes Naturels 

et Anthropisés (L. Simon, UMR-CNRS 5023) en utilisant un analyseur élémentaire VarioPYROcube 

(Elementar) en mode combustion azote/carbone/soufre et couplé en flux continu à un IRMS Isoprime 

100 (Elementar ; Fourel et al., 2014). La calibration de ces mesures a été faite en utilisant un standard 

international d’Ag
2
S (IAEA-S1, δ34S = -0,3 ‰) et un standard international de BaSO

4
 (NBS-127, δ34S 

= +20,3 ‰). Cinq aliquotes de 0,25 mg de chaque standard ont été analysés en début comme en fin 

de chaque session, ainsi qu’un aliquote tous les 5 échantillons. Les analyses sur des échantillons ont 

été faites sur des aliquotes de 4 mg et n’ont pas été répliquées. Un aliquote de WO
6
 de masse 10 fois 

supérieure à celle de l’échantillon analysé lui a été ajouté lors de la pesée, pour favoriser l’oxydation. Les 

erreurs analytiques typiquement associées aux mesures du TS et du δ34S sont inférieures à 0,05 % et 0,3 

‰, respectivement (1σ, Fourel et al., 2014).

 La mesure du δ13C et δ18O des carbonates de certains échantillons dessalés (2.2.1 et Tableau 2.2), 

a été effectuée en collaboration avec l’Institut de Physique du Globe de Paris (M. Ader, UMR-CNRS 

7154). L’analyse du CO
2
 libéré a été faite par IRMS en flux continu d’hélium (AP2003) avec une erreur 

analytique typique de 0,05 ‰ (1σ).

2.2.4. Analyse quadri-isotopique, multi-phasique du soufre

 Après leur lyophilisation et homogénéisation, des aliquotes (1 g) de certains échantillons de 

sédiment ont été préparés en vue d’analyses multi-phasiques du soufre (Tableau 2.2, Chapitre 4). Ces 

aliquotes ont subi un traitement spécifique dont les étapes sont présentées en Figure 2.5, avec pour ob-

jectif la séparation et la purification de différentes phases soufrées (sulfures, sulfates, S0, et deux phases 

de S
org

 issues respectivement de la matière organique soluble ou insoluble dans les solvants) sous une 

forme solide Ag
2
S. Cette forme Ag

2
S a ensuite été fluorée en SF

6
 et analysée par IRMS.

 Seule de la verrerie Pyrex et des réactifs de qualité analytique, ont été utilisés. Les dilutions 

et rinçages ont été effectués dans des tubes de 100 mL avec de l’eau déminéralisée. La séparation des 

phases solides et aqueuses a été faite par centrifugation (10 min à 4000 tours.min-1). L’absence de soufre 

dans les réactifs a été testée régulièrement et considérée comme acceptable lorsque moins de 5 µg de 

soufre (limite de détection) étaient obtenus lors de réactions à blanc. Toutes les proportions en réactifs 

mentionnées dans cette partie ont été adaptées au traitement d’un aliquote (1 g) de sédiment, pour des 

phases soufrées n’excédant pas 125 µmol de soufre chacune, garantissant ainsi un large excès en réactifs. 

La matière organique soluble a été extraite des sédiments et le S0 contenu dans les extraits lipidiques 

totaux (TLE) a été piégé comme décrit en 2.3.1.1. Après cette étape, les TLE ont été adsorbés sur 0,25 

g de célite pour faciliter leur manipulation et les étapes suivantes. Différentes étapes de distillation et 

d’attaque chimique ont ensuite été effectuées de façon séquentielle, comme illustrées par la Figure 2.5.
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Figure 2.5. Etapes analytiques de l’approche quadri-isotopique, multi-phasique du soufre. Adapté d’après Jovovic et al. (2020 ; Chapitre 3).

 Les réactions de distillation réductive ont permis la purification de phases soufrées sous forme 

d’Ag
2
S.  Ces réactions reposent sur l’utilisation de solutions acides permettant la réduction de certaines 

phases soufrées en H
2
S, et la précipitation de ce-dernier en Ag

2
S dans une solution de nitrate d’argent 

(20 mL de AgNO
3
 à 2,48 %). Ces réactions ont été faites à reflux pendant 3 heures, sous flux d’azote pour 

garantir une atmosphère inerte et favoriser la migration d’H
2
S. Le montage utilisé pour ces distillations 

est illustré en Figure 2.6.

Deux types de solutions réductives ont été utilisés selon les besoins :

 • La solution de chrome (II) (CrCl
2
), popularisée notamment par Canfield et al. (1986) a été 

utilisée pour la purification spécifique des sulfures minéraux ou de S0, dont elle permet la conversion en 

H
2
S avec un rendement typique de 99 ±1 % (Gröger et al., 2009) sans réagir avec les sulfates ni les com-

posés organiques soufrés (< 0,2 %, Gröger et al., 2009). Cette solution étant particulièrement sensible 

à l’oxydation, elle a été préparée quotidiennement avec un protocole adapté de Fossing et Jorgensen 

(1989). Pour cela, un flacon à pénicilline (100 mL) scellé par un bouchon en caoutchouc à revêtement 

téflon est rempli avec une solution acide de CrCl
3
 (80 mL de HCl à 3 % et 21,15 g de CrCl

3
 hexahydraté 

solide), et placé sous flux d’azote et agitation magnétique. Le chrome (III) est ensuite réduit en chrome 

(II) par l’ajout de 14 g de granules de zinc. Cette réaction est maintenue sous flux d’azote et agitation 

jusqu’au virage colorimétrique complet de la solution depuis son vert sombre opaque initial jusqu’à 

un bleu clair transparent. Pour chaque distillation, 25 mL de cette solution sont prélevés et injectés au 

mélange réactionnel à l’aide d’une seringue, après ajout de 10 mL de HCl à 37 % (Figure 2.6b).

 • La solution « STrictement Réductive  d’acide chlorhydrique, Iodhydrique et hypoPhosphoreux 

» (STRIP ; Pepkowitz & Shirley, 1950 ; Thode et al., 1961 ; Forrest & Newman, 1977) a été utilisée pour 

la purification des sulfates et/ou sulfures minéraux, dont elle permet la conversion en H
2
S avec un ren-
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dement proche de 100 % sans réagir avec les composés organiques soufrés (Arnold et al., 2014). Cette 

solution étant plus stable que la solution de CrCl
2
, elle a été préparée en quantités plus importantes et 

conservée jusqu’à 6 mois après sa préparation. Pour cela, un Erlenmeyer de 1200 mL est rempli avec 

420 mL de HCl à 37 %, 257 mL de HI à 57 % et 125 mL de H3PO2 à 50 %. Ce mélange est maintenu 

sous agitation magnétique à léger reflux pendant 6 heures, permettant une élimination de toute trace 

de sulfates résiduels et une homogénéisation de la solution. Pour chaque distillation, 25 mL de cette 

solution sont ensuite prélevés et injectés au mélange réactionnel à l’aide d’une seringue (Figure 2.6b).

 Figure 2.6. Montage utilisé pour les distillations réductives de soufre : a, mélange réactionnel avec reflux ; b, solution réductive (CrCl
2
/

STRIP) ; c, flux d’azote ; d, piège à eau des vapeurs acides ; e, piège d’AgNO
3
. Adapté d’après Jovovic et al. (2020 ; Chapitre 3).

 Les poudres d’Ag
2
S obtenues avec ces distillations réductives ont ensuite été clarifiées avec 

quelques gouttes d’ammoniac à 25 % (permettant la solubilisation de précipités indésirables de chlo-

rures, nitrates ou phosphates d’argent) puis rincées et centrifugées trois fois avec 30 mL d’eau déminé-

ralisée et lyophilisées. Elles ont ensuite été stockées dans un milieu sec et protégé du soleil jusqu’à leur 

analyse.

 Les sédiments résiduels dépourvus des sulfures et sulfates minéraux (« kérogènes ») et les TLE 

ont ensuite subi une étape d’oxydation par NaOCl (Figure 2.5e). Ils ont été chauffés entre 60 et 70 °C 

en présence d’une solution de NaOCl à 10-15 %, avec une agitation manuelle toutes les 2 à 6 heures. 

La cinétique de cette réaction a été évaluée en considérant différentes durées de traitement (6, 12, 24 

et 48 heures) (Chapitre 3). Afin de garantir un large excès d’ions hypochlorites, les échantillons ont été 

proportionnés pour faire réagir une teneur maximum de 125 µmol de soufre et 25 mmol de carbone 

en présence de 25 mL de cette solution. Toutes les analyses multi-phasiques du Chapitre 5 ont  été 

effectuées avec une durée de 24 heures pour cette étape. Au cours de cette oxydation, la matière orga-

nique est digérée et le S
org

 libéré sous la forme de sulfates. Après la réaction, le mélange est refroidi à 

température ambiante puis précautionneusement acidifié à l’aide d’HCl à 37 % jusqu’à atteindre un pH 
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< 2 pour consommer l’excès d’ions hypochlorites et les carbonates produits par l’oxydation, et faciliter 

la précipitation des sulfates. Ces-derniers ont précipité sous forme de BaSO
4
 en ajoutant 20 mL de 

solution saturée de BaCl
2
 (> 360 g.L-1). Le précipité obtenu est centrifugé pour éliminer le surnageant, 

rincé deux fois supplémentaires avec la solution saturée de BaCl
2
, puis lyophilisé et homogénéisé avant 

sa distillation avec la solution STRIP (Figure 2.5d).

 Les poudres d’Ag
2
S obtenues après ces différentes étapes sont homogénéisées et pesées dans des 

capsules d’aluminium avant d’être fluorées pendant une nuit dans des réacteurs en nickel à 350 °C. Le 

SF6 produit est purifié par piégeage cryogénique et par chromatographie gazeuse avant la détermina-

tion de ses valeurs de δ33S, δ34S et δ36S avec un IRMS dual-inlet Thermo Scientific MAT 253 (Au Yang 

et al., 2016). Ces mesures ont été calibrées à l’aide d’un standard international d’Ag
2
S, IAEA-S1 (δ34S = 

-0,3 ‰) inclus dans chaque session de 10 échantillons. Les erreurs analytiques typiquement associées à 

ces mesures ont été évaluées comme inférieures à 0,01 et 0,1 ‰ pour les valeurs de δ33S ou δ34S et δ36S, 

respectivement, et de l’ordre de 0,005 et 0,1 ‰  pour les valeurs de Δ33S et Δ36S, respectivement (1σ), et 

sont concordantes avec celles mesurées par Au Yang et al. (2016).

2.3. Analyses moléculaires

2.3.1. Préparation des échantillons

2.3.1.1. Préparation et fractionnement des extraits organiques

La composition moléculaire de la MO a été étudiée dans une sélection d’échantillons à partir des sédi-

ments dessalés (2.2.1 et Tableau 2.2). Les TLE ont été obtenus par des cycles successifs d’extraction à 

l’aide d’une sonde à ultrasons (10 minutes chacun) avec du méthanol (MeOH, ×2), un mélange 1:1 (v/v) 

de dichlorométhane (DCM) et de MeOH (×2) puis du DCM (×2) à température ambiante (~20 °C). 

Pour chaque cycle, 25 mL de solvants ont été utilisés pour une masse de sédiment n’excédant pas 1 g. Les 

TLE ont été collectés à chaque cycle après centrifugation (10 min à 4000 tours.min-1), puis rassemblés 

et mis en présence de copeaux de cuivre activé pendant 24 heures pour piéger le S0 sous forme de Cu
x
S

y
 

(Blumer, 1957).

 Les TLE dépourvus de S0 ont ensuite été séparés en fractions organiques de différente polarité 

par chromatographie d’adsorption. Plusieurs procédures ont été employées selon les analyses ciblées :

 • Séparation sur colonne de gel de silice (7 g, 4 % d’eau) en trois fractions de polarité croissante 

; F1 «  hydrocarbures » (hexane, deux volumes morts), F2 « aromatiques » (hexane:DCM, mélange 4:1 

v/v, deux volumes morts), F3 « polaires » (MeOH:DCM, mélange 1:1 v/v, deux volumes morts). Les 

fractions F3 ont été dérivées avec du N,O-bis(triméthylsilyl)trifluoroacétamide (BSTFA) dans la pyri-

dine (60 °C, 2 h) avant analyse.
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 • Dérivation du TLE par méthylation en utilisant une solution de diazométhane dans l’éther dié-

thylique puis, après élimination sous pression réduite du solvant et de l’excès de réactif, par acétylation 

avec de l’anhydride acétique dans la pyridine (60 °C, 2 h). Après élimination sous pression réduite de la 

pyridine et de l’excès de réactif, séparation sur colonne de silice sèche (7g, 4 % d’eau) en deux fractions 

de polarité croissante ; F1’ « apolaires » (DCM:acétate d’éthyle, mélange 4:1 v/v, deux volumes morts), 

F2’ « polaires » (MeOH:DCM, mélange 1:1 v/v, quatre volumes morts).

 • Dans le cas des TLE obtenus par dégradation chimique avec EtSH/MeONa/MeI (2.3.1.2), sé-

paration sur colonne de silice sèche (7g, 4 % d’eau) en deux fractions de polarité croissante ; F1’’ « apo-

laires » (DCM:acétate d’éthyle, mélange 4:1 v/v, deux volumes morts), F2’’ « polaires » (MeOH:DCM, 

mélange 2:1 v/v, deux volumes morts). Les fractions F2’’ ont été acétylées avec de l’anhydride acétique 

dans la pyridine (60 °C, 2 h) avant analyse.

2.3.1.2. Traitement des constituants macromoléculaires par dégradation chimique

 Certains échantillons (TLE, fractions et sédiments) ont subi une dégradation chimique sélective 

en vue de libérer des composés organiques liés par des liaisons C-S ou S-S dans des structures macro-

moléculaires. Les composés ainsi libérés peuvent être analysées par chromatographie gazeuse couplée 

à la spectrométrie de masse (GC-MS ; 2.3.2.2).

Deux approches différentes ont été appliquées :

 • La réaction d’hydrodésulfuration au nickel de Raney (Raney, 1927) permet de couper les liai-

sons C-S et conduit à la formation d’hydrocarbures. Une suspension aqueuse de nickel de Raney com-

merciale est tout d’abord rincée avec de l’éthanol absolu et le nickel de Raney mis en suspension dans ce 

même solvant (25 g de nickel de Raney pour 50 mL d’éthanol). Les échantillons sont dissous ou mis en 

suspension dans une solution de 5 mL d’éthanol absolu et de quelques gouttes de toluène pour favoriser 

la dissolution des composés apolaires. 1,5 mL de suspension de nickel de Raney sont ensuite ajoutés, et 

le mélange laissé à réagir sous agitation avec un léger reflux pendant 90 minutes. Le mélange réaction-

nel est ensuite extrait 3 fois avec du DCM dans une ampoule à décanter. L’extrait organique est ensuite 

séché à l’aide de Na
2
SO

4
 puis analysé directement par GC-FID et GC-MS (2.3.2).

 • La dégradation à l’éthanethiol (EtSH/MeONa/MeI) permet de couper les liaisons S-S et conduit 

à la formation de méthylthioéthers. Les échantillons sont dissous ou mis en suspension dans 2 mL (TLE 

ou fractions) ou 25 mL (sédiments) d’un mélange MeOH:toluène (1:1, v/v). 80 mg (TLE ou fractions) 

ou 450 mg (sédiments) de méthanoate de sodium sont ajoutés, ainsi que 50 µl (TLE ou fractions) ou 300 

µL (sédiments) d’EtSH. Le mélange est laissé à réagir sous agitation et atmosphère d’argon, sans chauf-

fer, pendant 90 minutes puis traité avec un excès d’iodure de méthyle (2 mL). Après 45 minutes, l’excès 

d’iodure de méthyle et les solvants sont éliminés d’abord sous flux d’argon puis sous pression réduite, 

puis les TLE obtenus séparés en différentes fractions organiques (2.3.1.1).
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2.3.2. Techniques analytiques

2.3.2.1. Chromatographie en phase gazeuse avec détection par ionisation de flamme

 Les analyses par chromatographie en phase gazeuse (GC) ont été réalisées avec un chromato-

graphe Agilent 6890N équipé d’un passeur automatique, d’un injecteur froid (Cool On Column, COC) 

et d’un détecteur à ionisation de flamme (FID) maintenu entre 280 et 300 °C. La séparation des compo-

sés a été réalisée sur une colonne capillaire de silice (dimensions 30 m × 0,25 mm) possédant une phase 

stationnaire apolaire de type HP5MS (0,25 μm d’épaisseur de film).

 • Programme de température du COC : 40°C isotherme de 0,5 min, 40-300 °C (200 °C.min-1), 

300 °C isotherme de 1 min.

 • Programme de température du four : 60-130 °C (10 °C.min-1), 130-320 °C (4 °C.min-1), 320 °C 

isotherme de 45 min. 

 Le gaz vecteur utilisé est l’hélium avec un débit de 1 mL.min-1.

 Les analyses par chromatographie en phase gazeuse avec détection par ionisation de flamme 

(GC-FID) ont été réalisées pour vérifier la propreté des fractions et ajuster leur concentration à des 

gammes compatibles avec les autres analyses moléculaires. La linéarité de la réponse du FID a été vé-

rifiée en analysant un mélange standard (constitué de différents composés purs) à différentes concen-

trations. La solution-mère de ce standard a été préparée en diluant des quantités égales de n-heptadé-

cane, n-pentacosane, pristane et cholestane (Sigma-Aldrich) dans de l’acétate d’éthyle pour obtenir une 

concentration de 1 g.L-1 par composé. La réponse FID de l’analyse de ce mélange à différentes concen-

trations est présentée en Figure 2.7 (moyenne des quatre composés).

Figure 2.7. Test de linéarité de la réponse en GC-FID d’un mélange de n-heptadécane, n-pentacosane, pristane et cholestane analysé à 

différentes concentrations. Chaque point correspond à la moyenne des aires des  quatre composés. 
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2.3.2.2. Chromatographie en phase gazeuse couplée à la spectrométrie de masse

 Les analyses par chromatographie en phase gazeuse couplée à la spectrométrie de masse (GC-

MS) des fractions F1, F2 et F3 ont été réalisées avec un GC Agilent 6890N équipé d’un passeur auto-

matique (volume d’injection 1 µL), d’un COC et connecté à un spectromètre de masse (MS) Agilent 

5975C. La séparation chromatographique des composés a été réalisée dans les mêmes conditions que 

pour les analyses par GC-FID (2.4.1). Les températures de la ligne d’interface, de la source et du qua-

dripôle ont été respectivement programmées à 300 °C, 230 °C et 150 °C. Les spectres de masse ont été 

obtenus par impact électronique à 70 eV avec un intervalle de masses (rapport m/z) allant de 50 à 700. 

Le gaz vecteur utilisé est l’hélium avec un débit de 1 mL.min-1.

 Les analyses par GC-MS des fractions F1’ et F2’ ont été réalisées avec un GC Thermo Scientific 

Trace Ultra équipé d’un injecteur PTV en mode « simili on-column » connecté à un MS Thermo Scien-

tific TSQ Quantum. La séparation des composés a été réalisée sur une colonne capillaire de silice de 

type HP5-LS (dimensions 30 m × 0,25 mm × 0,1 µm d’épaisseur de film).

 • Programme de température du four : 70 °C isotherme de 1 min, 70-200 °C (10 °C.min-1), 200-

300 °C (4 °C.min-1), 300 °C isotherme de 40 min.

 • Programme de température de l’injecteur : 70 °C (200 °C.min-1), 300 °C isotherme de 79 min. 

 Le gaz vecteur utilisé est l’hélium avec un débit de 1.1 mL.min-1. La température de la source est 

fixée à 220 °C. Les spectres de masse ont été obtenus par impact électronique à 70 eV avec un intervalle 

de masses (rapport m/z) allant de 50 à 700.

 La linéarité de réponse en GC-MS a été vérifiée en analysant le mélange standard de composés 

purs présenté en 2.4.2 à différentes concentrations, dans les mêmes conditions que les fractions F1, F2 

et F3. Les droites résultantes (Figure 2.8) ont servi comme calibration externe pour la quantification des 

composés d’intérêt identifiés dans les échantillons. La teneur en un composé dans un échantillon  été 

calculée selon l’Expression 2.1 :

Expression 2.1.

Teneur (µg.gTOC-1) = [Aire
pic

 (coups.s)  × V
reprise

 (µL)  × Calib. (µg.µL-1.(coups.s)-1] / [m
échantillon

 (g)  × TOC (gTOC.g-1)  × Sensibilité]
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Figure 2.8. Tests de linéarité de la réponse GC-MS pour un mélange de composés injecté à différentes concentrations. La réponse a été 

évaluée sur l’aire des pics en TIC de composés individuels (a, b, c, d), de la moyenne des quatre composés (e) et sur l’aire moyenne des 

pics en ion 71 pour deux n-alcanes (f).
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 2.3.2.3. Chromatographie en phase gazeuse couplée à l’IRMS

 Les analyses par chromatographie en phase gazeuse couplée à la spectrométrie de masse à rap-

ports isotopiques (GC-IRMS) ont été réalisées avec un GC Agilent HP7890B équipé d’un COC et cou-

plé à un IRMS Isoprime visION (Elementar) par une interface de combustion GC5 opérant à 870 °C. 

La séparation des composés a été réalisée sur une colonne capillaire de silice (dimensions 30 m × 0,25 

mm) possédant une phase stationnaire apolaire de type BPX5 (0,10 μm d’épaisseur de film).

 • Programme de température du COC : 60°C isotherme de 0,5 min, 60-300°C (200 °C.min-1), 

300 °C isotherme de 1 min.

 • Programme de température du four : 60-130 °C (20 °C.min-1), 130-300 °C (4 °C.min-1),  iso-

therme de 45 min. 

 Le gaz vecteur utilisé est l’hélium avec un débit de 1 mL.min-1. Les échantillons sont analysés 

en duplicata ou triplicata. Les ratios isotopiques sont ramenés au standard international V-PDB (Vien-

na-Pee Dee Belemnite) selon la notation du delta. Les valeurs δ13C sont corrigées en utilisant le stan-

dard d’alcanes B4 Indian Mix (Université de l’Indiana, USA) afin de palier à la dérive instrumentale. 

Ces standards sont injectés au début et en fin de série ainsi que toutes les 10 injections. L’intégration des 

pics se fait via le logiciel IonOs (Elementar), en mode manuel.     





Chapitre 3
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3.1. Introduction

  Comme nous l’avons vu dans le Chapitre 1, le lac Dziani Dzaha présente une combinaison 

unique de caractéristiques qui le distingue de la plupart des autres environnements aquatiques actuels 

et qui le place comme un analogue de systèmes anciens tels que les océans du Protérozoïque. Les prin-

cipales originalités de ce lac sont liées à sa biodiversité très majoritairement microbienne dominée, en 

termes de biomasse, par des cyanobactéries pour certaines endémiques du lac (Leboulanger et al., 2017 

; Cellamare et al., 2018), à sa colonne d’eau hypersalée, fortement alcaline, stratifiée et majoritairement 

anoxique (Leboulanger et al., 2017), à la présence de stromatolithes liés à l’activité d’assemblages mi-

crobiens spécifiques et fortement enrichis en 13C (δ13C ≈ +12 ‰, Gérard et al., 2018 ; Cadeau, 2017), et 

à son caractère euxinique et la présence de H
2
S et de sulfates très enrichis en 34S dans sa colonne d’eau 

(δ34S ≈ +35 ‰, Cadeau, 2017). Les caractéristiques du lac Dziani actuel se rapprochent également de 

certains paléo-environnements, salés et alcalins, à l’origine de roches-mères pétrolières décrites dans 

le Chapitre 1, telles que la Formation de la Green River (Utah, Etats-Unis) ou les schistes bitumineux 

d’Orbagnoux (Jura, France) et de la Limagne (Auvergne, France).

 Dans ce chapitre, nous avons cherché à reconstruire l’histoire biogéochimique du lac Dziani 

afin de mieux comprendre comment, et à partir de quoi, son écosystème a pu évoluer vers ses caracté-

ristiques actuelles. Nous avons également cherché à déterminer si la similitude de l’écosystème actuel 

du lac Dziani avec les paléo-environnements des roches-mères pétrolières sus-mentionnées se traduit 

par une similitude des faciès sédimentaires et de certains processus diagénétiques, et si la colonne sé-

dimentaire du lac Dziani peut être considérée comme un analogue moderne de ces roches-mères. Pour 

cela, nous nous sommes appuyés sur l’étude de la carotte C18, couvrant la quasi-totalité de l’histoire 

sédimentaire du lac Dziani (Chapitre 2). Nous avons confronté des approches macroscopiques reposant 

sur la description et l’interprétation d’un log stratigraphique de la carotte C18, à des analyses Rock-Eval 

et élémentaires (C, N, S) sur toute la carotte.

3.2. Matériel et méthodes

 Les conditions de prélèvement et d’échantillonnage de la carotte C18 du lac Dziani sont présen-

tées dans le Chapitre 2. Les analyses Rock-Eval ont été effectuées sur 159 échantillons dessalés couvrant 

l’ensemble de la carotte C18 ; les analyses élémentaires (C, N, S) ont été effectuées sur la totalité (C total, 

N) ou une sélection partielle de 57 (S total) ou 36 (C organique) de ces niveaux, dessalés et/ou décarbo-

natés (Chapitre 2). Les méthodes de préparation et d’analyse de ces échantillons, ainsi que l’évaluation 

des incertitudes associées à ces méthodes, sont décrites dans le Chapitre 2. Un inventaire des échantil-

lons utilisés et des analyses effectuées pour chacun d’entre eux est également proposé dans les Données 

Supplémentaires (S.2).
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3.3. Résultats et discussions

3.3.1. Des sédiments riches en carbone et une histoire sédimentaire complexe

3.3.1.1. Description macroscopique des faciès sédimentaires

 La carotte C18 a été décrite immédiatement après son ouverture, avant l’échantillonnage des 

macrorestes à dater et des sédiments à analyser. Cette description a été faite sur la base d’observations 

macroscopiques et de tests simples comme la solubilité à l’eau ou la réactivité à l’acide chlorhydrique 

de faciès supposés carbonatés, et présente donc certaines limites et incertitudes. Elle a toutefois permis 

d’identifier et de décrire trois types de faciès majeurs présents sur tout le long de la carotte :

 • Des faciès de tapis microbiens, généralement laminés, riches en MO et pigmentés, et présen-

tant divers degrés d’induration.

 • Des faciès carbonatés, sous la forme de nodules ou de lits noduleux de carbonates quasi-purs, 

de taille extrêmement variable (infra-millimétrique à pluri-centimétriques) et très peu indurés. Cer-

tains de ces faciès ont été identifiés a posteriori par diffractométrie de rayons X comme fortement ma-

gnésiens et riches en huntite (de formule Mg
3
Ca(CO

3
)

4
 ; communication personnelle S. Mignard, Total 

S.A.).

 • Des faciès à forte composante détritique de granulométrie silteuse, sans granoclassement vi-

sible. En l’absence d’éléments d’identification précis, ces faciès ont pu faire l’objet d’erreurs d’identifica-

tions et sont donc à considérer avec précaution.

Différents éléments figurés, allochtones, ont également été identifiés :

 • Des macrorestes végétaux, plus ou moins complets, allant de fibres végétales à des fragments 

de bois, présents dans les faciès de tapis microbiens. Les plus intacts de ces macro-restes ont été collec-

tés et ont servi à construire le modèle d’âge 14C de la carotte (Chapitre 2).

 • Des fragments détritiques de roche volcanique du cratère (phonolite), généralement peu an-

guleux, infra-centimétriques, et retrouvés indistinctement dans tous les faciès.

 • Des nodules noirs arrondis, millimétriques, très effritables, interprétés comme des fragments 

de charbon et retrouvés dans les faciès de tapis microbiens isolés ou concentrés en lits. Leur nature 

charbonneuse n’a pas été vérifiée et ils ont pu être confondus avec des fragments détritiques altérés, bien 

que leur couleur noire très marquée soit plus compatible avec la première hypothèse.

 A l’ouverture de la carotte, une forte odeur de H
2
S a été détectée sur tous les tronçons, et une 
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forte odeur d’hydrocarbures a également été observée pour les niveaux de profondeur supérieure à 100 

cm. Les variations dans la distribution et l’expression de ces faciès et éléments figurés sont présentés en 

Figure 3.1. Sur la base de ces variations, trois unités ont été décrites dans la carotte C18 :

 • Une unité inférieure (477-444 cm, antérieure à ≈ 5800 ans AP d’après le modèle d’âge ; Cha-

pitre 2) constituée de tapis microbiens finement laminés, intercalés par un niveau détritique (459,5-467 

cm) interprété comme un événement unique de type tempestite.

 • Une unité intermédiaire (444-100 cm, ≈ 5800-800 ans AP) présentant des tapis microbiens 

hétéroclites (de peu indurés et finement laminés à fortement indurés et déstructurés) intercalés de no-

dules de huntite, et de possibles niveaux détritiques.

 • Une unité supérieure (100-0 cm, de ≈ 800 ans AP à l’actuel) homogène, présentant une suc-

cession continue de faciès à tapis microbiens très peu indurés, riches en pigments et finement laminés. 

Cette unité présente également des niveaux a priori détritiques mais pouvant potentiellement corres-

pondre à des tapis microbiens plus indurés et moins pigmentés, voire plus riches en carbonates. Le 

niveau basal de cette unité (99-100 cm) apparaît comme un faciès de transition unique dans la carotte 

C18, peu induré et riche en pigments apparemment sensibles à la photo-oxydation (un changement de 

couleur du rouge sombre à l’orange rouille a été observé dans les premières minutes après l’ouverture).

 

 Par la suite, un découpage de l’unité intermédiaire enune unité intermédiaire 1 (263,5-444 cm) 

et une unité intermédiaire 2 (100-263,5 cm) a été proposé. Chacune de ces sous-unités est caractérisée 

par une plus forte présence des faciès détritiques et carbonatés à sa base et leur absence à son apex. 

Cette nuance a été apportée après ouverture d’une carotte « jumelle » de C18, la carotte C16 (voir Cha-

pitre 2), dans laquelle ce contraste est plus particulièrement marqué (communication personnelle S. 

Mignard, Total S.A.), et sur la base de la teneur en fer mesurée par core-scanner XRF (communication 

personnelle A.-L. Develle et F. Arnaud, laboratoire Edytem) sur la carotte  C18 ; l’unité intermédiaire 

1 étant caractérisée par un excès de fer (vs détritique) qui disparait dans l’unité intermédiaire 2. Ces 

analyses ont par ailleurs confirmé la nature moins carbonatée de l’unité supérieure de la carotte, et une 

augmentation du contenu détritique dans cette même unité.

 L’absence de niveaux de ponces, cendres ou scories volcaniques dans la carotte C18, au-delà des 

fragments détritiques issus du bassin versant, est notable. Zinke et al. (2003) ont proposé, principale-

ment sur des critères géomorphologiques, que le cratère du lac Dziani correspond au dernier événe-

ment phréato-magmatique de l’archipel, et estimé son âge entre 4000 et 9000 ans, conclusions qui sont 

cohérentes avec nos observations (le modèle d’âge 14C permet d’estimer l’âge minimal du lac à ≈ 6800 

ans AP ; Chapitre 2). Cependant, l’absence de niveaux de ponces, de cendres ou même de fragments 

du substrat corallien à la base de la carotte C18 suggère que cette-dernière ne nous donne pas accès à 

l’enregistrement sédimentaire du tout début de l’histoire du lac. 
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Figure 3.1. Assemblage photographique et log sédimentaire de terrain de la carotte C18. Modèle d’âge : communication personnelle E. 

Bard et M. Capano (Cerege ; Chapitre 2).
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UNITE SUPERIEURE

Tapis microbiens finement laminés, riches en carbonates et 
MO, très frais et riches en eau de porosité, avec une forte 
odeur de H

2
S à l’ouverture. Très sensibles à la photo-oxyda-

tion, les teintes sombres virent au verdâtre ou orangé avec 
l’exposition à l’air.

Niveau de transition riche en MO, très sensible à la 
photo-oxydation et vire à une teinte rouille en quelques 
instants après l’exposition à l’air.

UNITE INTERMEDIAIRE

Tapis microbiens hétéroclites, de granuleux et non laminés à 
finement laminés, riches en carbonates et MO, avec une 
forte odeur de H

2
S et d’hydrocarbures à l’ouverture. 

a, intervalle dominé par des tapis finement laminés et de 
teinte sombre; b, intervalle dominé par des tapis plus clairs 
et moins structurés.

Nodule ou lit noduleux de huntite.

a. b.

Débris végétaux oxydés.

Fragment de charbon ?

Lit de charbon ?

Macroreste végétal.

UNITE INFERIEURE

Tapis microbiens très finement laminés, riches en 
carbonates et MO, de teinte ocre à pourpre.

Matériel de granulométrie silteuse interprété comme  ayant 
une forte composante détritique, sans granuloclassement. 
Pour le niveau de l’unité inférieure (vers 464 cm de 
profondeur cumulée), interprété comme tempestite.

MATERIEL ALLOCHTONE
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3.3.1.2. Spéciation et origine du carbone

 L’analyse Rock-Eval de tous les échantillons prélevés le long de la carotte C18 montre que l’en-

registrement sédimentaire du lac Dziani est caractérisé depuis son origine par de fortes teneurs en 

carbone organique et en carbonates (avec des teneurs médianes de TOC = 7,3 % et de TIC = 4,4% ; 

Figure 3.2). Les niveaux les plus riches en MO en contiennent environ 60 % (TOC = 27,9 %, la MO 

contenant typiquement 50 % de carbone ; Meyers, 2003), et les plus riches en carbonates (TIC = 10,2 

%), qui correspondent majoritairement aux nodules de huntite, correspondent à des niveaux de carbo-

nates pratiquement purs (à titre de comparaison, la huntite pure contient 13,6 % de carbone, et la calcite 

en contient 12 %).  A cet égard, nous pouvons noter que la colonne d’eau du lac actuel se caractérise 

également par une forte teneur en MO en relation avec une très forte productivité primaire (environ 90 

mg.L-1 de carbone particulaire ; Leboulanger et al., 2017 ; Cadeau, 2017), ainsi que par une forte alcali-

nité (dix fois supérieure à celle de l’eau de mer avec [CO
3

2-] ≈ 150-200 mM ; Leboulanger et al., 2017 ; 

Cadeau, 2017 ; Chapitre 1). 

Figure 3.2. Evolution de différents paramètres Rock-Eval mesurés (HI, OI, Tmax) ou calculés (TOC, TIC) le long de la carotte C18. Le 

détail de l’obtention de ces paramètres est présenté dans le Chapitre 2.

 Toutefois, comme nous l’avons montré en 3.3.1.1, la distribution des faciès n’est pas homogène 

le long de la carotte C18 et ces hétérogénéités apparaissent également dans la distribution des teneurs 

en carbone. Les principales tendances observées concordent avec le découpage en unités proposé pré-
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cédemment, et peuvent être décrites comme suit (Figures 3.2 et 3.3) :

 • Une unité inférieure composée de niveaux peu contrastés avec des teneurs en MO et en carbo-

nates plutôt homogènes, proches des teneurs médianes de la carotte (TOC ≈ 7,5 % et TIC ≈ 3 %) ;

 • Une unité intermédiaire comprenant des niveaux majoritairement très riches en carbone, dont 

la spéciation est fortement contrastée, et ne semble pas particulièrement liée au découpage en sous-uni-

tés 1 et 2 présenté précédemment. Au premier ordre, la composition en TOC et TIC des niveaux de 

cette unité s’aligne sur une droite de mélange entre des « pôles purs » de carbonates et de MO, dilués 

par une fraction détritique relativement constante (environ 20 % ; Figure 3.3). Une certaine dispersion 

est néanmoins observée hors de cette droite et peut s’expliquer par une plus forte contribution d’apports 

détritiques dans certains niveaux. Ces forts contrastes entre les TOC et TIC ne sont pas sans rappeler 

ceux observés par Gérard et al. (2018) sur les berges actuelles du lac, très sensibles à la saisonnalité ; 

les périodes d’ennoiement y sont favorables à la production de MO et la dissolution des carbonates 

bioconstruits, et les périodes de plus bas niveau plus favorables à la préservation des carbonates et à une 

production primaire moindre. L’unité intermédiaire pourrait donc être liée à une période de plus bas 

niveau lacustre et plus marquée par une cyclicité que l’unité inférieure.

 • Une unité supérieure qui, à l’instar de l’unité inférieure, montre des niveaux peu contrastés 

avec des teneurs en MO et en carbonates plutôt homogènes (TOC ≈ 9 % et TIC ≈ 3 %). Une certaine 

tendance est cependant observable avec l’augmentation concordante des TOC et TIC pour les niveaux 

plus récents, pouvant suggérer une contribution terrigène relative notable à sa base et décroissante au 

cours du temps.

 

 Dans l’unité inférieure et l’unité intermédiaire, le HI et le OI présentent une certaine variabi-

lité (respectivement de 500 à 1000 et de 100 à 500 mg.g-1), qui peut probablement être reliés aux forts 

contrastes de faciès décrits pour l’unité intermédiaire. Dans l’unité supérieure en revanche, le OI est 

relativement stable (100-150 mg.g-1) tandis que le HI augmente (de 200 à 750 mg.g-1), ce qui pourrait 

traduire un changement dans la nature ou la préservation de la MO ; ces observations sont discutées en 

3.3.2. Le Tmax est très stable sur l’ensemble de la carotte (430-440 °C) à l’exception de la base de l’unité 

supérieure (de 100 à 50 cm de profondeur), marquée par des Tmax plus faibles (400-440 °C). Ces ob-

servations pourraient également marquer un changement dans la nature ou la préservation de la MO, 

et sont également discutées en 3.3.2.

 Il est intéressant, pour évaluer la contribution des apports terrigènes dans la composition de la 

MO d’un sédiment, de considérer le rapport entre les fractions de carbone réfractaire (RC) et de car-

bone pyrolysable déterminées par Rock-Eval (rapport RC/PC). Bien qu’il soit difficile d’interpréter les 

valeurs de ce rapport de façon absolue, ses variations relatives sont particulièrement intéressantes. Un 

rapport RC/PC élevé est en effet typiquement interprété comme la signature de MO dégradée, et/ou 
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issue d’apports terrigènes comme ceux des embryophytes (Henrichs, 1993 ; Meyers, 1997 ; Carrie et al., 

2012).

 Figure 3.3. TIC des échantillons de la carotte C18 en fonction de leur TOC, déterminés par Rock-Eval. La droite en pointillé correspond 

à la droite de mélange entre la calcite (TIC = 12 % ; TOC = 0 %) et la MO (TIC = 0 % ; TOC = 50 % ; Meyers, 2003), dans un sédiment 

contenant une fraction détritique constante (20 %).

 Le long de la carotte C18, plusieurs anomalies positives du RC/PC par rapport à des valeurs 

généralement proches de 1 (dans le cas de cet enregistrement) peuvent être identifiées (Figure 3.4). Le 

premier de ces événements, mais également le plus intense, apparaît dans l’unité inférieure vers 470 

cm de profondeur (RC/PC ≈ 3). Il correspond à l’intervalle proposé sur la base des approches macros-

copiques comme étant une tempestite (Figure 3.1), ce qui concorde avec l’hypothèse d’un matériel 

d’origine fortement allochtone (i.e., issu du bassin versant). Ce niveau facilement identifiable a proba-

blement été enregistré dans l’ensemble du lac et pourra constituer un niveau de référence précieux pour 

la corrélation de la carotte C18 avec d’autres carottes longues du lac dans le cadre d’études futures.

 Quelques anomalies positives de RC/PC, très ponctuelles, sont mises en évidence dans l’unité 

intermédiaire 1 (e.g. vers 345 cm, RC/PC = 2). Ces anomalies ne correspondent pas à des changements 

particuliers de faciès ; cependant, si elles sont mesurées par Rock-Eval dans d’autres carottes du lac 

Dziani, elles pourraient constituer de nouveaux points de corrélation. Il est intéressant de remarquer 
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qu’aucune anomalie n’est identifiable dans l’unité intermédiaire 2. Le contraste entre ces deux unités 

intermédiaires pourrait s’expliquer par une diminution des apports allochtones à partir d’il y a environ 

3000 ans, et/ou par un changement de fonctionnement biogéochimique du lac à l’origine de la produc-

tion et de la préservation d’une plus grande quantité de MO autochtone et donc d’un « écrasement » du 

signal détritique.

Figure 3.4. Evolution des paramètres Rock-Eval PC (carbone pyrolysable) et RC (carbone réfractaire), ainsi que du rapport RC/PC, le 

long de la carotte C18.

 La base de l’unité supérieure (de 100 à 50 cm sous l’interface eau-sédiment) est marquée par 

une remarquable anomalie positive en RC/PC. Là encore, cette anomalie est concordante avec l’évo-

lution des TOC et TIC décrite précédemment. Elle est compatible, à production primaire autochtone 

constante, avec des apports terrigènes relatifs plus intenses qu’à l’heure actuelle il y a environ 800 ans, 

lors de la mise en place des premiers faciès de l’unité supérieure (et donc vraisemblablement d’un 

fonctionnement similaire à celui du lac actuel). Le bassin versant du lac étant extrêmement limité et 

restreint au cratère, ce changement dans la balance des apports terrigènes par rapport à l’unité intermé-

diaire 2 pourrait être lié à un événement climatique et, par exemple, la mise en place d’un changement 

dans le bilan hydrique du lac (typiquement une augmentation des précipitations, et du lessivage du 

cratère). Tan et al. (2019) ont d’ailleurs décrit une intensification des moussons dans l’océan Indo-Pa-

cifique central autour de 700-1000 ans AP, qui pourrait être en lien avec les changements observés ici. 
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Le bilan hydrique actuel du lac a quant à lui été décrit comme étant à l’équilibre entre précipitations et 

évaporation au cours de la dernière décennie, avec une faible contribution des apports du bassin ver-

sant (Puyraveau, 2016), ce qui semble concorder avec les enregistrements les plus récents de la carotte 

C18. Ces hypothèses sont discutées sur la base d’autres indices géochimiques dans le Chapitre 5.

 Globalement, l’enregistrement sédimentaire du lac Dziani Dzaha est donc marqué par une forte 

préservation de matériel produit dans le lac (MO et carbonates), ponctuée par quelques contributions 

allochtones. Son histoire a cependant connu trois principales phases de fonctionnement, identifiables 

y-compris à l’échelle macroscopique, par trois faciès sédimentaires majeurs.

3.3.2. Similitudes avec des roches-mères pétrolières

3.3.2.1. Une MO fortement réduite

 Comme introduit dans le Chapitre 1, les transformations diagénétiques qui conduisent de la 

MO biosynthétique à la MO présente dans les roches-mères comprennent, notamment, des processus 

de réduction ainsi que des réactions de réticulation conduisant à la formation de constituants macro-

moléculaires. L’évolution de la MO de riches-mères mature et son apparence « réduite » est également 

liée à l’évolution thermique de cette MO qui conduit à une dismutation de la MO. L’évolution du kéro-

gène conduit à la formation d’hydrocarbures qui globalement sont enrichis en hydrogène (pool réduit) 

alors que le kérogène résiduel est progressivement appauvri en hydrogène (aromatisation donnant un 

pool oxydé ; Tegelaar et al., 1989 ; Chapitre 1). La MO constituant le kérogène des roches-mères pétro-

lières présente donc généralement des caractéristiques significativement différentes de celles de la MO 

que l’on peut trouver dans la majorité des sédiments récents (i.e., le proto-kérogène).

 Les analyses Rock-Eval peuvent donner certaines indications sur la nature de la MO sédimen-

taire du lac Dziani. Ainsi, en relation directe avec la capacité à générer des hydrocarbures lors de la 

pyrolyse et avec la teneur en oxygène de la MO, les indices hydrogène (HI) et oxygène (OI) sont des 

paramètres standardisés largement répandus en analyse pétrolière donnant des informations sur le po-

tentiel pétroligène d’une roche-mère, son origine, son état d’altération ou de maturité (Behar et al., 2001 

; Baudin et al., 2015 ; Chen et al., 2016). L’évolution des HI et OI le long de la carotte est présentée en 

Figure 3.2 pour référence, mais il est plus intéressant pour l’interprétation de projeter ces résultats dans 

un pseudo-diagramme de Van Krevelen (Figure 3.5). Les valeurs de HI (≈ 450 à 900 mg.g-1) et de OI (≈ 

50 à 150 mg.g-1) apparaissent comme étant dans des gammes étonnamment proches de celles observées 

pour des échantillons de la Formation de la Green River (d’après Tuttle, 1991), une roche-mère pétro-

lière ayant 50 Ma. Typiquement, les sédiments récents sont plutôt associés à des OI élevés (e.g., de 400 à 

800 mg.g-1) et des HI faibles (e.g., de 100 à 300 mg.g-1), en lien avec une courte histoire diagénétique et 

un faible degré de réduction et/ou de sulfuration (la réduction par saturation en hydrogène augmentant 

le HI et diminuant le OI, par exemple, et la substitution de l’oxygène par le soufre diminuant le OI ; 

Vandenbroucke & Largeau, 2007 ; Baudin et al., 2015). Les signatures du lac Dziani montrent donc une 
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réduction particulièrement précoce de la MO qui, malgré son jeune âge, présente déjà certaines simili-

tudes avec des kérogènes de roches-mères matures. Le paramètre HI, en particulier,  dépend également 

fortement de la nature de la MO d’origine. Avant la diagenèse, la MO sédimentaire d’origine bactérienne 

a par exemple typiquement un HI élevé (400 à 600 mg.g-1) tandis que la MO issus des embryophytes 

terrestres a un HI plus faible (100 à 300 mg.g-1 ; Vandenbroucke & Largeau, 2007). Ces différences sont 

d’ailleurs à l’origine de la classification des kérogènes en types I à IV décrite dans le Chapitre 1.

Figure 3.5. Projection des échantillons de la carotte C18 et d’échantillons de la Formation de la Green River (Tuttle, 1991) dans des pseu-

do-diagrammes de Van Krevelen en fonction de leurs paramètres Rock-Eval. L’essentiel de la dispersion est associé à des niveaux de TOC 

faibles et pourrait être lié à un craquage précoce de certains carbonates lors de l’analyse (Sebag et al., 2018). Cette hypothèse est discutée 

plus en détails dans les Données Supplémentaires (S.3).

 Il est intéressant de remarquer que les signatures Rock-Eval du proto-kérogène du lac Dziani 

le caractérisent comme étant de type I (avec notamment un HI élevé, entre 600 et 900 mg.g-1 ; Figure 

3.5 ; Durand, 1980 ; Vandenbroucke & Largeau, 2007). Les kérogènes de type I sont classiquement 

attribués à une origine algaire ou cyanobactérienne de la MO, en environnements typiquement la-

custres (Durand, 1980 ; Tissot & Welte, 1984 ; Vandenbroucke & Largeau, 2007), et sont illustrés par 

des roches-mères telles que celles de la Formation de la Green River, du Bassin de la Limagne ou d’Or-

bagnoux (Chapitre 1), donc des paléo-environnements similaires au lac Dziani actuel. Cela signifie, une 

nouvelle fois, que le proto-kérogène du lac Dziani a évolué très rapidement (< 6200 ans) pour acquérir 

une signature proche de kérogènes de roches anciennes issues d’environnements comparables. Dans 

certains contextes pétroliers, une maturation rapide de la MO a pu être mise en lien avec une activi-
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té volcanique. C’est le cas par exemple de certaines roches-mères lacustres de mer du Nord, dans le 

Viking Graben, dont la maturation thermique a été favorisée par le flux géothermique associé au rifting 

(Pedersen et al., 2006 ; Fossen, 2010). Cependant, cette hypothèse peut être écartée dans le cas du lac 

Dziani : d’une part, les signatures en Tmax (< 430 °C) ne semblent pas anomaliques et montrent clai-

rement le caractère immature des sédiments (l’entrée dans la « fenêtre à huile » des kérogènes de type 

I étant marquée par des Tmax > 440 °C ; Figure 3.5 ; Vandenbroucke & Largeau, 2007) ; d’autre part, 

les macrorestes et débris végétaux identifiés dans la carotte auraient difficilement pu résister à une telle 

exposition thermique. La signature des proto-kérogènes implique donc vraisemblablement des voies 

de préservation particulièrement précoces de la MO, par des mécanismes qui pourraient notamment 

impliquer le soufre comme la sulfuration intra- ou intermoléculaire de la MO, ou sa sulfuration/désul-

furation réductive (e.g. Tribovillard et al., 1994 ; Hebting et al., 2006 ; Werne et al., 2008 ; Abdulla et al., 

2020 ; Chapitre 1), qui sont discutés en 3.3.2.3.

3.3.2.2. Formation et diagenèse précoce de carbonates

 Comme nous l’avons montré précédemment, l’unité intermédiaire de la carotte C18 est notam-

ment caractérisée par la présence de niveaux fortement contrastés et de nodules de huntite (Figure 3.1). 

Une représentation de détail de l’un de ses nodules est proposée dans la Figure 3.6. 

 Les nodules de huntite de la carotte C18 présentent une géométrie ovoïde et leur présence est 

associée à la déformation des lamines microbiennes les entourant. Cette déformation, ainsi que la 

grande diversité de taille des nodules, sont des arguments forts en faveur d’une origine diagénétique de 

ces-derniers. Il est vraisemblable que les nodules naissent préférentiellement dans les lamines les plus 

riches en MO, dans lesquelles est concentrée la majorité des nodules de petite taille (e.g., Figure 3.6), ce 

qui peut suggérer que leur formation est liée à certains processus microbiens tels que la fermentation (à 

l’instar de certains carbonates diagénétiques dans les Formations de la Green River, de Monterey et de 

Pismo ; Reitsema, 1980) ou la méthanogénèse acétoclastique (e.g., Kenward et al., 2009).

 Les nodules de huntite rappellent en effet, de par leur géométrie et leur association à des fa-

ciès laminés contrastés riches en carbonates et en MO, les nodules de nahcolite décrits dans certaines 

roches-mères comme la Formation de la Green River (e.g., Birgenheier et al., 2019) ou les schistes 

bitumineux d’Orbagnoux (Figure 3.6). La huntite, comme la nahcolite, ne sont pas précipitées par les 

organismes vivants, mais sont en équilibre métastable avec l’aragonite ou la magnésite biogéniques dans 

les conditions associées à ces milieux (Müller et al., 1972 ; Reitsema, 1980 ; Milesi et al., 2019). Leur 

précipitation dans les sédiments est favorisée par une sursaturation en CO
2
 qui est interprétée comme 

un phénomène diagénétique (Müller et al., 1972 ; Reitsema, 1980 ; Milesi et al., 2019).

 

 Par ailleurs, dans les sédiments superficiels du lac Dziani (équivalents à l’unité supérieure de la 

carotte C18), Milesi et al. (2019 ; 2020) ont démontré l’impact des flux de CO
2
 volcanique sur la stabi-

lité des carbonates sédimentaires. Ils ont mis en évidence une déstabilisation diagénétique précoce de 
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l’hydromagnésite en saponite en lien direct avec ces flux. Ces observations montrent le caractère métas-

table des carbonates du lac Dziani actuel et bien que la huntite ne soit pas considérée dans ces calculs, 

indiquent que les conditions chimiques du lac actuel sont proches du domaine de stabilité de ce type 

de carbonate, qui peut être atteint dans les sédiments par une diminution du rapport Ca/Mg ou une 

sursaturation en CO
2
 (Milesi et al., 2019).

Figure 3.6. Similitudes observées entre certains faciès de la carotte C18 du lac Dziani Dzaha, les schistes bitumineux d’Orbagnoux (com-

munication personnelle N. Tribovillard, LOG) et des sédiments de la zone Mahogany de la Formation de la Green River (forage PR15-7C, 

Total S.A.), tous caractérisés par la présence de nodules de carbonates d’origine diagénétique.

 A l’instar des proto-kérogènes, les carbonates sédimentaires du lac Dziani sont donc également 

sujets à des phénomènes de diagenèse précoce. Bien qu’il soit difficile sur la base de nos premières ob-

servations de déterminer les conditions précises de formation des nodules de huntite et d’expliquer leur 

distribution au sein de l’unité intermédiaire de la carotte C18, ils constituent néanmoins un fort élé-

ment d’analogie supplémentaire entre le lac Dziani et certaines roches-mères. Une étude minéralogique 

approfondie de l’ensemble des sédiments du lac Dziani, dans la lignée de celles menées sur le premier 

mètre de sédiments par Milesi et al.(2019 ; 2020) pourrait donc permettre d’améliorer notre connais-

sance de ces phénomènes.

3.3.2.3. Implication du soufre dans la préservation de la MO

 De nombreux travaux (e.g. Tribovillard et al., 1994 ; Hebting et al., 2006 ; Werne et al., 2008 ; 

Abdulla et al., 2020) ont souligné l’impact de la présence d’espèces réduites du soufre et de conditions 

réductrices sur la préservation de la MO sédimentaire, et la diversité des processus de préservation. 

Ces-derniers peuvent notamment impliquer l’incorporation dans des structures macromoléculaires 

difficilement dégradables de biomolécules a priori labiles par des processus dits de « vulcanisation 

Huntite (Lac Dziani Dzaha)

Nahcolite (Orbagnoux, Fm de la Green River)
Lamines
riches en MO

Lamines
riches en carbonates1

 c
m

1 cm

Formation de la Green River

Forage PR15-7C 269 ft

(≈ 49 Ma)

Orbagnoux

Comm. pers. N. Tribovillard

(≈ 152-157 Ma)

Lac Dziani Dzaha

Carotte C18 428-438 cm

(≈ 5200 ans AP)
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naturelle » par des espèces réduites du soufre issues de la réduction microbienne des sulfates (Chapitre 

1). Il apparaît donc essentiel de mieux caractériser la MO des sédiments du lac Dziani pour pouvoir 

appréhender les mécanismes ayant favorisé sa préservation.

 Quelques pyrogrammes de pics S2 de proto-kérogènes du lac Dziani sont présentés en Figure 

3.7. La géométrie du pic S2 en Rock-Eval est directement liée au caractère plus ou moins réfractaire au 

craquage thermique de la MO d’un (proto-)kérogène, les composés les plus labiles étant pyrolysés plus 

facilement ; le pic S3 peut quant à lui refléter le caractère oxydé de ces composés (Behar et al., 2001 ; 

Vandenbroucke & Largeau, 2007 ; Chapitre 1). Dans le cas des sédiments du lac, les pics S2 apparaissent 

comme asymétriques et présentent des épaulements. Dans la mesure où les échantillons du lac Dziani 

ont été dessalés (Chapitre 2), ces épaulements ne sont pas des artefacts liés à la présence de sels (suscep-

tibles d’être à l’origine d’ionisations parasites affectant les détecteurs ; Baudin et al., 2015). Ils marquent 

vraisemblablement une surabondance en MO plus labile dans les proto-kérogènes,  typiquement une 

MO plus riche en liaisons hétéroatomiques comme des composés organiques polaires ou des structures 

macromoléculaires soufrées (COS ; Baudin et al., 2015). Cette MO pourrait typiquement être de na-

ture lipidique et/ou constituée de polymères d’hydrates de carbone, dont la présence a été décrite dans 

plusieurs sédiments récents de lacs euxiniques (e.g. Klok et al., 1984 ; Hollander et al., 1993 ; Meyers & 

Ishiwatari, 1993 ; Sinninghe Damsté et al., 1998 ; Rickard, 2012). La distribution multimodale des pics 

S3, donc de MO plus oxydée, en particulier marquée par un premier sous-pic de forte intensité associé 

au premier épaulement du pic S2 (Figure 3.7), semble notamment être un argument favorable à la pré-

sence de ces hydrates de carbone (soufrés ou non) et a été notamment décrite dans des sédiments ré-

cents par Carrie et al. (2012) ou Baudin et al. (2015). Il est intéressant de remarquer que la distribution 

multi-modale du pic S3 est beaucoup plus marquée dans les sédiments de l’unité supérieure (illustrés 

par l’intervalle de pronfondeur 7,5-8 cm en Figure 3.7). Cela peut suggérer une réduction moins avan-

cée de la MO dans cette section plus récente de la colonne sédimentaire, ou l’implication majoritaire 

d’autres mécanismes de préservation de la MO durant cette période de l’histoire du lac (< 800 ans AP), 

qui favoriseraint la préservation de composés oxygénés comme les hydrates de carbones (sous leur 

forme biosynthétique ou sous la forme de polymères soufrés).

 

 Ces géométries multi-modales des pics S2 et S3 sont observées tout au long de l’enregistrement 

sédimentaire de la carotte C18, ce qui atteste du caractère thermiquement peu évolué du proto-kérogène 

des sédiments du lac Dziani. La diversité dans l’amplitude des premiers sous-pics ou épaulements (des 

pics S2 et S3) le long de la carotte peut être expliquée par des variations dans la nature et l’abondance 

des composés polymérisés constituant le proto-kérogène et la nature des liaisons intermoléculaires 

dans celui-ci (e.g., C-O-C vs C-S-S-C vs C-S-C vs C-C). Cette variabilité pourrait également expliquer 

celle observée pour les valeurs de Tmax estimées (en prenant en compte l’ensemble des sous-pics ou 

épaulements des pics S2), en particulier pour les sédiments de l’unité supérieure où des valeurs proches 

de 400 °C sont calculées (contre 440 à 450 °C en moyenne sur l’essentiel de la carotte ; Figure 3.2).
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Figure 3.7. Pyrogrammes Rock-Eval des pics S2 (détecteur FID) et S3 (détecteur CO
2
) de quelques proto-kérogènes de la carotte C18.

 Les techniques d’analyse élémentaire permettent d’avoir un aperçu de la composition atomique 

d’un sédiment. Les teneurs en azote total (TN) et en soufre total (TS), ainsi qu’une nouvelle évaluation 

du TOC par ces techniques le long de la carotte C18 sont illustrées en Figure 3.8. A l’instar du TOC 

dont l’évolution, identique à celle mesurée par Rock Eval, a été discutée en 3.3.1.2, les TN et TS sont 

relativement élevés (avec pour valeurs médianes TN = 0,59 % et TS = 1,4 %). Les TN et TS sont relati-

vement stables dans les unités inférieure et supérieure, et plus variables au sein de l’unité intermédiaire, 

vraisemblablement en lien avec les faciès contrastés décrits précédemment. Cependant, ces teneurs 

sont difficiles à commenter en l’état et il est plus pertinent de considérer les rapports Corg/N et Corg/S.

 

 Les rapports C
org

/N (Figure 3.9) et C
org

/S (Figure 3.10) sont des outils intéressants pour mieux 

caractériser et interpréter les liens entre soufre, azote et MO (Chapitre 1). Ces rapports ont été calculés 

pour les sédiments de la carotte C18 à partir de leurs teneurs en TOC, TN et TS. Nous avons choi-

si d’utiliser les résultats d’analyses Rock-Eval pour les valeurs de TOC, d’une part en raison du plus 

grand nombre de données disponibles (159 échantillons analysés par Rock-Eval contre 36 par analyse 

élémentaire), et d’autre part car les échantillons analysés par Rock-Eval ont subi le même traitement 

préparatif que ceux analysés en TN et TS, i.e. un dessalage simple sans décarbonatation, ce qui facilite 

leur comparaison (Chapitre 2).

 

200 600400

Tmax

Profondeur 186,5-188 cm

(TOC = 27,9 %)

Température (°C)

200 600400

30

25

20

15

10

5

0

P
ic

 S
2

, 
d

é
te

c
te

u
r 

F
ID

 (
.1

0
3
 c

o
u

p
s

)

Tmax

Profondeur 7,5-8 cm

(TOC = 11,0 %)

200 600400

3

2,5

2

1,5

1

0,5

0

P
ic

 S
3

, 
d

é
te

c
te

u
r 

C
O

2
 (

.1
0

3
 c

o
u

p
s

)

Profondeur 462-464,5 cm

(TOC = 2,9 %)

Tmax



83

Chapitre 3 - Les faciès sédimentaires du lac Dziani Dzaha : des analogues de roches-mères pétrolières

Figure 3.8. Evolution des teneurs en TOC, TN et TS évalués par analyse élémentaire le long de la carotte C18. Une comparaison entre les 

TOC estimés par analyse élémentaire et par Rock-Eval est proposée en Données Supplémentaires (S.3).

 Le rapport Corg/N (Figure 3.9) apparaît globalement stable dans les sédiments des unités in-

termédiaire (≈ 5 à 15) et supérieure (≈10 à 15). Ces valeurs correspondent à celles enregistrées dans de 

nombreux systèmes lacustres, et classiquement interprétées comme associées à des systèmes eutrophes 

et une MO principalement autochtone bactérienne ou algaire (Meyers & Ishiwatari, 1993 ; Meyers, 

1997 ; Meyers & Teranes, 2005 ; Chapitre 1). Dans l’unité inférieure, plusieurs niveaux présentent ce-

pendant des rapports C
org

/N élevés (≈ 25 à 30 entre 473 et 468 cm de profondeur, et proches de 20 

entre 455 et 444 cm de profondeur). Ces valeurs pourraient être liées à des apports allochtones de 

MO (embryophytes terrestres ; Chapitre 1), d’autant qu’elles coïncident en partie avec un épisode que 

nous avons identifié comme détritique (tempestite, entre 468 et 459 cm de profondeur). Il est cepen-

dant étonnant, si ces rapports C
org

/N élevés marquent des apports allochtones, de ne pas les identifier 

dans les dépôts associés à d’autres épisodes considérés détritiques dans la carotte C18 (e.g., la base de 

l’unité supérieure). Par ailleurs, des rapports C
org

/N élevés (de l’ordre de 30 à 35) ont été décrits dans 

la Formation de la Green River dans des niveaux pourtant dominés par une MO lacustre (C
org

/N ≈ 5 à 

15 ; Tuttle, 1991) et ne semblant pas coïncider avec des épisodes détritiques. De telles valeurs élevées 

du rapport C
org

/N pourraient donc plutôt correspondre à une dégradation préférentielle des composés 

azotés (polypeptides) par rapport aux autres familles de constituants de la MO (sucres, lipides ; Sollins 

et al., 1984 ; Meyers, 1997) et/ou à la présence d’organismes photosynthétiques particuliers tels que les 
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Botryococcus (Maxwell et al., 1968 ; Huang et al., 1999) voire certains dinoflagellés ou certaines dia-

tomées en conditions limitantes d’azote (Pinna et al., 2015 ; Garcia et al., 2018 ; Wagener et al., 2019 ; 

Liefer et al., 2019). Leur étude est présentée plus en détails dans les chapitres suivants, au regard notam-

ment de traceurs isotopiques (Chapitre 5) et moléculaires (Chapitre 6).

Figure 3.9. Evolution du rapport C
org

/N le long de la carotte C18. Cet indice résulte du calcul du rapport entre le TOC (déterminé par 

Rock-Eval) et le TN (déterminé par analyse élémentaire). L’aire surlignée correspond aux incertitudes associées à ces mesures (propaga-

tion des erreurs internes et externes ; Chapitre 2)

 

 La comparaison des TS et TOC dans les sédiments de la carotte C18 (Figure 3.10) montre que 

les sédiments les plus riches en MO sont également les plus riches en soufre. Cependant, il y a une 

certaine dispersion dans cette corrélation, sans doute en partie liée à la diversité des formes de soufre 

dans les sédiments. Le rapport C
org

/S est souvent considéré comme un indicateur de paléosalinité, les 

valeurs élevées (de l’ordre de 30) étant attribuées à des environnements d’eau douce et les valeurs plus 

faibles (inférieures à 15) à des environnements typiquement marins ou salés, et donc riches en sulfates 

(Chapitre 1). Les rapports C
org

/S des sédiments du lac Dziani, majoritairement compris entre 5 et 10, 

entrent dans les gammes attendues pour des environnements marins ou salés. Ces valeurs sont d’ail-

leurs dans la gamme de celles décrites par Tuttle (1991) pour les sédiments de la Formation de la Green 

River (globalement entre 5 et 15 pour les phases lacustres de l’histoire de la formation), dont la salinité 

des paléo-lacs est héritée du lessivage d’évaporites marines (Smith & Carroll, 2015).
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 Les rapports C
org

/S au sein de la carotte C18 tendent à augmenter avec une certaine continuité 

depuis la base de l’unité intermédiaire 1 (valeurs proches de 2) jusqu’à son sommet de l’unité intermé-

diaire (valeurs proches de 6). Le niveau à 345 cm de profondeur, qui semble représenter une rupture 

(C
org

/S ≈ 0,4) dans cette tendance, correspond en fait à un niveau de huntite particulièrement pauvre 

en MO (Figures 3.1 et 3.2). L’augmentation du rapport C
org

/S peut être liée à une production et/ou une 

préservation accrue(s) de MO (donc un TOC plus élevé). Elle peut également être liée à une incorpo-

ration moindre de soufre dans la MO par des processus de sulfuration (notamment, de « vulcanisation 

naturelle »), et/ou à une précipitation moindre de soufre sous des formes minérales (notamment, de 

sulfures). Le long de l’unité intermédiaire 2, le rapport C
org

/S est cependant remarquablement stable 

(≈ 6) malgré les fortes variations de TOC (Figure 3.2). Cette stabilité suggère un fort lien entre MO 

et soufre sédimentaires qui pourrait effectivement impliquer des mécanismes de sulfuration comme 

la construction de structures macromoléculaires par « vulcanisation naturelle » ou la substitution de 

fonctions chimiques polaires par des groupes fonctionnels soufrés.

Figure 3.10. Relation entre TOC (déterminé par Rock-Eval) et TS (déterminé par analyse élémentaire), et évolution du rapport C
org

/S 

(TOC/TS) le long de la carotte C18.

 Au sein de l’unité supérieure, les rapports C
org

/S présentent une forte dispersion, avec des va-

leurs comprises entre 3 et 17. Les TOC et TIC étant relativement corrélés et ne présentant pas de telles 

variations dans l’unité supérieure (Figures 3.2 et 3.3), cette dispersion semble difficile à expliquer. Elle 
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pourrait par exemple résulter d’une variabilité plus fine et liée à la saisonnalité (sur des cycles annuels 

ou pluriannuels) dans les processus de sulfuration de la MO et/ou de précipitation de sulfures miné-

raux, et marque en tout cas un changement dans le fonctionnement du cycle biogéochimique du soufre 

du lac Dziani vers 800 ans AP. 

 Il semble en tout cas apparaître un lien étroit en MO sédimentaire et mécanismes de sulfuration 

dans les sédiments du lac Dziani Dzaha. Ces mécanismes ont pu évoluer au cours du temps, en fonction 

notamment des changements climatiques, d’écosystème et de producteurs primaires, et ils sont discutés 

plus en détails, au regard d’autres traceurs, dans les chapitres suivants.

3.4. Conclusions et perspectives

 La description des faciès sédimentaires de la carotte C18 nous a permis de proposer l’existence 

de trois unités :

 • Une unité inférieure (477-444 cm, antérieure à ≈ 5800 ans AP) caractérisée par la présence de 

faciès de tapis microbiens, et marquée par un niveau (468-459 cm) probablement lié à un événement 

détritique de tempestite (sur la base d’indices à la fois macroscopiques et géochimiques) ;

 • Une unité intermédiaire (444-100 cm, ≈ 5800-800 ans AP) caractérisée par des faciès contras-

tés alternant des niveaux très riches en MO et des niveaux très riches en carbonates, avec une compo-

sante diagénétique et la présence de nodules de huntite. Nous avons également proposé un découpage 

de cette unité au niveau de la profondeur 263,5 cm (≈ 2900 ans AP), qui semble marquer une diminu-

tion des apports terrigènes (sur la base, notamment, du rapport RC/PC) et de la variabilité du rapport 

C
org

/S entre l’unité intermédiaire 1 (444-263,5 cm) et l’unité intermédiaire 2 (263,5-100 cm) ;

 • Une unité supérieure (100-0 cm, de ≈ 800 ans AP à l’actuel) caractérisée par des faciès macros-

copiques moins contrastés (malgré une forte variabilité du rapport Corg/S) et dominés par des tapis 

microbiens, qui pourrait avoir reçu de forts apports de MO allochtone issue du bassin versant (sur la 

base du rapport RC/PC) pendant les 400 premières années de son dépôt (i.e., entre 800 à environ 400 

ans AP). 

 L’étude de l’unité supérieure, correspondant à la signature sédimentaire du lac actuel, montre 

que les conditions biogéochimiques que nous connaissons du lac Dziani ne se sont mises en place qu’à 

partir d’il y a 800 ans au plus, et l’étude des autres unités montre que le lac a pu connaître d’importants 

changements biogéochimiques (à travers, notamment, une évolution de son niveau de base) potentiel-

lement liées à des modifications du climat. Cependant, l’ensemble de la colonne sédimentaire du lac 

présente des caractéristiques communes, et en particulier de forts TOC marquant une forte production 

primaire autochtone (vraisemblablement également associée à des apports du bassin versant) associée 

à une bonne préservation de la MO. Le proto-kérogène des sédiments du lac Dziani présente des ca-
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ractéristiques de kérogènes de type I diagénétiquement évolués, avec un HI élevé et un OI faible, qui 

le rapprochent des kérogènes de certaines roches-mères pétrolières, comme la Formation de la Green 

River ou les microbialites du Bassin de la Limagne et d’Orbagnoux. Cette similitude et particulière-

ment notable et surprenante au vu des différences d’échelles de temps entre l’histoire sédimentaire du 

proto-kérogène du lac Dziani (moins de 7000 ans) et les kérogènes des roches-mères sus-mentionnées 

(plusieurs dizaines de millions d’années). Le proto-kérogène du lac Dziani est également vraisemblable-

ment riche en composés labiles qui pourraient être des polymères, notamment soufrés, de lipides et/ou 

d’hydrates de carbone, dont la formation par des processus de vulcanisation naturelle constituerait une 

des voies de préservation précoce de la MO.

 Nous avons également mis en évidence la formation diagénétique de huntite dans l’unité inter-

médiaire de la carotte C18. Cette formation pourrait être permise par des apports de CO
2
 volcanique 

et/ou biogénique (i.e. issu de métabolismes microbiens tels que la fermentation ou la méthanogénèse 

acétoclastique). Ces phénomènes constituent un autre élément d’analogie entre les sédiments du lac 

Dziani et ceux des roches-mères sus-citées, dans lesquels la formation diagénétique de nodules de car-

bonates (nahcolite) par des processus similaires (en particulier, des apports biogéniques de CO
2
) a été 

décrite.

 Le lac Dziani constitue donc un analogue de choix pour l’étude et la compréhension de la forma-

tion de roches-mères pétrolières comme celles mentionnées, i.e. des roches-mères de type I associées 

à des paléo-environnements lacustres, alcalo-halins, dominés par une production primaire algaire ou 

bactérienne et propices à la précipitation de structures carbonatées. L’étude de cet analogue peut donc 

permettre de mieux contraindre les voies de formation de ces systèmes anciens et, plus particulière-

ment, de mieux comprendre l’impact des processus diagénétiques les plus précoces sur le devenir de la 

MO des sédiments déposés dans certains environnements lacustres, alcalo-halins et qui contribuent à 

en faire des roches-mères.





Chapitre 4
Quantitative and Specific Recovery of Natural Organic 

and Mineral Sulfur for (Multi-)Isotope Analysis
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Résumé

 Nous avons vu dans le Chapitre 3 que le lac Dziani Dzaha constitue un analogue de choix pour 

l’étude et la compréhension de certaines roches-mères pétrolières associés à des paléo-environnement 

lacustres alcalo-halins qui lui sont comparables, comme la Formation de la Green River. En particulier, 

nous avons proposé que dans ces environnements, les conditions d’anoxie de la colonne d’eau, et en par-

ticulier la présence de soufre réduit, peuvent jouer un rôle central dans l’accumulation de MO sédimen-

taire, en favorisant notamment des processus de vulcanisation et de réduction de la MO à l’origine de sa 

bonne préservation. Il semble donc intéressant d’investiguer plus en profondeur le fonctionnement du 

cycle biogéochimique du soufre du lac Dziani et de le comparer à celui de paléo-environnements à l’ori-

gine de diverses roches-mères. Nous proposons pour cela de nous appuyer sur des outils isotopiques.

En effet, notre compréhension actuelle des rôles du soufre au sein des cycles biogéochimiques est prin-

cipalement fondée sur l’étude de sa composition en isotopes stables, et dépend donc fortement de notre 

capacité à extraire de façon quantitative les espèces soufrées à partir d’échantillons géologiques. Au 

cours des dernières décennies, la plupart des études se sont limitées à la composition en 34S d’échantil-

lons de roches totales, suite à l’avènement d’outils analytiques simples et fiables, reposant principale-

ment sur l’analyse par spectrométrie de masse du SO
2
 libéré par la combustion de ces échantillons. Les 

protocoles de chimie humide nécessaires à l’extraction sélective de d’espèces soufrées étant complexes 

et mêmes inefficaces pour certaines matrices, elles furent de fait progressivement délaissées. Mais l’avè-

nement, relativement récent, des études multi-isotopiques (investiguant les isotopes stables mineurs du 

soufre, 33S et 36S) basées sur l’analyse du soufre sous forme de SF
6
 a remis ces préparations au cœur de 

l’intérêt scientifique, avec le souci de les rendre plus efficaces et d’élargir leurs applications.

 Dans ce chapitre présenté sous forme d’article publié (Jovovic et al., 2020), nous proposons un 

nouveau protocole chimique en plusieurs étapes, notamment basé sur une étape d’oxydation humide 

par NaOCl, pour une purification quantitative et sélective des espèces soufrées non seulement orga-

niques issues de fractions solubles (bitumes) et insolubles (kérogènes) aux solvants, mais également 

minérales (soufre élémentaire, sulfates, sulfures) à partir d’un même échantillon. Le soufre est purifié 

sous la forme de sulfures d’argent, compatible avec des analyses multi-isotopiques. Nous montrons par 

son application à différents échantillons (de roches-mères pétrolières, d’un bitume et de l’unité supé-

rieure du lac Dziani Dzaha) l’intérêt de cette méthode pour déconvoluer la composition isotopique en 

soufre de roches complexes, et mieux comprendre le rôle du soufre dans les cycles biogéochimiques des 

environnements qui leurs sont associés.
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4.1. Introduction

 Sulfur (S) is a key element of biogeochemical cycles, being both an essential component of li-

ving cells and involved in major geological processes. The proportions of its four stable isotopes (32S, 
34S, 33S, 36S, in order of natural abundance) vary upon equilibrium and/or kinetic conditions, and can be 

used as tracers of S biogeochemical cycles and processes (Passier et al., 1999; Canfield, 2001; Johnston, 

2011). S-isotope compositions are expressed as per mil (‰) differences relative to the isotopic compo-

sition of the Vienna Canyon Diablo Troilite international standard (V-CDT), and presented in standard 

δ notation: δAS = AR
sample

/AR
CDT

 – 1 where AR = AS/32S and A = 33, 34 or 36 (note however that there is 

not yet any international standard for the 33S/32S and 36S/32S ratios).

 The three isotope ratios (δ33S, δ34S and δ36S) primarily scale on their relative mass differences 

and their fractionation can be predicted using an approximation of their partition function (Bigeleisen 

and Mayer, 1947; Young et al., 2002). This is known as mass-dependent fractionation: δ33S ≈ 0.515 × 

δ34S and δ36S ≈ 1.89 × δ34S (see thereafter for more formal and rigorous equations). However, most stu-

dies solely focus on 34S fractionation, which is the easiest to measure. Such measurements have become 

common with the development of elemental analysis coupled to isotope ratio mass spectrometry (EA-

IRMS), in which S is oxidized to SO
2
, and the 34SO

2
/32SO

2
 ratio subsequently measured (Giesemann et 

al., 1994). EA-IRMS analyses of δ34S are low cost, easy and fast to operate. Though, the oxygen interfe-

rences inherent to the use of SO
2
 gas forbid reliable multi-isotope approaches (Rees, 1978).

 More recently, multi-isotope studies have enlightened previously poorly constrained atmosphe-

ric and (bio)(geo)chemical processes (Farquhar et al., 2000; Farquhar and Wing, 2003; Luo et al., 2018). 

For instance, the specific 32S, 33S, 34S and 36S signatures of ancient rocks led to a new understanding of 

Archean and Paleoproterozoic atmospheric chemistry and S cycling (Farquhar et al., 2000; Philippot 

et al., 2007). The analysis of 33S and 36S isotope compositions was also a key factor in achieving a better 

understanding of hydrothermal processes (Ono et al., 2007) and microbial metabolic pathways such 

as sulfate reduction, S oxidation and S disproportionation (e.g. Farquhar et al., 2003; Johnston et al., 

2005; Ono et al., 2006). The interpretations rely on both the (small) deviations in the behavior of each 

S-isotope and mass-conservation effects which are expressed using the conventional Δ notation: Δ33S = 

δ33S – [(δ34S + 1)0.515 – 1]  and Δ36S = δ36S – [(δ34S + 1)1.89 – 1]. As for any isotope method, the determina-

tion of the multi-isotope composition of specific S species in a given sample (e.g. sulfates, sulfides, ele-

mental sulfur (S0), organic sulfur; Table 4.1) requires the quantitative recovery and purification of the 

different S pools. Sulfides (and/or acid volatile S), sulfates and S0 are typically recovered as Ag
2
S using 

distillation methods and reducing solutions (Thode et al., 1958; Pepkowitz and Shirley, 1950; Forrest 

and Newman, 1977; Canfield et al., 1986). Each targeted S-pool is first converted into H2S by an adap-

ted acid treatment, and subsequently recovered as a solid metal sulfide (typically as Ag
2
S, sometimes 

as ZnS or CdS). The obtained metal sulfide is then transformed into either SO
2
 or SF

6
 (e.g. Thode et al., 

1961; Thode and Rees, 1971; respectively) and analyzed by IRMS. Contrary to oxygen, fluorine has only 

one stable isotope. Because it avoids the need for 17O or 18O corrections (Rees, 1978), IRMS analysis of 



93

Chapitre 4 - Quantitative and Specific Recovery of Natural Organic and Mineral Sulfur for (Multi-)Isotope Analysis

SF
6
 is more precise and accurate and, accordingly, has been preferentially used to investigate all four S 

stable isotopes (Hulston and Thode, 1965). This, however, requires a non-automated conversion of Ag
2
S 

into gaseous SF
6
 and the purification of the latter. Alternatively, the use of secondary ion mass spectro-

metry (SIMS) has been proposed for the in-situ analysis of 32S, 33S and 34S (e.g. Thomassot et al., 2009; 

Whitehouse, 2012), and multi-collector inductively coupled mass spectrometry (MC-ICPMS) has been 

used for the determination of 32S, 33S and 34S contents in small purified samples (e.g. Albalat et al., 2016). 

SIMS is however less available and requires specific standards. Although high precision measurements 

of 34S can be obtained with MC-ICPMS (e.g. Paris et al., 2013), this technique is hardly as precise as 

IRMS analysis of SF
6
 for 33S-measurements and cannot provide 36S data.

 Organic sulfur (S
org

) is, after pyrite, the second most abundant reduced S pool in sediments 

(Anderson and Pratt, 1995), where it usually occurs as a complex mixture of monomeric and polymeric 

organosulfur compounds (OSC). Sedimentary S
org

 can be further divided into a soluble (solvent-ex-

tractable) and an insoluble (non-extractable or residual) OSC-pools. Biosynthetic S
org

 mainly occurs as 

chemically labile proteins and amino acids that are expected to be quickly degraded during diagenesis 

(Tissot and Welte, 1984; Kutuzov et al., 2019). Although, in some cases, they could contribute their 

sulfur atoms to the kerogens (Raven et al., 2018). On the other hand, S
org

 in recent sediments typically 

increases with depth. For example, Werne et al. (2003) showed an increase from 0.05 to 0.12 of the orga-

nic S/C ratio in the Cariaco Basin with sediment depth. This increase reflects a diagenetic S-enrichment 

of organic matter by sulfurization processes (natural vulcanization) which involve reduced S species 

produced by microbial sulfate reduction (MSR; Sinninghe Damsté et al., 1989; Adam et al., 1993). The 

idea of a common source of sedimentary S
org

 and mineral S (usually pyrite) is further supported by 

their respective δ34S signatures generally depleted relative to sulfates (e.g. Thode et al., 1958; Zaback 

and Pratt, 1992; Tuttle and Goldhaber, 1993; Canfield et al., 1998; Werne et al., 2003). However, S
org

 is 

still often 34S-enriched relative to pyrite (e.g. 10-20‰ in marine sediments; Orr, 1986; 5-8‰ in Cariaco 

Basin; Werne et al., 2003). Tuttle (1991), then Werne et al. (2003) explained this relative enrichment by 

a delayed sulfurization of organic matter relative to the formation of pyrite, but this simple view likely 

overlooks the fact that different organic molecules may react with reduced sulfur species at different 

rates depending on the context (e.g. Amrani, 2014; Raven et al., 2016a; Raven et al., 2016b; Shawar et 

al., 2020).

 Thus, our understanding of the biogeochemical S cycle still remains incomplete and could clear-

ly benefit from S
org

 multi-isotope analyses, but only few dedicated studies have been performed so far 

(e.g. Oduro et al., 2011; Labidi et al., 2017; Siedenberg et al., 2018). Reasons are linked to the structural 

diversity and distinct solubilities of biological and geological OSC, and to their difficult clear-cut sepa-

ration from the inorganic S pools, which make them more arduous to recover specifically and quan-

titatively. In this respect, an adapted procedure for the specific and quantitative recovery of S
org 

would 

also be useful for studies dedicated to 34S
org

 signatures. Most existing procedures for the release of S
org

 

rely on its oxidation into sulfates by combustion methods such as Eschka fusion (using a 2:1 mixture of 
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MgO and Na
2
CO

3
 at ca. 900°C, Eschka, 1874), or Na

2
O

2
 Parr bomb and Br

2
 oxidations, with yields close 

to 100 % and a good replicability (Selvig and Fieldner, 1927; Siedenberg et al., 2018). However, those 

methods are tedious, dangerous and difficult to apply routinely to large sets of samples.

 More recently, some studies have introduced the use of specific methods to improve S
org

 reco-

very for (multiple) S-isotope measurements (Table 4.1). For instance, Oduro et al. (2011) used Raney 

nickel as a catalyst for the desulfurization of volatile OSC and the recovery of S
org

 as nickel sulfide.  Al-

hough they showed yields close to 100 % for the desulfurization of many volatile OSC, this method did 

not appear suitable for the recovery of sulfones. Moreover, Raney nickel is a solid which poorly reacts 

with insoluble OSC from kerogens. To our knowledge, none of the presently available procedures al-

lows simple, selective and quantitative recovery of both mineral S and S
org

 pools.

 Here we propose a new stepwise chemical procedure for the selective and quantitative recovery 

as Ag
2
S of solvent-extractable and non-extractable S

org
 from sediments and oils, applicable for a specific 

and reliable determination of either 34S or the multiple S-isotope composition of distinct S
org

 pools. It 

relies on oxidation of organic matter with sodium hypochlorite (NaOCl), which was previously shown 

to release organic-bound S as sulfates (e.g. Li and Cho, 2005). This procedure is further compatible with 

the analysis of sulfides, sulfates and S0 in the same samples. The complete optimized procedure was 

carefully tested on an oil and sediment samples from lacustrine and marine environments of various 

ages (from modern to 50 Myr), validating its suitability for the (multi-)isotope analysis of geological 

organic and mineral S and allowing a new model of the S cycle to be considered for some depositional 

environments.
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Table 4.1. Methods previously used for studying the 34S composition of organic and mineral S. For further details about STRIP and CrCl
2
 

distillations, see 3.2. * Studies in which 33S and/or 36S were also measured. n/i: not investigated.

Study Sample type Total S Sulfides Sulfates S0 Sorg

Thode et al. 
(1958)

Oil Calculated Bubbled out Centrifuged out n/i
Br

2
, HNO

3
 oxidation 

to sulfates, STRIP dis-
tillation, SO

2
  IRMS

Bulk sediment n/i

Br
2
, HNO

3
 oxida-

tion to sulfates, 
STRIP distillation, 
SO

2
  IRMS

Dissolution
+ precipitation, 
STRIP distilla-
tion, SO2  IRMS

n/i n/i

Mauger et al.  
(1973)

Organic extract 
from tar sand n/i n/i n/i n/i Br

2
 oxidation + STRIP 

distillation, SO
2
 IRMS

Orr (1986)

Solvent-extracted 
sediment Calculated HNO

3
 oxidation to 

sulfates, EA-IRMS n/i n/i Parr bomb oxidation 
to sulfates, EA-IRMS

Oil/organic 
extract from 
sediment

Parr bomb oxidation 
to sulfates, EA-IRMS

Zaback and 
Pratt (1992)

Solvent-extracted 
sediment Calculated CrCl

2
 distillation, 

SO
2
 IRMS

Dissolution
+ precipitation, 
SO

2
  IRMS

Organic extract 
from sediment Calculated Combustion, SO

2
 

IRMS
Parr bomb oxidation, 
SO

2
 IRMS

Tuttle and 
Goldhaber 
(1993)

Bulk sediment Calculated CrCl
2
 distillation, 

SO2 IRMS analysis
SO

2
 IRMS 

analysis n/i Eschka oxidation, SO
2
 

IRMS

Werne et al. 
(2008; 2003)

Solvent-extracted 
sediment

EA-IRMS 
on bulk 
sediment

CrCl
2
 distillation, 

EA-IRMS

EA-IRMS on 
pore water preci-
pitates

n/i EA-IRMS

Organic extract 
from sediment

CrCl
2
 distillation, 

EA-IRMS n/i
EA-IRMS + com-
pound-specific EA-
IRMS

Amrani et al. 
(2012; 2009)

Oil/Organosulfur 
standard EA-IRMS n/i n/i n/i Compound-specific 

MC-ICPMS

Oduro et al. 
(2011)

Solvent-extracted 
sediment Calculated CrCl

2
 distillation, 

SF
6
 IRMS*

STRIP distilla-
tion, SF

6
 IRMS* 

on pore water 
precipitates

n/i

Organic extract 
from sediment Calculated CrCl2 distilla-

tion, SF6 IRMS*

Raney Ni desulfuriza-
tion + CrCl2 distilla-
tion, SF6 IRMS*

Raven et al. 
(2018; 2016a; 
2016b; 2015)

Solvent-extracted 
sediment Calculated

HNO
3
 oxidation 

to sulfates, ion 
chromatography, 
ICPMS/EA-IRMS

Dissolution
+ precipitation, 
ion chromato-
graphy, ICPMS/
EA-IRMS

n/i

Organic extract 
from sediment Calculated

Oxidation, ion 
chromatography, 
ICPMS/EA-
IRMS

H
2
O

2
 oxidation, ion 

chromatography, 
ICPMS/EA-IRMS
+ compound-specific 
MC-ICPMS

Siedenberg 
et al. (2018)

Solvent-extracted 
sediment n/i CrCl

2
 distillation, 

SF
6
 IRMS* n/i

Eschka powder oxida-
tion + STRIP distilla-
tion, SF

6
 IRMS*

Organic extract 
from sediment n/i n/i

Eschka powder oxida-
tion + STRIP distilla-
tion, SF

6
 IRMS*

This study

Solvent-extracted 
sediment

EA-IRMS 
on bulk 
sediment

CrCl
2
 distillation, 

SF
6
 IRMS*

STRIP distilla-
tion, SF

6
 IRMS*

NaOCl oxidation + 
STRIP distillation, SF

6
 

IRMS*

Oil/Organic 
extracts from 
sediment

CrCl2 distilla-
tion, SF

6
 IRMS*

NaOCl oxidation + 
STRIP distillation, SF

6
 

IRMS*
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4.2. Material and methods

4.2.1. Samples

 Due to the large diversity of S forms in nature, their distinct reactivity and potential interaction 

with natural matrices, our method was developed and tested on several natural samples rather than 

pure minerals and OSC. These samples were selected among organic matter- and S-rich sediment for-

mations from various locations, and complemented with a S-rich oil (Table 4.2).

Table 4.2. Origin, nature and use of samples. O = oxidation tests (Figures 4.3 and 4.4), N = Raney nickel tests (Table 4.3), W = complete 

workflow procedure (triplicate analyses, Table 4.4), L = comparison with literature data and biogeochemical interpretation.

Sample source Sediment type Age TOC (%) Use

Lake Dziani Dzaha
(Mayotte, Indian Ocean)

Sub-superficial 
sediment

Euxinic lake 
sediment

Modern (0-1 kyr after 
Milesi et al., 2020)

9.2 ±0.3 O + N + W + L

Green River Fm (UT, USA) Core sediment Microbialite Eocene (ca. 50 Myr 31.8 ±0.4 O + N + W + L

Monterey Fm (CA, USA) Outcrop sediment Shale Miocene (5-17 Myr) 7.1 ±0.5 O + W + L

Rozel Point oil (UT, USA) Oil seep Crude oil Tertiary 49.3 ±0.5 O +N + W

Limagne Basin (Massif 
Central, France)

Outcrop sediment Microbialite Oligo-Miocene (5-34 
Myr)

13.4 ±0.1 N

 We selected sediments from the Eocene Green River Fm Mahogany Zone (Utah, USA; Bradley, 

1964; Smith and Carroll, 2015; Tuttle, 1991), and sub-superficial sediments from the modern Lake 

Dziani Dzaha (Mayotte, Indian Ocean; Leboulanger et al., 2017; Milesi et al., 2020). A marine shale 

sample from the Miocene Monterey Fm (California, USA; Orr, 1986; Zaback and Pratt, 1992) was 

added to the sample set. Lastly, we used a sample from Rozel Point seeps (Utah, USA; Thode et al., 1958; 

Eardley, 1963; Mauger et al., 1973) to evaluate the efficiency of the new method on pure organic matter. 

A non-referenced sample from the Limagne Basin (Massif Central, France; Wattinne et al., 2003; Seard 

et al., 2013) was added to compare the yields of S
org

 obtained with Raney nickel (Oduro et al., 2011) and 

the newly developed method (Table 4.3).

Table 4.3. Comparison of Sorg contents (mg.g-1 of dry sediment) released with the Raney nickel method (Oduro et al., 2011) and the new 

method from selected samples. TLE = solvent-soluble organic matter.

New method Raney nickel

Lake Dziani Dzaha TLE 0.33 ±0.05 (n = 3) 0.047 ±0.01 (n = 3)

Green River Fm TLE 2.32 ±0.02 (n = 2) 0.11 ±0.05 (n = 2)

Limagne Basin kerogen 1.11 ±0.03 (n = 2) 0.32 ±0.02 (n = 2)

Rozel Point oil 91.78 ±1.05 (n = 3) 0.46 ±0.12 (n = 2)

 None of these samples were thermally mature except for the Rozel Point oil seep sample for 

which maturity was hardly defined (Eardley, 1963); thermal maturation effects on S
org 

recovery is there-

fore not discussed in this study.
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4.2.2. Analytical steps

 Samples were freeze dried, ground to <100 µm, and homogenized. Subsamples (ca. 1 g) were 

then subjected to a sequence of chemical extractions in order to specifically recover the different orga-

nic (soluble and insoluble) and mineral (S0, sulfates, sulfides) S pools (Figure 4.1).

Only Pyrex glassware was used and all chemicals were reagent-grade. Dilutions and washes were per-

formed in 100 mL centrifuge tubes using deionized water. S-purity of all reagents was regularly checked 

and considered as acceptable when less than 5 µg of S was recovered in a whole blank procedure.

 Figure 4.1. Proposed workflow for the sequential recovery of organic and mineral S from sediments/oils as Ag
2
S powders, prior to their 

fluorination and S multi-isotope analysis.

4.2.2.1. Solvent extraction and S0 precipitation

 The soluble organic matter was extracted by multiple sonication cycles (10 minutes each) with 

methanol (MeOH, twice), dichloromethane (DCM):MeOH (1:1, v/v, twice) and DCM (twice) at room 

temperature (ca. 20°C). The total lipid extract (TLE) was treated with activated copper curls to precipi-

tate S0 as Cu
x
S

y
 (Blumer, 1957).

4.2.2.2. Reducing distillations

 The acidic CrCl
2
 (Canfield et al., 1986) and STRIP (Forrest and Newman, 1977; Pepkowitz and 

Shirley, 1950; Thode et al., 1961) solutions have been extensively used for the extraction of mineral S 

compounds in samples from a wide range of natural settings and laboratory experiments. Gröger et al. 

(2009) have shown that the CrCl
2
 solution typically converts 99 ±1 % of both sulfides and S0 into H

2
S, 

but hardly reacts with individual OSC and sulfates (typical yields <0.2 %). However, since the reactivity 
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of the CrCl
2
 solution has never been tested against very fresh natural OM, the eventuality of a reaction 

with some OSC, e.g. organic polysulfides, cannot be totally excluded. Moreover, Arnold et al. (2014) 

have shown that the STRIP solution typically yields close to 100 % of both sulfides and sulfates, but 

hardly converts OSC to H
2
S. Therefore, the CrCl

2
 solution was used to selectively recover sulfide-S and 

Cu
x
S

y
-S, whereas the STRIP solution was used to recover sulfate-S from sulfide-free samples.

 Due to its sensitivity towards oxidation, the CrCl
2
 solution was prepared daily according to 

Fossing and Jorgensen (1989). A glass bottle closed with a teflon-coated rubber cap was filled with a 

an acidic CrCl
3
 solution (80 ml of 3 % HCl and 21.15 g CrCl

3
, 6 H

2
O). The Cr(III) solution was then 

reduced to Cr(II) by the addition of zinc granules (14 g). The solution was stirred under a nitrogen flush 

until the initial dark green color had completely turned to bright blue.

 The STRIP solution is more stable and was used within 6 months after preparation. A glass 

Erlenmeyer flask was filled with 523 ml of 37 % HCl, 321 ml of 57 % hydriodic acid (HI) and 156 ml 

of 50 % hypophosphorous acid (H
3
PO

2
). The solution was heated under a nitrogen flush and gently 

refluxed for 6 hours.

 The apparatus that was used for S distillation is represented in Figure 4.2. We ensured that the 

treated sample did not contain more than ca. 125 µmol S to guarantee a large excess of reagents and 

allow the reaction to be quantitative. The targeted S pool was converted to H
2
S with either 10 mL of 37 

% HCl and 25 mL of CrCl
2
 solution (sulfides/S

0
) or 25 mL of STRIP solution (sulfates), and refluxed 

for 3 hours. Produced H
2
S was purged and precipitated as Ag

2
S in a silver nitrate trap (20 ml of 2.48 % 

AgNO
3
). A few drops of a 25 % ammonia solution were added to the the Ag

2
S precipate, which was then 

centrifuged, washed three times with 30 ml of deionized water, and lyophilized. The dry Ag
2
S powder 

was stored out of sunlight before fluorination and S multi-isotope analysis.

Figure 4.2. Experimental setup used for S distillation; (a) sample with gentle reflux, (b) reducing solution (CrCl
2
/STRIP), (c) nitrogen 

flush, (d) water acid-trap, (e) silver nitrate sulfur-trap.
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4.2.2.3. Oxidation of organic matter

 The mineral S-free sediments/oils and S0-free TLE were heated at 60 °C under stirring with a 

10-15 % NaOCl solution in a 100 mL centrifuge Pyrex tube. It is noteworthy that, even under reflux 

and stirring, concentrated NaOCl easily tends to evaporate, resulting in a poor reactivity, especially 

over long reaction times. Therefore, the solution was kept under 70 °C. To guarantee a large excess of 

hypochlorite ions, we introduced no more than ca. 125 µmol S and ca. 25 mmol C from each sample 

for 25 ml of NaOCl solution. Various treatment times (6, 12, 24 and 48 hours) were tested to evaluate 

the reaction kinetics. This oxidative digestion of organic matter resulted in the liberation of S
org

 from 

solvent-soluble or insoluble organic matter as sulfates. After reaction, the solution was carefully acidi-

fied with 37 % HCl, until pH <2, to allow the consumption of excess hypochlorite ions and carbonate 

by-products, and to facilitate the precipitation of sulfates. Sulfates were precipitated as BaSO
4
 using 

20 mL of a saturated BaCl
2
 solution (>360 g.L-1). The resulting precipitate was centrifuged and rinsed 

twice with 20 mL of the saturated BaCl
2
 solution, then freeze dried and homogenized before distillation 

as illustrated in 2.2.2.

4.2.2.4. TOC and GC-MS analyses

 The evolution of total organic carbon (TOC) contents in residual sediments during digestion 

was monitored using an elemental analyzer (Vario ISOTOPE Select, Elementar) equipped with a Ther-

mal Conductivity Detector. The accuracy of the measurements was evaluated using an international 

sediment standard, namely IVA33802151 (TOC = 9.15 %).

 Residual aqueous phases after oxidation with NaOCl were extracted with DCM and ethyl ace-

tate, successively, to investigate the potential soluble organic compounds freed by the process. The ex-

tracts were then derivatized with diazomethane and analyzed by gas chromatography coupled to mass 

spectrometry (GC-MS), using a Thermo Trace gas chromatograph coupled to a Thermo TSQ Quantum 

mass spectrometer operating in the electron ionization mode (70 eV) and scanning m/z 50 to 700. The 

temperature of the source was set to 220 °C. Gas chromatographic separations were performed on a 

HP5-MS column (30 m length with 0.25 mm diameter and 0.1 µm film thickness) with helium as car-

rier gas (1.1 mL.min-1). The temperature program was: 40°C (10 min), 40-300 °C (6 °C.min-1), isother-

mal at 300 °C (25 min).

4.2.2.5. Isotope analyses

 The Ag
2
S powders corresponding to the different organic and mineral S pools were freeze dried, 

homogenized and weighed in aluminum boats before being fluorinated overnight in Nickel bombs with 

excess fluorine gas at 350°C. The produced SF
6
 was purified cryogenically and by subsequent gas chro-

matography prior to the determination of its δ33S, δ34S and δ36S values using a Thermo Scientific MAT 

253 dual-inlet IRMS (Au Yang et al., 2016). The accuracy of the measurements was evaluated using an 

international Ag
2
S standard, namely IAEA-S1 (also known as Vienna-CDT), with a δ34S value = -0.3 ‰. 

Typical analytical deviations were below 0.01 ‰ and 0.1 ‰ for δ33S or δ34S and δ36S values, respectively, 
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and ≈ 0.005 ‰ and 0.1 ‰ for Δ33S and Δ36S values, respectively (1σ).

 Total sulfur contents (TS) and associated δ34S values were measured with a VarioPYROcube 

elemental analyzer (Elementar) in NCS combustion mode interfaced in continuous-flow mode with 

an Isoprime 100 IRMS (Fourel et al., 2014). The accuracy of those measurements was evaluated using 

the aforementioned international Ag
2
S standard and one international BaSO

4
 standard (NBS-127, δ34S 

value = +20.3 ‰). Typical analytical deviations were below 0.05 % and 0.3 ‰ for the TS and δ34S values, 

respectively (1σ).

4.3. Results and discussion

4.3.1. Procedure validation

 Subsamples were first used to test and optimize the oxidation procedure of S
org

 with NaOCl. 

Then, triplicates of most samples were treated with the full stepwise procedure (Figure 4.1 and Table 

4.2). Using a mass balance calculation, the results of the triplicate analyses were compared to those 

obtained by direct EA-IRMS analysis of the dry sediments as a quantitative validation of the overall 

analytical workflow.

4.3.1.1. Sorg oxidation to sulfates and recovery

 Figure 4.3 shows the evolution of the carbon- and sulfate-contents in TLE and mineral-S free 

kerogens during 48 hours of NaOCl oxidation at 60 °C. Within 24 hours, less than 7 ±3 % of the initial 

carbon remained in the sample, and more than 95 ±5 % of S
org

 was recovered as sulfates. The GC-MS 

analysis of residual organic compounds in aqueous phases after 4 and 12 hours of oxidation showed the 

occurrence of carboxylic diacids (> 4 carbons), chlorinated carboxylic monoacids as well as chlorinated 

and non-chlorinated benzene carboxylic polyacids (up to hexa-acids). Those products are expectable 

during the oxidation of organic matter with NaOCl (Wang et al., 2014). More importantly, no OSC 

(e.g., thiols, thiophenes, sulfoxides, sulfones, sulfonic acids, thioesters, polysulfides) was identified in 

any aqueous phase, showing an efficient oxidation of S bound to organic matter into recoverable sul-

fates. It cannot be excluded, however, that some OSC in other matrices may react less efficiently, thus 

requiring longer reaction time to be entirely oxidized.
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Figure 4.3. Organic carbon content (a) and Sorg recovery (b) of selected samples along 48 hours of NaOCl oxidation at 60°C.

 The remaining S
org

 recovered after 6, 12, 24 and 48 hours revealed no significant isotope evo-

lution associated with the oxidation process (Figure 4.4). This suggests that the progressive organic 

matter digestion is not associated with significant isotope effects, and that an incomplete oxidation of 

S
org

 in samples would not impact S isotopes measurement –though quantitative aspects should not be 

considered in this case.

 Figure 4.4. δ34S of recovered S
org

 as a function of NaOCl oxidation time at 60 °C.

 For some samples, the yield of S
org

 obtained with our new method was compared with that ob-

tained with the Raney nickel desulfurization method used by Oduro et al. (2011). Much higher yields 

were obtained with the new method for soluble S
org

 (7 to 200 times, Table 4.3), which can be explained 

by a possible high steric hindrance of S
org

 in these specific samples. Unsurprisingly, due to the low 
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kinetics of unfavorable solid-solid reactions, the new method was also significantly more efficient for 

the insoluble Sorg present in kerogens, compared with the 4-times lower recovery of this S pool using 

Raney nickel (Table 4.3). None of the quantities of S
org

 recovered with Raney nickel were sufficient for 

the determination of S isotopic composition with Fluorination-IRMS.

4.3.1.2. Mass balance validation

 The TS content and bulk δ34S value measured for each bulk sample were compared to those 

calculated from the S multi-pool analysis of the same sample (triplicate analyses), using the following 

mass balance equation : %S
total

 × δ34S
total

 = Σ(%S
i
 × δ34S

i
), where i is in {soluble Sorg; insoluble Sorg; S0; 

sulfides; sulfates}.

 The results are presented in Figure 4.5. The strong consistency between the two approaches 

(RMSE
TS

 = 0.13 % and RMSE
δ34S

 = 1.07 ‰) and the good replicability of the new method (as shown by 

the error bars) demonstrate that this new method indeed allows the reliable and quantitative recovery 

of both soluble and insoluble S
org

.

 Figure 4.5. Comparison of S mass balances between bulk EA-IRMS and multi-pool SF6-IRMS (new method) analyses; a, TS content 

calculated from Ag
2
S weighing as a function of EA-IRMS bulk evaluation; b, bulk δ34S calculated with mass-balance equations from mul-

ti-pool SF
6
-IRMS analyses, as a function of EA-IRMS bulk evaluation. Error bars show the standard deviation between triplicate analyses.

4.3.1.3. Suitability for multi-isotopes analyses

 In addition to the selective and quantitative recovery of different mineral (sulfates, sulfides and 

S0) and organic (solvent-extractable and non-extractable) S pools, the newly developed stepwise proce-

dure allows the reliable determination of their S (multi-)isotope composition by IRMS (32S, 33S, 34S, 36S) 

or MC-ICPMS (32S, 33S, 34S). In the present case, the S multi-isotope composition of the investigated 
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samples (from IRMS analysis of SF
6
 gas) showed mass-dependent fractionation of all S-isotopes with 

small but significant Δ33S and Δ36S values, within the range of Δ33S ≈ ±0.10 ‰ and Δ36S ≈ ±1.50 ‰ 

(Figure 4.6 and Table 4.4) that are expected for sediments younger than 2 Ga (see review by Johnston, 

2011).

4.3.1.4. Suitability for pure organic substrates

 The Rozel Point oil was primarily used here to test our oxidation procedure on ‘pure’ S-rich (>90 

mg S/g oil) organic matter. The 34S composition of soluble S
org

 as obtained from the new method (δ34S 

= -6.05 ±0.11 ‰, Table 4.4) differed by ≈ 1.5 ‰ from the EA-IRMS measurement (δ34S = -7.5 ±0.3 ‰). 

Still, most of S
org

 could be recovered with the new method (with TS estimated to 9.18 ±0.1 % against 

9.29 ±0.2 % with EA-IRMS), supporting the applicability of our procedure to ‘pure’ petroleum mixtures 

of OSC (possibly with a longer reaction time). However, the efficiency of the method on fresh biological 

OSC and on very mature OSC (e.g., Precambrian organic matter) remains to be established but should 

not be problematic.

 Figure 4.6. Multi-isotope data from the samples of this study; open diamonds, sulfides, open circles, sulfates, open triangles, S0, black 

diamonds, soluble Sorg, black circles, insoluble S
org

. a and c show mass-dependent fractionation of all S-isotopes. b and d show the interest 

of the Δ notation to enhance the variability between samples.
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4.3.2. Comparison with literature data and further interpretation of the geological record

 Though the source rocks considered in this study have already been largely studied, the S stable 

(multi-)isotope composition of their different S pools remains poorly documented. A comparison 

between our 34S data and those reported in previous studies of the Monterey and the Green River For-

mations is illustrated in Figure 4.7. This is complemented by data obtained for the present-day Lake 

Dziani Dzaha. Our multi-pool and multiple S-isotope data (Table 4.4), although still limited, were fur-

ther used to bring new insights on our present understanding of the S isotope signatures observed in 

these settings (Figure 4.8).

 

Table 4.4. S content (mg.g-1 of dry sediment) and multiple-isotope composition (‰ vs CDT) of the different S pools from the investigated 

samples. n/d: non determined or excluded value, due to either a lack of material (under limit of detection) or mass spectrometry issues/

contaminations. *The 4th replicate of Lake Dziani Dzaha was sampled in a different part of the core than the three others. It was therefore 

not used in the mass balance calculations.

Sample Pool Replicate S quantity δ34S δ33S δ36S Δ33S Δ36S

Monterey Fm

Bulk (EA-IRMS):
δ34S = +6.5 ‰
TS = 1.9 %

Sulfides

1 4.759 2.666 1.465 5.67 0.028 -0.53

2 5.015 2.251 1.252 4.89 0.029 -0.51

3 4.416 3.454 1.874 7.16 0.032 -0.53

Sulfates

1 0.560 4.739 2.573 9.22 0.070 -0.89

2 0.534 5.868 3.126 11.47 0.043 -0.790

3 0.642 7.370 3.920 14.29 0.065 -0.84

S0

1 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

2 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

3 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

Kerogen S
org

1 3.428 8.768 4.623 17.20 0.051 -0.60

2 3.462 8.691 4.586 16.97 0.055 -0.68

3 3.829 8.732 4.615 17.02 0.062 -0.71

TLE S
org

1 0.339 5.871 3.145 11.62 0.061 -0.65

2 0.269 n/d n/d n/d n/d n/d

3 0.285 6.151 3.295 11.86 0.067 -0.94

Rozel Point

Bulk (EA-IRMS):
δ34S = -7.5 ‰
TS = 9.3 %

Sulfides

1 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

2 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

3 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

Sulfates

1 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

2 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

3 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

S0

1 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

2 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

3 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

Kerogen S
org

1 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

2 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

3 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

TLE S
org

1 92.836 -6.165 -3.034 -11.58 0.081 -1.07

2 90.728 -6.025 -2.963 -11.33 0.079 -1.08

3 91.765 -5.960 -2.924 -11.18 0.085 -1.06
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 Table 4.4 (continued). S content (mg.g-1 of dry sediment) and multiple-isotope composition (‰ vs CDT) of the different S pools from the 

investigated samples. n/d: non determined or excluded value, due to either a lack of material (under limit of detection) or mass spectro-

metry issues/contaminations. *The 4th replicate of Lake Dziani Dzaha was sampled in a different part of the core than the three others. It 

was therefore not used in the mass balance calculations.

Sample Pool Replicate S quantity δ34S δ33S δ36S Δ33S Δ36S

Lake Dziani

Bulk (EA-IRMS):
δ34S = +29.3 ‰
TS = 0.9 %

Sulfides

1 2.363 35.143 18.027 69.07 0.014 0.37

2 2.485 35.651 18.278 69.86 0.008 0.17

3 2.382 35.528 18.216 70.14 0.009 0.67

4* 2.522 37.126 19.027 72.71 0.011 0.14

Sulfates

1 0.353 n/d n/d n/d n/d n/d

2 0.409 n/d n/d n/d n/d n/d

3 0.484 n/d n/d n/d n/d n/d

4* 0.387 33.216 17.077 64.86 0.040 -0.08

S0

1 0.647 n/d n/d n/d n/d n/d

2 0.632 n/d n/d n/d n/d n/d

3 0.709 n/d n/d n/d n/d n/d

4* 0.556 39.583 20.245 77.67 -0.014 0.29

Kerogen S
org

1 3.768 6.701 3.491 13.82 -0.019 -0.06

2 3.478 5.933 3.119 12.05 0.003 -0.35

3 3.812 6.781 3.546 14.05 -0.006 0.02

4* 3.603 8.228 4.290 16.69 -0.004 -0.09

TLE S
org

1 0.300 9.613 5.001 19.64 -0.003 0.21

2 0.385 10.169 5.277 20.80 -0.012 0.30

3 0.319 10.548 5.474 21.56 -0.010 0.

4* 0.256 9.070 4.705 18.17 -0.020 -0.21

Green Riv. Fm

Bulk (EA-IRMS):
δ34S = +24.7 ‰
TS = 1.5 %

Sulfides

1 10.002 34.714 17.733 68.98 -0.062 1.08

2 9.960 35.337 18.050 69.98 -0.061 0.88

3 9.303 35.266 17.999 69.78 -0.076 0.82

Sulfates

1 0.905 27.832 14.248 n/d -0.055 n/d

2 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

3 0.924 25.349 12.971 n/d -0.070 n/d

S0

1 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

2 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

3 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

Kerogen S
org

1 3.821 9.002 4.644 n/d -0.047 n/d

2 4.013 8.690 4.497 17.78 -0.034 0.11

3 3.527 10.069 5.209 n/d -0.029 n/d

TLE S
org

1 2.302 5.848 3.062 12.03 -0.010 -0.22

2 < 0.005 n/d n/d n/d n/d n/d

3 2.331 5.718 3.001 12.98 -0.005 0.94
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Figure 4.7. Comparison between δ34S in sedimentary sulfides and kerogens. Data for the Green River Fm is from Tuttle & Goldhaber 

(1993), data for the Monterey Fm is from Zaback and Pratt (1992). The expected range for marine sediments is extrapolated after Orr 

(1986).

 Figure 4.8. Two possible models for S geochemistry and organic matter sulfurization during sediment deposition and diagenesis. (a) 

S fractionation associated with organic matter sulfurization in the anoxic part of the sediments in ‘open’ marine environments such as 

the Monterey Fm. The inflow S derives from marine sulfates. (b) fractionation associated with organic matter sulfurization in a partially 

sulfidic stratified water column with a high H
2
S/sulfates ratio from a ‘closed’ system such as some Green River Fm members and Lake 

Dziani Dzaha. The inflow S derives from enriched sulfates resulting from the Rayleigh fractionation of marine sulfates in a closed system 

(as suggested by Tuttle, 1991). MSR = Microbial Sulfate Reduction.
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4.3.2.1. Monterey Formation

 The investigated sample of the Monterey Fm mainly contained sulfides and insoluble S
org

 (4.73 

±0.30 and 3.57 ±0.22 mg.g-1 of dry sediment, respectively; Table 4.4). Sulfates and soluble S
org

 were also 

present but their concentrations were ca. ten times lower than those of sulfides and insoluble S
org

, res-

pectively (Table 4.4). S0 was not detected, in accordance with the literature (Zaback and Pratt, 1992). 

The presence of sulfates (which are only 2-4 ‰ 34S-enriched relative to sulfides; Table 4.4) was not des-

cribed as primary in previous literature and could either correspond to artifactual oxidation products 

formed after sampling (likely during transport and storage) from sulfide minerals and potential orga-

nic polysulfides, or to secondary gypsum possibly derived from oxidation of S associated to migrating 

hydrocarbons (personal communication A.L. Sessions). Sulfides appeared 3-5 ‰ depleted in 34S (δ34S 

= +2.79 ±0.61 ‰) relative to soluble (δ34S = +6.01 ±0.20 ‰) and insoluble (δ34S = +8.73 ±0.04 ‰) S
org

. 

This is consistent with literature data (Zaback & Pratt, 1992, Figure 4.5) and with classical biogeoche-

mical models of the S cycle in ‘open’ sedimentary systems (Figure 4.8a).

 Indeed, despite a large heterogeneity of sedimentary facies in the Monterey Fm, most of them 

are described as marine-influenced deposits (Orr, 1986; Zaback and Pratt, 1992). In these environ-

ments, S mainly derives from marine sulfates (δ34S ≈ +20 ‰) which, in anoxic porewaters, can be re-

duced to H
2
S by MSR (Canfield and Des Marais, 1993). This major microbial process is associated with 

a large depletion in 34S, typically with δ34S
porewater sulfate

 - δ34S
H2S

 = 30 to 50 ‰ (Habicht and Canfield, 1997; 

Canfield, 2001). 34S-depleted H
2
S can then react with sedimentary iron or organic matter to produce 

iron sulfides or OSC, respectively. While the formation of iron sulfides only induces small S isotope 

fractionations, the sulfurization of organic matter seems to induce a slight 34S-enrichment (generally 

< 5 ‰) of S
org 

relative to sulfides (Orr, 1986; Werne et al., 2003; Amrani, 2014). This is classically ex-

plained by a different timing of sulfurization, with the formation of iron sulfides (classically pyrite) oc-

curring faster than the sulfurization of organic matter (Tuttle, 1991; Tuttle and Goldhaber, 1993; Werne 

et al., 2003). As schematized in Figure 4.8a, the delayed sulfurization of organic matter likely involves 

sulfates/reduced sulfur species enriched in 34S by Rayleigh fractionation of the residual inorganic S 

pool. With time, this may result in a continuous enrichment of the δ34S signatures of sulfides and S
org

 

until the source of mineral S is totally depleted (Thode et al., 1961; Zaback and Pratt, 1992; Tuttle and 

Goldhaber, 1993; Figure 8a), as supported by the large range of δ34S values of sulfides (between ≈ -9 

‰ and ≈ +20 ‰) reported for the Monterey Fm (Figure 4.7; Zaback and Pratt, 1992). However, upon 

Rayleigh fractionation, one would predict positive ∆33S (> 0.1 ‰) and strongly negative ∆36S (< 1.0 ‰) 

(see Ono et al., 2006b; Sansjofre et al., 2016) which would result from mass-conservation effects (e.g. 

Farquhar et al., 2007). These values are however not observed in the present study, which deserves fur-

ther investigation with a larger set of samples.
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4.3.2.2. Green River Fm and Lake Dziani Dzaha

 As for the Monterey Fm, the main S pools in the selected samples from the Mahogany Zone 

of the Green River Fm and from the sub-surface sediments of Lake Dziani Dzaha were sulfides and 

S
org 

(Table 4.4). The latter, however, essentially occurred as solvent insoluble S
org

 in Lake Dziani Dzaha 

(0.34 ±0.05 and 3.69 ±0.18 mg.g-1 of dry sediment for soluble and insoluble S
org

, respectively), whereas 

the amount of soluble S
org

 in the sample from the Green River Fm was of the same order of magnitude 

as insoluble S
org

 (2.32 ±0.02 and 3.79 ±0.25 mg.g-1 of dry sediment, respectively). Sulfides (essentially 

iron sulfides) were also present in a ca. four times higher concentration in the Green River Fm than 

in Lake Dziani. Variable relative abundances of the main S pools between both samples might reflect 

varying organic matter source or nature, sulfurization mechanisms, iron availability and depositional 

and diagenetic (e.g., ageing) histories (Table 4.2). A significant amount of S0 (0.66 ±0.04 mg.g-1 of dry 

sediment) was also detected in Lake Dziani Dzaha sediments while only traces (< 0.005 mg.g-1 of dry 

sediment) were detected in the Green River sample. Low amounts of sulfates (< 5.5 % of total S) were 

recovered in both samples, which likely are artifactual oxidation products of mineral sulfides and even-

tual organic polysulfides. A strong argument for the absence of native sulfates in sediments from Lake 

Dziani Dzaha is the very low content of sulfates (< 3 µM) in the present-day partially anoxic water co-

lumn (Leboulanger et al., 2017) which is far from their supersaturation threshold. Despite differences 

in S content and speciation, the selected samples from the Green River Fm and from Lake Dziani 

showed striking similarities in their S multi-isotope compositions (Table 4.4 and Figure 4.7), with sul-

fides exceptionally enriched in  heaviest S-isotopes (i.e., δ34S ≈ +35 ‰), while solvent soluble and inso-

luble S
org

 being strongly depleted (by -25 to -30 ‰ for 34S) relative to sulfides (Table 4.4). Highly-33S, 34S 

and 36S-enriched S0 was also observed in Lake Dziani Dzaha with values of δ34S, Δ33S and Δ36S slightly 

above those of sulfides (≈ +4, +2 and +7 ‰, respectively, i.e. ≈ +5.5 % of their values). Such uncommon 

S isotope features suggest strong similarities between these two ecosystems and a biogeochemical func-

tioning clearly distinct from that of marine systems such as the Monterey Fm (Figures 4.7 and 4.8).

 34S highly-enriched sulfides have already been reported in samples from the late stages of the 

Green River Fm (Thode et al., 1958; Mauger et al., 1973; Tuttle and Goldhaber, 1993). The authors sug-

gested that this enrichment was the result of a long-term Rayleigh fractionation process in past Green 

River lakes, driven by MSR and the diagenetic precipitation of depleted sulfides. According to Tuttle 

and Goldhaber (1993), a main difference with ‘open’ marine systems is that Green River lakes behaved 

as ‘closed’ systems, i.e. with no renewing of sulfate from the water column. Lake Dziani Dzaha can ac-

tually be considered similarly. This hypersaline tropical and insular stratified phreatomagmatic crater 

lake has no present-day connection to seawater, but its high S content most likely originates from initial 

marine sulfates (Leboulanger et al., 2017). In such ‘closed’ and stratified systems, the presence of a large 

anoxic water layer favors the production of sulfides by MSR and their subsequent precipitation as iron 

sulfides or their reaction with organic matter, inducing a progressive enrichment in heavy isotopes of 

the residual S pool (Figure 4.8b). It is noteworthy, however, that the geological record of the Green 

River Fm is the result of multiple long-scale sedimentary evolutions over 100,000 years (Tuttle and 
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Goldhaber, 1993), whereas the sedimentary story of Lake Dziani Dzaha is less than 9000 years (Zinke 

et al., 2003). Different mechanisms could have been involved in the temporal evolution of isotopic si-

gnature recorded in both systems. Remarkably, as mentioned above, “closed”-system (Rayleigh-type) 

model predicts positive Δ33S and negative Δ36S signatures which, again, were not observed here, pos-

sibly pointing towards yet unknown specific S fractionation mechanisms.

 The second remarkable feature observed for the Green River Fm and Lake Dziani Dzaha was 

the strong depletion in heavy S isotopes of S
org

 relative to sulfides (by -25 to -30 ‰ for 34S). Such an iso-

topic shift has been previously reported in some studies of the Green River Fm, but the values were not 

discussed further than the fact that they were out of range compared to usual marine and euxinic envi-

ronments (Mauger et al., 1973; Tuttle and Goldhaber, 1993). Interestingly, a recent compound-specific 
34S/32S analysis of organic matter from the Cariaco Basin showed a ca. 10 ‰ depletion of several OSC 

(e.g., triterpenoid thianes, and acyclic isoprenoid thiophenes and thiolanes) relative to pyrite and to to-

tal extractable and residual S
org

 (Raven et al., 2015). The authors suggested that total S
org

 likely contains 

a mixture of OSC with distinct S-isotopic compositions formed by different sulfurization pathways (re-

versible vs irreversible sulfurization processes). Shawar et al. (2018) further suggested that 34S-depletion 

of OSC relative to pyrite could be the result of competitive reactions between iron, sulfur and organic 

matter, in particular in iron-limited environments. Under these specific conditions, contrary to the 

‘open’ marine systems described above, organic compounds might react with reduced sulfur species at 

the earliest stage of burial more efficiently than iron, thus recording the δ34S signature of reactive sul-

fides whereas the formation of iron sulfides might be delayed due to complexation or sorption of iron 

by the organic matter (Figure 4.8b). S-isotopic shifts between S
org

 and mineral sulfides might thus result 

from a predominant kinetic isotope effects occurring during the fast sulfurization of organic matter by 

different pathways that remain to be characterized.

4.4. Conclusions

 We validated a new stepwise chemical procedure for the quantitative recovery and multi-isotope 

(33S, 34S and 36S) analysis of S
org

 present in both solvent-extractable (bitumen) and residual (kerogens) 

organic matter. This method is further compatible with the analysis of different inorganic S species (S0, 

sulfates and sulfides) in the same samples. The most distinguishing feature of this procedure is the use 

of NaOCl as an oxidative agent for the degradation of organic matter and release of S
org

 as recoverable 

sulfates. The efficiency of this analytical oxidation step was demonstrated with geological samples of 

various age and S-content (contemporary anoxic sediment, source rocks and oil), noticeably showing 

that it does not introduce any artificial fractionation of S
org

 multi-isotopes. This method can be used 

either for the determination by EA-IRMS of the S-content and δ34S of different S-pools recovered as 

Ag
2
S powders, or for the high-precision multi-isotope analysis of these Ag

2
S powders by IRMS (δ33S, 

δ34S and δ36S from SF
6
) or MC-ICPMS (δ33S, δ34S).

 The application of this S multi-pool approach to samples from the Mahogany zone of the Green 
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River Fm and the contemporaneous Lake Dziani Dzaha revealed striking and similar features of their 

S isotope composition, including highly-enriched mineral sulfides (with values of δ34S around +35‰), 

and pools of S
org

 depleted in 34S by ca. -27 ‰ relative to sulfides. This depletion contrasts with the typical 

(+5/+10 ‰) enrichment in 34S of S
org

 relative to sulfides observed in marine sediments and confirmed 

in the present study with a sample from the Monterey Fm (for which we report a +4.9 ‰ enrichment 

in 34S of Sorg relative to sulfides). Such uncommon S isotopic characteristics probably point to fast sul-

furization of organic matter (with a kinetically controlled S fractionation) from 34S-enriched sulfides/

sulfates, leading to a strong 34S
org

 depletion.
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Chapitre 5
Un regard multi-isotopique
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5.1. Introduction

 Comme cela a été illustré dans les chapitres précédents, le lac Dziani Dzaha se place comme 

un analogue de choix pour mieux comprendre les environnements de dépôt salés et alcalins, souvent 

anoxiques, associés à la mise en place de certaines roches-mères pétrolières comme la Formation de la 

Green River, ou les microbialites bitumineuses d’Orbagnoux et de la Limagne (Tribovillard et al., 2000 

; Wattinne et al., 2003 ; Smith & Carroll, 2015). Son système actuel réunit des caractéristiques particu-

lières telles qu’une hypersalinité saisonnière et une alcalinité 100 fois supérieure à celle de l’eau de mer, 

propices au développement d’une biomasse abondante et dominée par des cyanobactéries du genre 

Arthrospira (Leboulanger et al., 2017 ; Bernard et al., 2019), et des signatures isotopiques insolites avec 

notamment un fort enrichissement en 13C des carbonates (δ13C ≈ +12 ‰) et en 34S des sulfates et du 

H
2
S (δ34S ≈ +35 ‰) dans la colonne d’eau (Cadeau, 2017, Tableau 5.1). Les sédiments du lac ne sont pas 

moins singuliers puisque des mécanismes de diagénèse inhabituellement précoces y ont été démontrés, 

caractérisés notamment par la réduction de la matière organique (MO) (Chapitre 3), la déstabilisation 

d’hydromagnésite primaire en saponite dans les sédiments superficiels (Milesi et al., 2019 ; Milesi et 

al., 2020) ou encore la formation de huntite plus en profondeur (Chapitre 3). D’autres exemples d’en-

vironnements actuels présentant des caractéristiques similaires ont été décrits : les lacs salés alcalins 

présentent par exemple une colonne d’eau généralement stratifiée et souvent plus alcaline encore que 

celle du lac Dziani (comme le lac Mono, Californie, ou le lac Solar, Egypte, avec des pH proches de 

12 ; Klok et al., 1984 ; Grant, 2006). Des microbialites, parfois magnésiennes, associées à l’activité de 

certaines cyanobactéries comme Arthrospira y ont souvent été observées, comme par exemple au lac 

Petukhovskoe (Russie ; Samylina & Saytseva, 2019), au lac Magadi (Kenya ; Grant, 2006) ou encore à la 

Pečena slatina (Serbie ; Williams, 1981 ; Fužinato et al., 2010). Un enrichissement en 13C de ces carbo-

nates a également pu y être mesuré (e.g. à Kirimati, Océan Pacifique ; Shen et al., 2019) et attribué à une 

méthanogénèse intense, tout comme un ensemble de processus diagénétiques précoces en lien avec la 

déstabilisation de ces carbonates et la formation de composés organiques soufrés (COS ; au lac Mono, 

Bischoff et al., 1991 ; au lac Mangrove, Bermudes ; Canfield et al., 1998). Cependant, la combinaison de 

toutes ces caractéristiques est relativement unique au lac Dziani Dzaha parmi les environnements ac-

tuels, et le rend, sur bien des aspects, plus proche de certaines roches-mères pétrolières que nous avons 

évoquées  que d’autres lacs salés alcalins actuels.

 Leboulanger et al. (2017), Cadeau (2017) et Milesi et al. (2020) ont mis en évidence une contri-

bution importante de flux de CO
2
 magmatiques (observés sur différents sites de bullage du lac) à la 

forte disponibilité en carbone du système, ainsi qu’un recyclage intense de la MO, notamment par la 

méthanogénèse, attestée par la présence d’archées méthanogènes (Leboulanger et al., 2017 ; Hugoni et 

al., 2018) et l’identification de méthane biogénique dans les gaz issus de certains sites de bullage (Milesi 

et al., 2019).
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Tableau 5.1. Comparaison de certaines caractéristiques biogéochimiques de la colonne d’eau actuelle du lac Dziani Dzaha (Cadeau, 2017) 

et de l’Océan Indien (Hoefs, 2009).

Lac Dziani Dzaha actuel Océan Indien actuel

Stratification/euxinie Stratifiée, majoritairement anoxique,  partiellement euxinique Peu/non stratifié, oxique

Productivité primaire Photosynthèse cyanobactérienne Photosynthèse phytoplanctonique

Salinité 35 à 70 g.L-1 ≈ 35 g.L-1

Alcalinité, pH Forte, pH ≈ 9 Modérée, pH ≈ 8

Teneur en carbonates ≈ 150 mM ≈ 2 mM

Teneur en sulfates 0 à 3 mM ≈ 28 mM

Teneur en H
2
S 0 à 6 mM 0 mM

δ13C des carbonates ≈ +12 ‰ 0 ‰

δ34S des sulfates/H
2
S ≈ +35 ‰ +22 ‰

 

 Bien que le lac Dziani soit actuellement surélevé d’environ 6 m par rapport au niveau de la mer 

dans le lagon qui entoure Mayotte, il a vraisemblablement été initialement alimenté par une incursion 

marine lors de l’épisode phréatomagmatique à l’origine du cratère (Nehlig et al., 2013). Dans ce chapitre, 

nous avons cherché à apporter des éléments de réponse à certaines interrogations soulevées par cette 

hypothèse :

 • L’enregistrement sédimentaire de la carotte C18 permet-il d’identifier une signature marine au 

niveau des sédiments les plus anciens pour confirmer le mode de remplissage initial du lac ?

 • La sursaturation du lac Dziani en éléments comme le sodium, le brome ou le potassium par 

rapport à l’eau de mer suggère une évaporation d’une partie du volume initial du lac au cours de son 

histoire (Puyraveau, 2016). Est-il possible de retracer en partie l’histoire de cette évaporation ?

 • Comment et quand la stratification (au moins en termes d’oxycline) et l’euxinie du lac actuel se 

sont-elles mises en place ?

 • Quels ont été les moteurs de l’évolution du lac Dziani depuis sa mise en place, à l’origine de son 

ensemble unique de caractéristiques géochimiques actuelles ?

 • Comment caractériser et interpréter l’évolution des cycles biogéochimiques du carbone, du 

soufre, de l’azote et de l’oxygène au cours de l’histoire du lac ?

 Ce chapitre présente l’étude de l’ensemble des sédiments de la carotte C18 sur la base de l’utilisa-

tion de nombreux outils isotopiques (δ13C des carbonates et de la MO, δ15N total, δ18O des carbonates, 

et approches multi-phasiques pour l’étude quadri-isotopique du soufre ; Chapitre 4). L’intérêt d’ap-

proches multi-isotopiques pour mieux décrire et comprendre la complexité des cycles biogéochimiques 

prévalant dans des environnements de dépôt a déjà été illustrée par de nombreux travaux (e.g. Hoefs, 
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2009 ; Poser et al., 2016 ; Cadeau, 2017 ; Muller et al., 2017 ; Rosenberg et al., 2018), et a ici pour but 

d’étendre les réflexions des chapitres précédents concernant l’évolution des cycles biogéochimiques du 

lac Dziani Dzaha.

5.2. Matériel et méthodes

 Les conditions de prélèvement des 161 échantillons de la carotte C18 utilisés pour cette étude, 

les méthodes de préparation et d’analyse sont décrites dans le Chapitre 2. Une description plus détaillée 

de la méthode employée pour l’investigation multi-phasique (sulfures, sulfates, soufre organique du 

kérogène, S0), quadri-isotopique du cycle du soufre est proposée dans le Chapitre 4. L’évaluation des 

incertitudes associées à ces méthodes est présentée dans les Chapitres 2 et 4.

 Du fait de leur complexité, i.e. de leurs exigences en termes de temps de préparation et/ou de 

moyens analytiques, certaines investigations n’ont été menées que sur une sélection d’échantillons (voir 

Tableau 2.2 du Chapitre 2 et les Données Supplémentaires, S.2). Ces échantillons ont été choisis sur la 

base de critères visant à assurer une bonne représentativité des faciès et unités identifiés dans la carotte 

C18 , et une disponibilité de ces échantillons en quantités suffisantes pour permettre des analyses ap-

profondies.

5.3. Résultats

5.3.1. Evolution des compositions en 15N, 18O et 13C

5.3.1.1. Evolution de la composition en 15N total

 L’évolution du δ15N (total) des sédiments du lac Dziani, le long de la carotte C18, est illustrée en 

Figure 5.1.  Bien que ces mesures aient été effectués sur des sédiments totaux (dessalés), elles reflètent 

avant tout la composition de la MO sédimentaire, qui concentre la majorité de l’azote dans les sédi-

ments (Hoefs, 2009).

 

 L’unité inférieure semble être essentiellement marquée par un enrichissement progressif de 3 à 

5 ‰ en 15N de la MO sédimentaire, à partir de compositions proches de celle des nitrates des océans 

actuels (δ15N ≈ +5 ‰). En effet, les nitrates représentent une source importante d’azote pour la bio-

masse microbienne dans les océans et leur assimilation est généralement associée à des fractionne-

ments faibles (Sigman et al., 2009 ; Lam & Kuypers, 2011). Toutefois, la valeur de δ15N mesurée pour 

l’échantillon le plus basal (≈ +9 ‰) ne s’intègre apparemment pas dans cette tendance globale et est 

significativement différente de celle attendue pour de la MO déposée en milieu marin. Elle pourrait 

indiquer que cet échantillon ne correspond pas aux premiers niveaux déposés après la formation du 

lac par remplissage par de l’eau marine. L’histoire du lac pourrait donc avoir débuté avant le dépôt de 

l’échantillon le plus basal et ne serait pas enregistrée dans la carotte C18.
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Figure 5.1. Evolution du δ15N (total) des sédiments le long de la carotte C18. L’aire surlignée correspond aux incertitudes associées à ces 

mesures (propagation des erreurs internes et externes, Chapitre 2).

 

Suite à l’enrichissement en 15N de la MO décrit dans l’unité inférieure, depuis environ 5800 ans (unités 

intermédiaire et supérieure), la composition isotopique de l’azote sédimentaire du lac semble être restée 

relativement stable (δ15N ≈ +10 ‰). La période de transition entre l’unité intermédiaire 1 et l’unité in-

termédiaire 2 (il y a environ 3000 ans) pourrait être une exception,  marquée par des signatures un peu 

moins enrichies en 15N (δ15N ≈ +7 ‰).

 Malgré des incertitudes analytiques fortes, l’évolution du δ15N dans la carotte C18 apparaît donc 

principalement caractérisée par une période de transition au cours du dépôt de l’unité inférieure, et une 

certaine stabilité depuis. 

5.3.1.2. Evolution de la composition en 18O des carbonates

 L’évolution du δ18O des carbonates sédimentaires le long de la carotte C18, est proposée en Fi-

gure 5.2. 

 

 L’unité inférieure est principalement marquée par un enrichissement en 18O des carbonates de-

puis des compositions négatives (δ18O ≈ -5 ‰) vers des compositions positives (δ18O ≈ +4 ‰). A l’ins-

tar de ce qui a été mis en évidence pour la composition en 15N des sédiments du lac (5.3.1.1), l’échantil-
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lon le plus basal de la carotte semble faire exception à cette évolution et présente un δ18O proche de +3 

‰ qui pourrait attester d’une histoire du lac Dziani antérieure à celle enregistrée par la carotte C18.

Figure 5.2. Evolution du δ18O des carbonates sédimentaires le long de la carotte C18. L’aire surlignée correspond aux incertitudes associées 

à ces mesures (propagation des erreurs internes et externes, Chapitre 2).

 La composition en 18O des carbonates le long de l’unité intermédiaire semble relativement stable 

avec un δ18O autour de +4 ‰. Cependant, la mise en place de l’unité inférieure (il y a environ 800 ans) 

est marquée par un appauvrissement rapide en 18O de l’ordre de 4 ‰. La composition des carbonates 

semble stable depuis cet événement, avec un δ18O autour de 0 ‰.

5.3.1.3. Evolution de la composition en 13C des carbonates et de la matière organique

 Nous avons vu dans le Chapitre 3 que les sédiments du lac sont extrêmement riches en carbone 

organique (avec une teneur en carbone organique, TOC, médiane de 7,3 %) et en carbonates (avec 

une teneur en carbone inorganique, TIC, médiane de 4,4 %). Ces carbonates sont de nature variable 

et certains (aragonite, calcite, hydromagnésite) sont associés à une précipitation biochimique sous la 

forme, typiquement, de stromatolithes (Gérard et al., 2018), tandis que d’autres auraient une origine 

diagénétique (produits de déstabilisation de l’hydromagnésite et huntite) qui pourrait être favorisée par 

les influx de CO
2
 volcanique (Milesi et al., 2019 ; 2020) ou issus de la méthanogénèse. La production 

primaire de MO est elle-même étroitement liée au cycle des carbonates dans le lac actuel, les efflores-
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cences cyanobactériennes étant souvent associées aux sites de bullage de CO
2
 (Leboulanger et al., 2017 

; Milesi et al., 2019). L’étude non pas indépendante, mais comparée, de l’évolution des valeurs de δ13C de 

la MO et des carbonates, fréquemment utilisée dans les études paléo-environnementales (e.g., Kump 

& Arthur, 1998 ; Xu et al., 2006 ; Oehlert & Swart, 2014) semble donc une nécessité pour comprendre 

l’évolution du cycle biogéochimique du carbone au cours de l’histoire du lac Dziani.

 L’évolution du δ13C des carbonates (δ13C
min

) et de la MO (δ13C
org

) sédimentaires le long de la 

carotte C18 est présentée en Figure 5.3.  Il n’est pas à exclure que les mesures de δ13C soient en partie im-

pactées par une variabilité, difficile à évaluer, liée à la diversité des faciès échantillonnés et aux grandes 

hétérogénéités de TOC (de 0,1 à 27,9 %) et TIC (de 0,8 à 10,2 %) le long de la carotte (Chapitre 3), qui 

peuvent influer sur l’efficacité des traitements préparatifs (dessalages et décarbonatations), conduisant 

d’ailleurs à certaines difficultés lors de la mise en place de ces protocoles (Chapitre 2). Toutefois, cer-

taines tendances apparaissent clairement dans la Figure 5.3.  

Figure 5.3. Evolution absolue et relative du δ13C des carbonates et de la MO sédimentaires le long de la carotte C18. L’aire surlignée cor-

respond aux incertitudes associées à ces mesures (propagation des erreurs internes et externes, Chapitre 2).

 Le long de l’unité inférieure et de l’unité intermédiaire 1, les compositions isotopiques en car-

bone de la MO et des carbonates sont relativement stables compte-tenu des incertitudes (δ13Corg ≈ -25 

‰ et δ13Cmin ≈ 0 ‰). A partir de la fin du dépôt de l’unité intermédiaire 1 (vers 300 cm de profondeur, 
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environ 3200 ans AP) et jusqu’à l’actuel, un enrichissement en 13C est enregistré dans la carotte à la fois 

pour la MO (+11 ‰) et pour les carbonates (+19 ‰). Cet enrichissement est toutefois plus important 

pour les carbonates que pour la MO, résultant en une accentuation de l’écart isotopique entre ces deux 

phases au cours des derniers 3000 ans (δ13C
min

 - δ13C
org

 ≈ 25 ‰ jusqu’il y a 3000 ans et δ13C
min

 - δ13C
org

 

≈ 30 ‰ dans les sédiments les plus récents).

5.3.2. Evolution de la distribution multi-phasique et de la composition quadri-isotopique du soufre

 De même que pour le carbone, de nombreuses phases porteuses de soufre coexistent dans les 

sédiments du lac : des formes réduites organiques (S
org

 de la MO soluble et insoluble) et inorganiques 

(sulfures), des formes oxydées (sulfates) et des formes élémentaires (S0). La carotte n’ayant pas pu être 

échantillonnée spécifiquement pour une préservation optimale des sulfures (et notamment, des formes 

dissoutes dans l’eau de porosité, typiquement H
2
S), des artefacts d’oxydation sont attendus. Ce type d’ar-

tefacts a d’ailleurs été discuté dans le Chapitre 4. Aussi, lorsque les analyses des « sulfates » sont présen-

tées et discutées dans cette thèse, ils incluent en fait des sulfates primaires, mais également des sulfates 

issus de produits d’oxydation de sulfures (et éventuellement de sulfites et de thiosulfates). De manière 

générale, les résultats d’analyse isotopiques de ces « sulfates » sont donc à considérer avec prudence.

 Par ailleurs, il semble important de rappeler que le protocole de préparation des échantillons 

pour l’analyse multi-phasique du soufre a été appliqué à des sédiments secs, mais non dessalés (Cha-

pitre 2). En conséquence, les phases purifiées et analysées sont issues du matériel sédimentaire, mais 

également d’éventuelles formes libres initialement dissoutes dans l’eau de porosité.

 Le S
org

 de la MO soluble (TLE) n’a pas été quantifié ni analysé dans cette étude par manque de 

temps est n’est donc pas discuté ici ; il a toutefois été séparé des autres phases soufrées. Néanmoins, nous 

avons montré dans le Chapitre 4 une forte similitude entre les compositions isotopiques en soufre de la 

MO soluble (TLE) et insoluble (kérogène ou proto-kérogène) des différents échantillons sédimentaires 

qui ont servi à mettre au point le protocole d’analyse multi-isotopique du S
org

. La composition isoto-

pique du S
org

 du (proto-)kérogène reflète donc vraisemblablement assez bien celle attendue pour le S
org 

du TLE.

5.3.2.1. Evolution de la distribution multi-phasique du soufre

 L’évolution de la teneur et de la distribution en sulfures, « sulfates », S0 et S
org

 du kérogène dans 

les sédiments du lac est illustrée dans la Figure 5.4. La teneur totale en soufre est très variable et oscille 

entre ≈ 0,45 et 4,5 %.

 Les plus fortes variations de teneurs en soufre sont observées dans l’unité inférieure et l’unité 

intermédiaire (écart-type de 0,92 % sur la teneur en soufre total), les teneurs en soufre présentant une 

plus faible variabilité dans l’unité supérieure (écart-type de 0,48 % sur la teneur en soufre total). Il est 

également intéressant de noter l’absence de S0 sous 100 cm de profondeur et sa présence au-dessus. En-
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fin, il est notable que les plus fortes teneurs en « sulfates » sont observées entre 477 et 100 cm, ces-der-

niers étant détectés en très faibles quantités dans l’unité supérieure de la carotte. Sur l’ensemble de la 

carotte, les formes réduites de soufre sont prédominantes.

 Figure 5.4. Evolution des teneurs et des distributions en sulfures, « sulfates », S0 et S
org

 du proto-kérogène déterminées par l’analyse mul-

ti-phasique d’échantillons de sédiments le long de la carotte C18. La teneur en soufre total des sédiments (Chapitre 3) est également pré-

sentée à titre comparatif. Les phases à partir desquelles des poudres d’Ag
2
S ont été obtenues, mais non analysées, sont indiquées comme « 

détectées mais non quantifiées ». Un échantillon composite (Composite C18a), représentatif de l’unité supérieure, est également présenté 

parmi ces résultats.

5.3.2.2. Evolution de la composition en 34S multi-phasique

 L’évolution du δ34S des sulfures, du S
org

 du proto-kérogène et du S0 dans les sédiments du lac 

est illustrée en Figure 5.5. La gamme de variation, toutes formes confondues, est très large et comprise 

entre -18 et +40 ‰.

 L’unité inférieure et l’unité intermédiaire sont principalement marquées par un enrichissement 

progressif et simultané en 34S des sulfures (+18 ‰) et du S
org

 soluble (+7 ‰). Ce-dernier est fortement 

enrichi en 34S par rapport aux sulfures en base de carotte (+9 à +16 ‰) mais cet écart isotopique s’ame-

Sulfures S
org 

du kérogèneS0«Sulfates»

Échantillon compositeDétecté mais non quantifié

S
total

Distribution des phases soufrées (%)

0 25 10075500 1 532 4

P
ro

fo
n

d
e

u
r 

(c
m

)

0

50

100

150

200

250

300

350

400

450

500

Teneur en S (% du sédiment sec)

6

0

1

2

3

4

5

Â
g

e
 (m

illie
rs

 d
’a

n
n

ées A
P

)

U
. 

in
f.

U
n
it
é
 i
n
e
rm

é
d
ia

ir
e
 1

U
n

it
é

 i
n

e
rm

é
d

ia
ir
e

 2
U

n
it
é

 s
u

p
.



123

Chapitre 5 - Un regard multi-isotopique sur l’évolution biogéochimique du lac Dziani Dzaha

nuise progressivement et est relativement réduit au sommet de l’unité intermédiaire (≈ +1 à +4 ‰).

 L’unité supérieure marque un fort contraste dans l’évolution des compositions isotopiques en 

soufre. Les sulfures y sont particulièrement enrichis en 34S (δ34S ≈ +35 ‰) et associés à la présence de 

S0, également fortement enrichi en 34S (δ34S ≈ +40 ‰). Contrairement à ce qui a été décrit dans l’unité 

inférieure et l’unité intermédiaire, le S
org

 insoluble est fortement appauvri en 34S par rapport aux sulfures 

(≈ -30 ‰) dans l’unité supérieure.

 L’horizon 99-100 cm (≈ 800 ans AP) apparaît ici comme un intervalle de transition brutale entre 

l’unité intermédiaire (elle-même dans la continuité de l’unité inférieure) et l’unité supérieure, comme 

en témoignent notamment les valeurs de δ34S total (Figure 5.5).

 Figure 5.5. Evolution du δ34S total, des sulfures, du S
org

 du kérogène et du S0 dans les sédiments de la carotte C18. *Valeurs issues de l’ana-

lyse du Composite C18a, représentatif de l’unité supérieure. Cet échantillon a été préparé et analysé en triplicatas et a permis d’estimer 

l’erreur expérimentale (≈ ±0,5 ‰), l’erreur analytique étant inférieure à la dimension des symboles. ** Les courbes en pointillés indiquent 

l’évolution de la composition isotopique des sulfures produits par la SRM de sulfates marins, et des sulfates résiduels, au cours d’un pro-

cessus de distillation de Rayleigh. La construction de ces modèles est décrite et discutée en 5.4.4.

 Comme précisé en en-tête du paragraphe 5.3.2, la composition isotopique des « sulfates » doit 

être interprétée avec précaution car des artefacts d’oxydation sont source de contamination de cette 
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phase. La Figure 5.6 présente toutefois l’évolution de l’écart isotopique en 34S mesuré entre ces « sul-

fates » et les sulfures dans les sédiments de la carotte C18. En base de carotte les « sulfates » pourraient 

avoir des signatures proches de sulfates primaires à l’origine des sulfures, produits par SRM (δ34S
«sulfates» 

- δ34S
sulfures

 ≈ +25 à +30 ‰ ; Habicht & Canfield, 1997) ; cependant le long de l’unité intermédiaire leurs 

signatures sont de plus en plus proches de celles de produits d’oxydation abiotique des sulfures (δ34S
«-

sulfates»
 - δ34S

sulfures
 ≈ -5 à 0 ‰ ; Canfield, 2001). Dans l’unité supérieure, les « sulfates » ont d’ailleurs une 

signature typique d’une oxydation abiotique des sulfures (δ34S
«sulfates»

 - δ34S
sulfures

 ≈ -2,5 ‰). Cette évolu-

tion pourrait suggérer que des sulfates primaires sont effectivement présents en base de carotte mais de 

moins en moins prédominants dans la distribution des phases soufrées précipitées au fur et à mesure 

de l’évolution biogéochimique du lac, et complètement absents depuis environ 800 ans.

 Figure 5.6. Evolution de l’écart entre les valeurs de δ34S des « sulfates » et des sulfures dans les sédiments de la carotte C18. Les aires 

surlignées correspondent aux fractionnements isotopiques typiquement associés à l’oxydation abiotique de sulfures en sulfates (δ34S
«sulfates»

 

- δ34S
sulfures

 ≈ -5 à 0 ‰ ; Canfield, 2001) et à la SRM (δ34S
«sulfates»

 - δ34S
sulfures

 ≈ +30 à +50 ‰ ; Habicht & Canfield, 1997).

5.3.2.3. Evolution de la composition quadri-isotopique, multi-phasique du soufre

 L’approche multi-phasique de l’étude du soufre nous a permis d’effectuer des analyses qua-

dri-isotopiques (32S, 33S, 34S et 36S) des sédiments du lac Dziani Dzaha (Chapitre 4).  La relation entre 

le δ34S et le Δ33S des phases analysées est proposée en Figure 5.7. Comme il a été montré en Figure 5.5, 

les phases les plus enrichies en 34S sont retrouvées dans l’unité supérieure de la carotte, avec des δ34S 
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proches et majoritairement compris entre +30 et +40 ‰ pour les « sulfates », les sulfures et le S0 (le  

S
org

 ayant cependant des valeurs de δ34S beaucoup plus faibles, comprises entre +6 et +10 ‰). Toutes 

ces phases sont caractérisées, dans l’unité supérieure par un Δ33S faible et compris entre -0,05 et +0,05 

‰. Les sédiments de l’unité inférieure et de l’unité intermédiaire (100-477 cm) contrastent avec ces si-

gnatures. Les phases analysées dans ces unités ont des δ34S extrêmement variables et compris entre -20 

et +20 ‰, et des Δ33S plus élevés que dans l’unité supérieure, majoritairement compris entre +0,05 et 

+0,15 ‰ (Figure 5.7).

 Figure 5.7. Δ33S des phases soufrées analysées en fonction de leur δ34S le long de la carotte C18. *Les flèches désignent l’évolution de la 

composition isotopique des sulfates résiduels et des sulfures cumulés lors de la SRM de sulfates marins, au cours d’un processus de distil-

lation de Rayleigh. La construction de ce modèle est décrite et discutée en 5.4.4.

 La relation entre le Δ33S et le Δ36S des phases analysées le long de la carotte C18 est proposée en 

Figure 5.8. Une relation négative est observée et, une fois encore, un certain contraste apparaît entre les 

signatures des parties inférieure et supérieure de la carotte. L’essentiel de la variabilité est observé dans 

les échantillons de l’unité inférieure et de l’unité intermédiaire (100-477 cm), avec des valeurs de Δ33S 

et de Δ36S variant respectivement entre +0,05 et +0,15 ‰, et entre -0,5 et 1,5 ‰. Les phases issues de 

l’unité supérieure de la carotte ont une composition beaucoup plus homogène, avec des valeurs de Δ33S 

et de Δ36S variant respectivement entre -0,05 et +0,05 ‰, et entre -0,5 et +0,5 ‰.

Δ
3

3
S

 (
‰

)

0,2

0,15

0,1

0,05

0

-0,05

δ34S (‰)

-30 403020100-10-20 50

Sulfures

cumulés

Sulfates

marinsH
2
S

magmatique

Sulfates

résiduels

1
0

0
-4

7
7

 c
m

0
-9

9
 c

m
9

9
-1

0
0

 c
m

Modèle*

«Sulfates»

S0

S
org

 du kérogène

Sulfures



126

Diagenèse précoce et préservation de la matière organique sédimentaire en milieu salé alcalin : cas du lac Dziani Dzaha

 Figure 5.8. Relation entre les valeurs de Δ36S et de Δ33S des phases soufrées analysées le long de la carotte C18. A titre de rappel, les erreurs 

analytiques associées à ces mesures sont de l’ordre de 0,005 et 0,1 ‰  pour les valeurs de Δ33S et Δ36S, respectivement (1σ). *Les flèches 

désignent l’évolution de la composition isotopique des sulfates résiduels et des sulfures cumulés par SRM de sulfates marins, au cours d’un 

processus de distillation de Rayleigh. La construction de ce modèle est décrite et discutée en 5.4.4.

5.4. Discussion

5.4.1. Origine marine de l’eau du lac

 Le contraste entre les signatures géochimiques actuelles de l’eau du lac et celles de l’océan Indien 

qui l’entoure a été rappelé en introduction (Tableau 5.1). Leboulanger et al. (2017) ont proposé que 

cette singularité soit due à une évolution de la composition chimique de l’eau de mer ayant initialement 

rempli le maar, suite à son isolement. Cette hypothèse a été largement appuyée par les travaux de thèse 

de Cadeau (2017), à l’aide de modèles des cycles biogéochimiques du carbone, de l’azote et du soufre 

principalement fondés sur des outils isotopiques. La carotte C18 représente une opportunité de vérifier 

ces projections.

 Globalement, en base de carotte, les signatures en 15N total (Figure 5.1), en 18O des carbonates 

(Figure 5.2) et en 13C des carbonates (Figure 5.3) sont tout à fait compatibles avec des signatures ma-

rines (respectivement δ15N ≈ 5 ‰, δ18Ocarbonates ≈ 0 ‰ et δ13Ccarbonates ≈ 0 ‰, Tableau 5.1). Par 

ailleurs, l’appauvrissement en 13C de la MO par rapport aux carbonates dans l’unité inférieure (δ13C
org 

≈ -25 ‰) est tout à fait comparable celui de la MO planctonique photosynthétique des océans actuels 

(Hoefs, 2009). L’échantillon le plus basal (profondeur 475-477 cm) constitue cependant une exception à 
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ces observations, et présente des signatures plus enrichies en isotopes lourds (δ15N ≈ +9 ‰, δ18O
carbonates

 

≈ +3 ‰ et δ13C
carbonates

 ≈ +3 ‰). Ces signatures pourraient témoigner d’une histoire particulière du lac 

antérieure à celle enregistrée par la carotte C18 (donc entre sa mise en place et environ 6200 ans AP), 

dont la fin pourrait par exemple être associée à l’événement associé au dépôt de tempestite identifiées 

dans l’unité inférieure (de profondeur 459,5-467 cm ; Chapitre 3). Il semble intéressant pour caractéri-

ser davantage le paléo-environnement à l’origine de ces dépôts basaux « anomaliques » d’identifier les 

communautés biologiques qui occupaient le lac à cette époque. Cette approche est en partie abordée 

par l’utilisation de biomarqueurs lipidiques dans le Chapitre 6.

 Les sulfures analysés au sein de l’unité inférieure sont quant à eux très appauvris en 34S (δ34S 

≈ -18 ‰). Ces signatures sont compatibles avec celles de sulfures précipités à partir de H
2
S formé par 

réduction microbienne des sulfates (SRM), décrite comme l’un des moteurs majeurs de fractionnement 

isotopique du soufre dans de nombreux écosystèmes aquatiques (e.g. Canfield, 2001 ; Rickard, 2012 ; 

Masterson et al., 2018 ; Shawar et al., 2018 ; Kutuzov et al., 2019). La SRM est généralement associée à 

un appauvrissement en 34S de 30 à 50 ‰ des sulfures produits à partir de sulfates (Habicht & Canfield, 

1997). Des sulfures issus de la SRM de sulfates marins (δ34S ≈ +22 ‰ ; Ono et al., 2006a) ont donc typi-

quement un δ34S compris entre  -28 et -8 ‰, gamme dans laquelle entrent les sulfures analysés en base 

de la carotte C18. Par ailleurs, un léger enrichissement en 34S (généralement inférieur à 5 ‰) de la MO 

par rapport à ces sulfures est fréquemment observé dans les sédiments (Orr, 1986 ; Werne et al., 2003 ; 

Amrani, 2014). Il est généralement attribué à des effets cinétiques ; le fer, par exemple, pouvant réagir 

plus vite avec H
2
S que la MO, alors que la sulfuration de cette-dernière peut se poursuivre sur un plus 

long terme en faisant intervenir des espèces réduites du soufre produites dans l’eau de porosité et en-

richies en 34S par rapport à celles présentes dans la colonne d’eau au moment du dépôt. Cet enrichisse-

ment en 34S de la MO par rapport aux sulfures métalliques peut aussi être dû à des échanges isotopiques 

inter- et intramoléculaires pouvant continuer à avoir lieu même après la formation des premiers COS, 

au cours de la diagenèse (Tuttle & Goldhaber, 1993 ; Werne et al., 2003). Dans la carotte C18, le S
org 

de la 

MO insoluble présente effectivement des signatures enrichies d’environ 10 ‰ par rapport aux sulfures, 

qui pourraient s’expliquer par les raisons susmentionnées.

5.4.2. Bilan hydrique et anoxie de la colonne d’eau

 Si les arguments isotopiques semblent établir l’origine marine de l’eau du lac Dziani Dzaha, il 

demeure intéressant de s’interroger sur l’histoire du niveau lacustre (à travers, notamment, son bilan 

hydrique) et de la mise en place de l’anoxie dans la colonne d’eau.

5.4.2.1. Histoire du bilan hydrique du lac Dziani Dzaha

 Dans des conditions normales de pression et de température (en particulier, non hydrother-

males), les compositions isotopiques en oxygène de l’eau d’un milieu et du CO
2
 dissous dans l’eau sont 

extrêmement proches (DeNiro & Epstein, 1979 ; Zeebe & Wolf-Gladrow, 2001 ; Karolyte et al., 2017). 

De cette observation a émergé l’utilisation commune du δ18O des carbonates biogéniques dans les sé-
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diments comme proxy du δ18O de l’eau au moment de la précipitation de ces carbonates. L’intérêt ma-

jeur de ce proxy est le lien fort qui existe entre le δ18O d’un réservoir aqueux et le bilan hydrique de ce 

réservoir, largement décrit dans la littérature comme un cas d’application des modèles de distillation/

condensation de Rayleigh. L’évaporation favorise en effet un appauvrissement de l’eau résiduelle en 

isotopes légers de l’oxygène, et l’eau des précipitations est enrichie en isotopes lourds par rapport aux 

nuages (Craig & Gordon, 1963 ; Gonfiantini et al., 2018 ; voir Chapitre 1).

 Nous avons observé une évolution rapide de la composition isotopique de l’oxygène dans les 

carbonates du lac Dziani (Figure 5.2), caractérisée par un enrichissement en 18O d’environ +4 ‰ dans 

les premiers 50 cm de la carotte. Cet enrichissement, d’après les modèles susmentionnés, est la marque 

d’un bilan hydrique négatif dominé par une évaporation accrue et/ou une baisse des précipitations. Ce 

déséquilibre du bilan hydrique atteste en tout cas d’une déconnexion au moins partielle, sinon totale, de 

l’aquifère du lac avec l’Océan Indien dès le début de son histoire telle qu’enregistrée par la carotte C18 (il 

y a environ 6200 ans). La signature enrichie des carbonates de l’échantillon le plus basal (δ18O ≈ +3 ‰) 

pourrait même attester d’une déconnexion antérieure à 6000 ans. 

 Cette phase de sécheresse et d’évaporation, donc de baisse du niveau du lac, a été suivie d’une 

longue période (de 5000 à 800 ans AP, correspondant globalement au dépôt de l’unité intermédiaire) 

de stabilité du δ18O et donc d’un retour à l’équilibre du bilan hydrique. Ce nouvel équilibre a pu être 

atteint par une baisse de l’évaporation et/ou une hausse des précipitations. Cependant, dans la carotte 

C18, cette période (unité intermédiaire) est caractérisée par les faciès sédimentaires les plus contrastés 

(Chapitre 3), avec une alternance parfois infra-millimétrique de niveaux riches en carbonates (voire 

de carbonates purs) et de niveaux très riches en MO (voire de MO pure), et une faible contribution 

de termes détritiques. Ces forts contrastes rappellent ceux observés par Gérard et al. (2018) sur les 

berges actuelles du lac, très sensibles à la saisonnalité, et peuvent être interprétés comme un caractère 

proximal : les périodes d’ennoiement étant favorables à la production de MO et la dissolution des car-

bonates bioconstruits, et les périodes de plus bas niveau favorisant la préservation des carbonates et une 

production primaire moindre. Gérard et al. (2018) ont suggéré le caractère saisonnier, biannuel, de ces 

alternances sur les berges actuelles du lac, qui rappellent les varves décrites dans l’unité intermédiaire 

de la carotte C18. Si la période de 5000 à 800 ans AP peut alors être décrite comme correspondant à un 

bas niveau lacustre, l’équilibre du bilan hydrique qui la caractérise a pu simplement être atteint lorsque 

l’hypersalinité engendrée par l’évaporation a rendu plus difficile et donc limité cette dernière. Ce phé-

nomène, n’impliquant pas de changement climatique majeur, a été largement décrit dans la littérature 

à la fois par les modèles thermodynamiques et les observations de terrain (synthèse de Hoefs, 2009 ; 

Gonfiantini et al., 2018).

 Dans son histoire la plus récente (unité supérieure), le lac a connu un changement d’équilibre 

du bilan hydrique, attesté par un retour brutal du δ18O des carbonates à une valeur proche de 0 ‰ il 

y a 800 ans, équilibre dont le système actuel semble être la continuité. Ce rééquilibrage isotopique n’a 



129

Chapitre 5 - Un regard multi-isotopique sur l’évolution biogéochimique du lac Dziani Dzaha

vraisemblablement pas été provoqué par une incursion marine, et ce pour deux raisons. Première-

ment, à l’heure actuelle le lac a un bilan hydrique nul entre évaporation et précipitations, et aucune 

connexion de son aquifère avec l’Océan Indien n’a pu être avérée (Puyraveau, 2016). Deuxièmement, 

une telle incursion n’aurait pu que difficilement impacter uniquement le δ18O des carbonates et devrait 

apparaître clairement à travers, notamment, les faciès sédimentaires (qui ne présentent pourtant aucun 

hiatus, voir Chapitre 2). Ainsi, l’hypothèse la plus vraisemblable est que la région de Mayotte a connu 

un changement climatique significatif il y a environ 800 ans, changement marqué par un accroissement 

des précipitations et/ou une diminution de l’évaporation vers un bilan hydrique certainement proche 

du bilan actuel. Une étude de synthèse récente de Tan et al. (2019) à plus large échelle a montré une 

intensification des précipitations de mousson dans l’Océan Indien occidental à partir d’il y a 800 à 1000 

ans environ, qui pourrait correspondre à cette transition.

 Ainsi, à partir du δ18O des carbonates de la carotte C18 et de certains faciès sédimentaires, nous 

pouvons proposer trois phases dans l’histoire du bilan hydrique du lac Dziani :

 • Une phase précoce d’évaporation (d’environ 6000 à 5000 ans AP), vraisemblablement permise 

par sa déconnexion de l’Océan Indien (potentiellement antérieure), due à une baisse des précipitations 

et/ou une hausse de l’évaporation ;

 • Une phase de « bas niveau lacustre » à l’équilibre hydrique (de 5000 à 800 ans AP), caractérisée 

notamment par des faciès sédimentaires contrastés typiques de l’unité intermédiaire et vraisemblable-

ment sensibles à une certaine saisonnalité ;

 • Une phase correspondant à son niveau actuel, plus élevé, suite à une augmentation du terme 

des précipitations dans le bilan hydrique il y a 800 ans, enregistrée par les sédiments de l’unité supé-

rieure.

5.4.2.2. Histoire de l’anoxie de la colonne d’eau

 Nous avons identifié dans le Chapitre 1 le δ15N de la MO sédimentaire comme un traceur des 

conditions paléo-redox de la colonne d’eau. En effet,  les processus de fixation et d’assimilation d’azote 

par les micro-organismes aérobies sont généralement associés à des fractionnements faibles (de -3 à +1 

‰ ; Sigman et al., 2009) résultant en une MO peu enrichie en 15N (δ15N < +5 ‰ ; Fogel & Cifuentes, 

1993), en conditions suboxiques ou anoxiques, des métabolismes anaérobies (e.g., oxydation de l’am-

monium ou dénitrification) induisant un enrichissement plus fort de la MO en 15N peuvent intervenir 

(Sigman et  al., 2009 ; Lam & Kuypers, 2001).Nous avons caractérisé les principales variations du δ15N 

dans les sédiments du lac Dziani comme étant concentrées dans l’unité inférieure de la carotte C18. 

Avant 6000 ans AP, les sédiments présentent des δ15N compris entre 0 et +7 ‰ (à l’exception de l’échan-

tillon le plus profond) tandis que depuis 6000 ans, ils enregistrent des δ15N compris entre +5 et +15 

‰, et globalement proches de +10 ‰. Cet enrichissement en 15N semble indiquer une mise en place 
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de l’anoxie dans la colonne d’eau au cours du dépôt de l’unité inférieure, et sa présence plus ou moins 

marquée depuis environ 6000 ans. Ces enrichissements « anoxiques » sont d’ailleurs comparables à ceux 

décrits dans des sédiments de lacs anoxiques anciens, comme ceux de la Formation de la Green River 

(δ15N ≈ +11 à +21 ‰ ; Collister & Hayes, 1991), ou de lacs actuels, comme ceux du lac Bowumtsi au 

Ghana (δ15N ≈ +5 à +15 ‰ ; Talbot & Johanessen, 1992) ou du lac Lonar en Inde (δ15N ≈ +10 à +20 ‰ 

; Menzel et al., 2013). Il est également intéressant de remarquer que l’enregistrement par le δ15N  de la 

mise en place de l’anoxie dans le lac Dziani coïncide avec l’eutrophisation et/ou la diminution relative 

des apports de MO allochtone par rapport à la productivité primaire autochtone dans le milieu il y a 

environ 6000 ans, que nous avons mises en évidence dans le Chapitre 3 (Figure 3.9) par des rapports 

C
org

/N typiques d’une MO autochtone lacustre (C
org

/N ≈ 5 à 15 ; Meyers & Ishiwatari, 1993) venant 

contraster avec les signatures plus caractéristiques d’embryophytes, ou d’organismes originaux comme 

des Botryococcus ou certains dinoflagellés (C
org

/N ≈ 25 à 30 ; Meyers & Ishiwatari, 1993) observées 

dans certains niveaux de l’unité inférieure. La diminution ponctuelle du δ15N il y a 3000 ans (δ15N ≈ + 

6 ‰) semble indiquer une modification dans les métabolismes d’assimilation de l’azote. Cette modifi-

cation pourrait être liée à une baisse de l’anoxie défavorisant les métabolismes d’assimilation anaérobie, 

mais également à l’émergence d’une plus forte assimilation anaérobie d’azote par des archées méthano-

gènes (Leigh, 2000). Les fractionnements isotopiques associés aux métabolismes d’assimilation anaéro-

bie d’azote par les archées méthanogènes sont encore mal connus, mais des auteurs ont suggéré qu’ils 

pouvaient être associés à des enrichissements en 15N plus faibles (voire des appauvrissements en 15N) 

que les métabolismes bactériens (Chen et al., 2019).

 Outre ces mécanismes, des pertes d’azote du milieu (notamment, dans l’atmosphère) ont pu 

impacter le δ15N de l’azote dans les sédiments au cours de l’histoire du lac. L’oxydation anaérobie de 

l’ammonium peut en effet conduire à la formation de diazote appauvri en 15N (-23 à -29 ‰, Sigman et 

al., 2009 ; Brunner et al., 2013) dont la fuite dans l’atmosphère tendrait à enrichir en 15N le réservoir 

résiduel d’ammonium. Par ailleurs, dans les conditions alcalines du lac (pH ≈ 9 à 10), l’ammonium 

tend à se dissocier pour former de l’ammoniaque, avec un fort fractionnement isotopique (de l’ordre de 

45 ‰ ; Li et al., 2012). Dans les conditions du lac actuel, Cadeau (2017) a ainsi calculé des signatures 

isotopiques respectivement proches de 29,5 et -15,5 ‰ pour l’ammonium et l’ammoniaque, respective-

ment, résultant de cet équilibre. La fuite d’ammoniac (gazeux) appauvri en 15N pourrait alors là encore 

contribuer à enrichir le réservoir résiduel en ammonium du lac. Cadeau (2017) a montré par l’analyse 

des profils de δ15N dans la colonne d’eau que ces processus ne semblent pas dominer le cycle de l’azote 

dans le lac Dziani actuel ; cependant, les pertes atmosphériques d’azote appauvri en 15N ne sont pro-

bablement pas à négliger au cours de l’histoire du lac. Bien qu’ils soient difficiles à quantifier, à l’instar 

des processus biotiques décrits précédemment, ces processus ont pu favoriser, dans une colonne d’eau 

anoxique et alcaline, l’enrichissement en 15N de la MO sédimentaire.

 Pour apporter davantage d’éléments à notre compréhension de l’histoire de l’anoxie du lac Dzia-

ni, nous avons étudié la spéciation et la composition isotopique du soufre. Cet élément étant natu-
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rellement présent dans de nombreuses phases sédimentaires avec différents degrés d’oxydation, il a 

largement été utilisé, à l’instar de l’azote, comme un traceur des conditions redox de nombreux envi-

ronnements (e.g. Jørgensen et al., 1986 ; Tuttle & Goldhaber, 1993 ; Anderson & Pratt, 1995 ; Canfield, 

2001 ; Ono et al., 2007 ; Johnston et al., 2009 ; Zerkle et al., 2010). Dans les sédiments du lac, un fort 

contraste a été montré entre l’unité supérieure de la carotte C18 et les sédiments antérieurs, en termes 

de spéciation (avec notamment une présence de S0 limitée aux sédiments de l’unité supérieure, Figure 

5.4) mais également de composition isotopique du soufre de différentes phases soufrées (Figure 5.5). Ce 

fort contraste intervient autour d’un seul horizon (échantillonné de 99 à 100 cm), suggérant un chan-

gement brutal dans la structure et le fonctionnement de la colonne d’eau du lac vers 800 ans AP. 

 L’ensemble de ces variations est présenté et discuté en détails en 5.4.4, mais certains éléments 

peuvent être introduits dès  présent pour reconstruire l’histoire de l’anoxie du lac Dziani. La forte te-

neur en soufre de l’ensemble des sédiments du lac (en moyenne, de 1 à 3 % ; Figure 5.4) et la présence 

de sulfures et de S
org

 appauvris en 34S par rapport à des sulfates marins dans l’unité inférieure et l’unité 

intermédiaire (Figure 5.5) suggèrent une forte SRM, décrite dans la littérature comme principale source 

de H
2
S fortement appauvri en 34S (de 30 à 50 ‰ ; Habicht & Canfield, 1997). La SRM est un processus 

anaérobie et son enregistrement intense dans les sédiments du lac suggère que la colonne d’eau, peut-

être en raison de la faible profondeur du lac, a probablement été au moins partiellement anoxique, et 

peut-être partiellement euxinique pendant la majorité de son histoire. Ces mécanismes ont d’ailleurs 

été décrits dans plusieurs environnements anciens comme ceux à l’origine des sédiments de la Forma-

tion de la Green River (Tuttle, 1991 ; Smith & Carroll, 2015), du bassin de Cariaco (Werne et al., 2003) 

ou de certaines parties de la Formation de Monterey (Zaback & Pratt, 1992) mais également des envi-

ronnements actuels comme le Green Lake (Zerkle et al., 2010) ou le bassin d’Alfonso (Masterson et al., 

2018). La formation de sulfures minéraux et de S
org

 à partir de H
2
S fortement appauvri en 34S produit 

par SRM a pu avoir pour conséquence l’enrichissement progressif des sulfates résiduels par distillation 

de Rayleigh (cette hypothèse est discutée en 5.4.4). Le fait que, dans l’unité supérieure, les sulfures et 

le S0 dans les sédiments aient une signature très enrichie en 34S (δ34S ≈ +35 et +40 ‰, respectivement ; 

Figure 5.5) marque une rupture dans le fonctionnement du cycle du soufre du lac Dziani. Ceci pour-

rait signifier qu’ils ont été formés à partir de H
2
S ayant alors une signature proche de celle des sulfates 

résiduels et héritée de la distillation de Rayleigh, ce qui impliquerait, à un certain moment, la réduction 

quasi-totale des sulfates résiduels, dans la colonne d’eau. Ce type de signatures, qui serait donc associé 

à la mise en place d’une euxinie quasi-permanente, a été observé dans des sédiments de la Formation 

de la Green River (δ34S
pyrite

 ≈ +35 ‰ ; Tuttle, 1991 ; Tuttle et al., 1993) et semble d’ailleurs correspondre 

à celles du lac Dziani actuel (la composition des sulfates de la zone oxique étant proche de celle des 

sulfures de la zone euxinique, avec un δ34S ≈ +35 ‰ ; Cadeau, 2017). Par ailleurs, le fort appauvrisse-

ment en 34S du S
org

 par rapport aux sulfures (≈ 30 ‰ ; Figure 5.5), contraire à ce qui est généralement 

observé, est caractéristique des sédiments de l’unité supérieure, et suggère un changement dans les 

mécanismes de sulfuration de la MO et/ou de précipitation des sulfures, qui pourrait être en lien avec 

cette euxinie (voir 5.4.4). Enfin, bien que comme nous l’avons précisé précédemment, nos analyses des 
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« sulfates » dans les sédiments de la carotte C18 sont à considérer avec prudence, la relation isotopique 

entre sulfures et « sulfates » semble montrer l’absence de sulfates primaires dans l’unité supérieure, et 

leur présence possible dans l’unité inférieure et l’unité intermédiaire de la carotte C18 (Figure 5.6), ce 

qui est en faveur de l’hypothèse de la mise en place d’une euxinie plus pérenne il y a 800 ans environ. 

Dans tous les cas, ce changement du cycle du soufre a été particulièrement brutal puisqu’il s’est déroulé 

sur la durée du dépôt d’un seul horizon de la carotte C18 (de profondeur 99-100 cm). Ce changement a 

pu être provoqué par l’intensification des précipitations en lien avec un changement climatique à cette 

époque, favorisant la stratification du lac et le maintien d’une euxinie pratiquement permanente simi-

laire à celle de l’écosystème actuel (voir 5.4.2.1 ; Cadeau, 2017).

 Les indices géochimiques observés le long de la carotte C18 permettent donc de résumer l’his-

toire de l’anoxie de la colonne d’eau du lac Dziani Dzaha ainsi :

 • Au cours du dépôt des sédiments de l’unité inférieure (jusqu’il y a environ 6000 à 5800 ans), en 

lien avec la baisse du niveau lacustre, se sont miss en place des métabolismes d’assimilation anaérobie 

de l’azote dans le système, vraisemblablement liés à une anoxie au moins partielle de la colonne d’eau.

 • Depuis 5800 ans et jusqu’il y a environ 800 ans, le système est resté stable, avec un bas niveau 

lacustre et des périodes d’anoxie, voire d’euxinie plus ou moins marquées de la colonne d’eau. Une cer-

taine similitude entre cette période de l’histoire du lac et son fonctionnement actuel lors des saisons 

sèches n’est pas à exclure.

 • Depuis 800 ans, avec l’augmentation des précipitations et la hausse du niveau lacustre s’est mis 

en place le système actuel, caractérisé par une anoxie plus marquée, et une euxinie pratiquement per-

manente bien que probablement variable selon la saisonnalité.

5.4.3. Cycle biogéochimique du carbone : un système ouvert en équilibre dynamique

 Nous avons mis en évidence en 5.4.1 un appauvrissement en 13C de la MO relativement aux 

carbonates (de l’ordre de 25 à 30 ‰, Figure 5.3) tout au long de la carotte C18. Cet appauvrissement 

est parfaitement compatible avec une origine majoritairement photosynthétique de cette MO (par des 

métabolismes majoritairement en C
3
 ; O’Leary, 1981 ; Cerling & Harris, 1999).

 A partir d’il y a environ 3200 ans (vers 300 cm de profondeur), un enrichissement conjoint 

en 13C de la MO sédimentaire et des carbonates (+11 et +19 ‰, respectivement) s’est mis en place 

et poursuivi de façon relativement constante jusqu’au système actuel (Figure 5.3). Le moteur le plus 

vraisemblable de cette enrichissement est la production de CO
2
 fortement enrichi en 13C associé à la 

méthanogénèse et contribuant au CO
2
 assimilé par les phototrophes. La méthanogénèse est, en effet, 

à l’origine de fractionnements isotopiques importants, caractérisés par un appauvrissement de l’ordre 

de -110 à -50 ‰ du méthane biogénique produit et un enrichissement du carbone résiduel, converti 
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dans certains métabolismes en CO
2
 ; Hoefs, 2009). La présence d’importantes populations d’archées 

méthanogènes a d’ailleurs été mise en évidence dans le lac Dziani actuel (Hugoni et al., 2018). D’autre 

part, l’émission dans l’atmosphère de CH
4
 biogénique parmi les gaz de bullage (Leboulanger et al., 2017 

; Cadeau, 2017 ; Milesi et al., 2019) montre que la méthanogénèse contribue de manière significative à 

un recyclage de la MO primaire. Cette émission de CH
4
 biogénique appauvri en 13C dans l’atmosphère 

conduit à un enrichissement progressif en 13C du carbone résiduel dans le lac. Par ailleurs, des signa-

tures enrichies en 13C de la MO sédimentaire et des carbonates ont été décrites et attribuées à l’impact 

de la méthanogénèse dans plusieurs systèmes comparables au lac Dziani, anciens (comme la Formation 

de la Green River, δ13C
org

 ≈ -20 à -10 ‰ et δ13C
min

 ≈ +10 à +20 ‰ ; Tuttle, 1991) ou actuels, comme le 

lac Lonar (Inde, δ13C
org

 ≈ -20 à -12 ‰ et δ13C
min

 ≈ +10 à +18 ‰ ; Anoop et al., 2013).

 Ce changement depuis un peu plus de 3000 ans dans l’enregistrement sédimentaire lac Dziani 

ne signifie pas pour autant une absence de méthanogénèse lors du dépôt des sédiments antérieurs, 

mais pourrait correspondre à une intensification de ce processus ou à un meilleur enregistrement des 

signatures qui lui sont associées. Il est en effet intéressant de remarquer que sur cette période, l’enrichis-

sement en 13C des carbonates semble avoir été plus rapide que celui de la MO (Figure 5.3). Milesi et al. 

(2019 ; 2020) ont montré une forte instabilité de certains carbonates primaires dans les sédiments les 

plus récents et des phénomènes de diagénèse précoce caractérisés principalement par la déstabilisation 

d’hydromagnésite en saponite. Ils ont démontré le rôle du CO
2
 mantellique dans ces processus, mais 

également mis en évidence la présence de méthane biogénique dans l’eau de porosité de ces sédiments. 

Les carbonates ont donc pu subir un rééquilibrage isotopique lors de leur diagénèse au contact de CO
2 

enrichi en 13C issu de la méthanogénèse. Des phénomènes similaires ont d’ailleurs été décrits dans des 

sédiments de roches-mères comme les formations de la Green River et de Monterey, où la mise en place 

de carbonates diagénétiques (nahcolite et dolomite, respectivement) enrichis en 13C (δ13C de l’ordre 

de +20 et +14 ‰, respectivement) a été associée à des métabolismes microbiens anaérobies comme 

la fermentation et la méthanogénèse (Reitsema, 1980). D’ailleurs, il n’est pas à exclure que si une part 

importante de la méthanogénèse est produite dans les sédiments, le CO
2
 enrichi en 13C produit puisse 

être consommé en premier lieu par la formation in situ de carbonates diagénétiques et par conséquent 

être moins disponible pour la photosynthèse dans la colonne d’eau, ce qui pourrait contribuer au moins 

en partie à l’enrichissement en 13C plus rapide des carbonates que de la MO.

 Dans le lac Dziani Dzaha actuel, le cycle du carbone est marqué par une forte production pri-

maire cyanobactérienne, limitée uniquement par la disponibilité photique (Leboulanger et al., 2017). 

Comme nous l’avons déjà mentionné, la présence de sites de bullage de gaz biogéniques (Cadeau, 2017 

; Milesi et al., 2019) suggère également un recyclage intense de cette MO dans la colonne d’eau et les 

sédiments du lac, notamment par méthanogénèse. L’analyse 14C des carbonates et de la MO particulaire 

de la colonne d’eau par Milesi et al. (2020) a permis d’évaluer de 55 à 60 % leur part de carbone mort 

(i.e., non-atmosphérique), attestant du fort effet réservoir du lac et de la forte contribution des flux de 

CO
2
 volcaniques à son cycle du carbone.
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 Tout au long de son histoire, le cycle biogéochimique du carbone a donc manifestement été 

ouvert et marqué par de forts flux entrants (dégazage mantellique) et sortants (bullages mantelliques et 

biogénique). Les flux entrants ont alimenté une activité photosynthétique intense permettant l’accumu-

lation de MO sédimentaire. Des processus de recyclage anaérobie de cette MO (comme la fermentation, 

la méthanogénèse et la SRM) se sont probablement mis en place de façon précoce. La méthanogénèse, 

en particulier, semble avoir connu une intensification, à partir d’il y a un peu plus de 3000 ans, visua-

lisée par un enrichissement en 13C simultané des carbonates et de la MO. Des processus de diagénèse 

précoce des carbonates, mis en évidence notamment dans l’unité intermédiaire (formation huntite) et 

dans l’unité supérieure (transition hydromagnésite-saponite ; Milesi et al., 2019) semblent également 

avoir été favorisés par les apports de CO
2
 mantelliques et, éventuellement, biogéniques. Il en résulte un 

cycle biogéochimique du carbone ouvert, en équilibre dynamique.

5.4.4. Cycle biogéochimique du soufre : un fort héritage de la distillation de Rayleigh

5.4.4.1. Unité inférieure et unité intermédiaire

 Nous avons montré en 5.4.1 (Figure 5.5) qu’à la base de la carotte C18 la composition isotopique 

des sulfures (δ34S ≈ -18 ‰) et du S
org

 insoluble (δ34S ≈ -5 ‰) semblent indiquer qu’ils ont été formés à 

partir de H
2
S issus de la réduction microbienne de sulfates marins (δ34S ≈ +22 ‰ ; Ono et al., 2006a). 

Lorsque les sulfates de la colonne d’eau d’un écosystème aquatique ne sont pas ou peu renouvelés, la 

précipitation d’espèces soufrées appauvries en 34S a pour effet l’enrichissement progressif en 34S des 

sulfates résiduels (et en conséquence du H
2
S issu de leur SRM), par distillation de Rayleigh. Un tel mé-

canisme pourrait être à l’origine de l’enrichissement en 34S observé dans l’unité inférieure et l’unité inter-

médiaire pour les sulfures (+18 ‰) et le S
org

 insoluble (+7 ‰). Pour le vérifier, nous avons confronté les 

données de la carotte C18 aux prédictions d’un modèle de distillation de Rayleigh. Ce modèle (Figure 

5.5) illustre l’évolution du δ34S des sulfures produits à partir du réservoir résiduel de sulfates (supposé 

non renouvelé) consommé progressivement par la SRM. Il prédit un enrichissement progressif au cours 

du temps des sulfates résiduels, et conséquemment des sulfures produits par SRM, avec lequel nos ana-

lyses des sulfures dans l’unité inférieure et l’unité intermédiaire de la carotte sont effectivement compa-

tibles. Par ailleurs, l’enrichissement en 34S du Sorg insoluble par rapport à ces sulfures, de l’ordre de 5 à 

10 ‰ sur cette section de la colonne sédimentaire, ressemble à celui qui est fréquemment observé dans 

les systèmes sédimentaires dominés par la SRM et déjà décrit en 5.4.1 (Orr, 1986 ; Werne et al., 2003 ; 

Amrani, 2014). Comme discuté dans le Chapitre 4 et en 5.4.1, il pourrait être lié à une précipitation plus 

rapide des sulfures métalliques par rapport à la sulfuration de la MO, et à d’éventuelles remobilisations 

intra- et ou intermoléculaires de S
org

 au cours de la diagénèse (Tuttle & Goldhaber, 1993 ; Werne et al., 

2003).

  Afin de confirmer la prédominance de la SRM et de la distillation de Rayleigh parmi les pro-

cessus susceptibles de rendre compte de l’évolution de la composition isotopique des différentes phases 
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soufrées dans l’unité inférieure et l’unité intermédiaire, il semble intéressant de vérifier l’absence de 

contribution magmatique au cycle biogéochimique du soufre du lac. En effet, bien qu’à ce jour aucune 

source d’émission de soufre magmatique n’ait été identifiée autour du lac Dziani, celui-ci se situe dans 

une zone de forte activité volcanique régionale (Nehlig et al., 2013 ; Cesca et al., 2020). Au premier 

ordre, les compositions en δ34S, Δ33S et Δ36S des sulfures et du S
org

 des sédiments de 477 à 100 cm de 

profondeur (Figures 5.5, 5.7 et 5.8) semblent compatibles avec celles de sulfures cumulés produits par 

réduction microbienne de sulfates marins, prédites par nos modèles. Néanmoins, une certaine discor-

dance des valeurs mesurées par rapport aux modèles apparaît. En particulier, les valeurs de Δ33S mesu-

rées pour les sulfures et le S
org

 sont systématiquement inférieures aux gammes de valeurs prédites par 

nos modèles (Figure 5.7). Cette dispersion pourrait tout simplement refléter une mauvaise calibration 

du modèle, par exemple dans le choix de la valeur des fractionnements isotopiques associés à la SRM. 

Cependant, elle pourrait également indiquer l’implication mineure d’autres processus que la SRM dans 

le cycle biogéochimique du soufre dans le lac Dziani, comme la contribution d’un flux entrant mantel-

lique (qui tendrait à diminuer les valeurs de Δ33S ; Figure 5.7). Cette seconde hypothèse ne peut donc 

pas être complètement exclue.

 Dans un premier temps de l’histoire du lac Dziani, le cycle biogéochimique du soufre a néan-

moins vraisemblablement été dominé par des mécanismes liés à la SRM. La consommation progressive, 

et préférentielle des isotopes légers du soufre des sulfates a entraîné leur enrichissement progressif par 

distillation de Rayleigh, mécanisme déjà suggéré par Cadeau (2017) pour le lac Dziani et impliqué dans 

de nombreux environnements comme par exemple ceux à l’origine des sédiments de la Formation de 

la Green River (Tuttle, 1991), de la Formation de Monterey (Zaback & Pratt, 1992) ou encore le Green 

Lake (Zerkle et al., 2010). Ce mécanisme a d’ailleurs été illustré dans le Chapitre 4 (Figure 4.8a).

5.4.4.2. Unité supérieure

 Dans l’unité supérieure de la carotte C18, la diversité et les compositions isotopiques des phases 

soufrées sont très différentes de celles des sédiments antérieurs. Les sulfures minéraux et le S0, qui ab-

sent dans l’unité inférieure et dans l’unité intermédiaire, présentent des signatures fortement enrichies 

en 34S (δ34S ≈ +35 ‰ et +40 ‰, respectivement ; Figure 5.5). Les données quadri-isotopiques montrent 

que les compositions de ces deux phases soufrées sont proches de celles des sulfates résiduels (éventuel-

lement mélangés à un terme mantellique), prédites par le modèle de distillation de Rayleigh (Figures 

5.5, 5.7 et 5.8). Ceci implique une rupture dans le fonctionnement biogéochimique du lac Dziani par 

rapport à son histoire antérieure. Comme proposé ci-dessus (5.4.2.1) et dans le Chapitre 4, un chan-

gement dans la structure de sa colonne d’eau pourrait avoir joué un rôle crucial dans cette rupture. En 

effet, dans le système actuel et en période humide (stratifiée), il existe dans la colonne d’eau une strate 

caractérisée par un très fort rapport de concentrations H
2
S/sulfates (Leboulanger et al., 2017 ; Cadeau, 

2017 ; Chapitre 1). Ce fort rapport H
2
S/sulfates implique une réduction microbienne non plus partielle 

mais totale ou quasi-totale des sulfates résiduels en H
2
S, et donc une composition isotopique du H

2
S 

proche de celle des sulfates résiduels. L’absence de sulfates primaires dans les sédiments de l’unité supé-
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rieure (les « sulfates » analysés ayant la signature de produits d’oxydation des sulfures, Figure 5.6) pour-

rait d’ailleurs être une conséquence de cette strate fortement sulfidique de la colonne d’eau. L’héritage 

de la distillation de Rayleigh des sulfates résiduels au cours de l’histoire du lac les ayant enrichis en 34S 

et en 36S, mais appauvris en 33S, leur réduction totale depuis 800 ans explique non seulement la compo-

sition du H
2
S de la colonne d’eau actuelle (δ34S ≈ +35 ‰, Cadeau, 2017), mais également la signature 

des sulfures minéraux et du S0 analysés dans les sédiments (δ34S ≈ +30 à 40 ‰, Δ33S ≈ 0 ‰, Δ36S ≈ 0 ‰, 

Figures 5.5, 5.7 et 5.8). Le léger enrichissement en 34S du S0 par rapport au sulfures minéraux (≈ 5 ‰) 

pourrait être le résultat de l’équilibre thermodynamique entre des polysulfures et H
2
S en milieu aqueux 

(Amrani & Aizenshtat, 2004) ; le S0 serait alors un produit d’oxydation de ces polysulfures formé lors 

de la manipulations des échantillons. Il semble en effet étonnant que du S0 puisse être stable sous forme 

solide (S
8
) dans les conditions alcalines et réduites de la colonne d’eau et de l’eau de porosité actuelles du 

lac Dziani, bien plus favorables à sa dissolution/réduction sous forme de polysulfures (Bent et al., 1977).

 Cependant ce changement de structure de la colonne d’eau et la réduction totale des sulfates ne 

suffisent pas à expliquer les signatures du S
org

 insoluble présent dans les sédiments les plus superficiels 

du lac Dziani, beaucoup moins enrichis en 34S que les sulfures minéraux (avec un écart de δ34S de l’ordre 

de 30 ‰ ; Figure 5.5). Nous avons proposé dans le Chapitre 4 l’implication de processus précoces de sul-

furation contrôlés d’une part, par des effets cinétiques résultant de la forte disponibilité de MO réactive 

et de H
2
S dans la colonne d’eau et, d’autre part, par une compétition avec la formation de pyrite. Bien 

que de tels processus soient encore peu décrits, des études récentes ont suggéré leur existence dans des 

systèmes sulfidiques. Raven et al. (2015) ont identifié dans les sédiments du Bassin de Cariaco (Vene-

zuela) des signatures isotopiques appauvries en 34S (jusqu’à environ 20 ‰) de certains COS par rapport 

à la pyrite. Ils ont expliqué ces signatures par la coexistence de plusieurs voies de sulfuration de la MO, 

dont certaines cinétiquement contrôlées et peu réversibles. Ces mêmes auteurs ont plus récemment 

identifié dans différents sédiments associés à l’Evénement d’Anoxie Océanique 2 (datant de 94 Ma), un 

découplage isotopique dans les signatures du S
org

 et de la pyrite qu’ils ont associés à une précipitation 

plus lente de la pyrite, et une sulfuration plus rapide de la MO, favorisées par l’anoxie de la colonne d’eau 

(Raven et al., 2019). Cette-dernière hypothèse rejoint les observations de Shawar et al. (2018 ; 2020) qui 

ont associé la réduction de l’enrichissement du S
org

 par rapport à la pyrite dans des sédiments riches en 

MO et en carbonates, à une dynamique de compétition entre fer et MO dans les réactions avec H
2
S. Ces 

deux mécanismes ont pu intervenir au lac Dziani depuis 800 ans. Le fort rapport H
2
S/sulfates en lien 

avec l’euxinie de la colonne d’eau, l’alcalinité élevée favorisant la réactivité du H
2
S (Shawar et al., 2018), 

une disponibilité en fer limitée (les apports détritiques, phonolitiques, étant principalement magné-

siens ; Cadeau, 2017) et une forte disponibilité en MO fraîche réactive issue de la production primaire 

ont pu favoriser des voies de sulfuration originales de la MO comprenant, plus particulièrement, des 

réactions cinétiquement contrôlées et précoces avec H
2
S. Ce fonctionnement du cycle biogéochimique 

du soufre dans l’histoire tardive du lac (unité supérieure) qui correspond vraisemblablement au sys-

tème actuel a été représenté sous une forme synthétique dans le Chapitre 4 (Figure 4.8b).
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 L’horizon 99-100 cm est particulièrement intéressant car il présente des compositions isoto-

piques intermédiaires et correspond vraisemblablement à un intervalle de transition entre les deux 

grands modes de fonctionnement du lac. Cet horizon pourrait correspondre à une période d’intensi-

fication des précipitations et de hausse du niveau lacustre mise en évidence en 5.4.2.1. Les précipita-

tions plus intenses et la colonne d’eau plus profonde ont pu, comme dans le lac Dziani actuel lors des 

saisons humides, favoriser la stratification de la colonne d’eau et permettre la mise en place (au moins 

saisonnière) d’une couche à fort rapport H
2
S/sulfates. Dans tous les cas, la rapidité de cette transition 

dans le fonctionnement du cycle biogéochimique du soufre dans le lac Dziani est particulièrement re-

marquable, et illustre le fait que de fortes variations biogéochimiques peuvent être observées sur de très 

courtes échelles de temps, de l’ordre de la décennie, et qu’elles ne doivent pas être négligées dans l’in-

terprétation d’enregistrements géologiques. Ces études montrent également tout l’intérêt d’une étude 

multi-phasique de la composition isotopique du soufre.

5.4.4.3. Construction de modèles

 Dans un système comportant plusieurs phases, lorsqu’un processus continu consomme pro-

gressivement une phase pour en produire une autre, le fractionnement isotopique entre ces phases, 

induit par ce processus, peut être décrit par l’équation de Rayleigh (Rayleigh, 1896 ; Hoefs, 2009). Dans 

le cas de la réduction microbienne progressive de sulfates en sulfures, cette équation peut s’écrire sous 

la forme de l’Expression 5.1, où AR désigne le rapport isotopique AS/32S (avec A = 33, 34 ou 36), F la 

fraction résiduelle de sulfates et Aα
sulfates-sulfures

 le coefficient de fractionnement isotopique lié à la SRM.

Expression 5.1.  AR
sulfates résiduels

 = AR
sulfates initiaux

 ×F^(Aα
sulfates-sulfures

 - 1)

 Les rapports isotopiques sont reliés au δAS (exprimé en ‰) par l’Expression 5.2, qui dérive de la 

définition de la notation δ introduite dans le Chapitre 1 (Expression 1.1) :

Expression 5.2.  δAS
échantillon

 = (AR
échantillon

/AR
référence

 -1) × 1000

 Il est donc possible de calculer, en fonction de la fraction résiduelle de sulfates, l’évolution de 

la composition isotopique en soufre de cette fraction au cours de la SRM, à condition de connaître le 

coefficient de fractionnement associé Aα
sulfates-sulfures

. Ce coefficient est défini par l’Expression 5.3 (Mook, 

2000).  Farquhar et al. (2003) ont par ailleurs montré qu’il existe une relation entre les coefficients de 

fractionnement des différents isotopes du soufre (Expression 5.4).

Expression 5.3.  Aα
sulfates-sulfures

 = AR
sulfures

/AR
sulfates

Expression 5.4.  33α
sulfates-sulfures

 ≈ (34α
sulfates-sulfures

)0,515 et 36α
sulfates-sulfures

 ≈ (34α
sulfates-sulfures

)1,89

 En fixant la composition de départ du réservoir de sulfates comme étant celle du standard in-
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ternational correspondants aux sulfates marins actuels, NBS-127 (δ34S = +22,23 ‰, Δ33S = +0,040 ‰, 

Δ36S = +0,06 ‰ ; Ono et al., 2006a), nous avons ainsi pu calculer les coefficients de fractionnement 

isotopique associés à la réduction microbienne de ces sulfates. Ces coefficients sont présentés dans le 

Tableau 5.2 et ont été calculés pour un facteur d’enrichissement isotopique en 34S par la SRM de 30 à 50 

‰ (gamme de fractionnement observée dans la nature ; Habicht & Canfield, 1997).

Tableau 5.2. Facteurs de fractionnements isotopiques calculés pour la SRM de sulfates marins (NBS-127 ; Ono et al., 2006a) et utilisés 

dans cette étude.

δ34S
sulfates

 - δ34S
sulfures

 (‰) 33α
sulfates-sulfures

34α
sulfates-sulfures

36α
sulfates-sulfures

30 0,9847 0,9707 0,9453

40 0,9796 0,9609 0,9273

50 0,9745 0,9511 0,9096

 Le calcul de l’évolution de la composition des sulfates résiduels par cette méthode nous a égale-

ment permis de calculer l’évolution de la composition des sulfures cumulés au cours de la SRM par bi-

lan de masse (Expression 5.5). L’évolution du Δ33S et le Δ36S des sulfates résiduels et des sulfures cumulés 

à été calculée à partir des δ33S, δ34S et δ36S associés en utilisant les Expressions 1.7 et 1.8 (Chapitre 1).

Expression 5.5.  δAS
sulfates initiaux

 = F × δAS
sulfates résiduels

 + (1 - F) × δAS
sulfures cumulés

 Les projections de notre modèle sont présentées en Figure 5.9. La variabilité de ces projections 

pour des fractionnements en 34S liés à la SRM compris entre 30 et 50 ‰ y est illustrée. Cependant, par 

souci de clarté, seules les projections pour un fractionnement de 40 ‰ sont présentées dans les Figures 

5.5, 5.7 et 5.8.

 D’après ces modèles, la composition des sulfates de la colonne d’eau actuelle du lac Dziani  

(δ34S = +35 à +40 ‰ ; Cadeau, 2017) pourrait être expliquée par la consommation, en distillation de 

Rayleigh, de 30 à 60 % du réservoir initial de sulfates marins par SRM, selon l’amplitude  du fraction-

nement isotopique associé à ce processus. Ces estimations sont inférieures à celles de Cadeau (2017), 

qui avait estimé la consommation du réservoir initial de sulfates à près de 95 %, mais en construisant 

son modèle à partir d’un fractionnement isotopique bien plus faible (6,5 ‰) que ceux classiquement 

attribué à la SRM.
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Figure 5.9. Modèle de l’évolution du δ34S, du Δ33S et du Δ36S des sulfates résiduels et des sulfures cumulés au cours d’un processus de dis-

tillation de Rayleigh par SRM de sulfates marins. Les courbes en traits pleins indiquent l’évolution des compositions isotopiques pour un 

fractionnement en 34S de 40 ‰ par la SRM. Les aires surlignées illustrent la variabilité de ces projections pour des fractionnements en 34S 

de 30 à 50 ‰.
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5.5. Conclusions et perspectives

 Le fonctionnement biogéochimique du lac Dziani Dzaha a connu une évolution riche et com-

plexe au cours de son histoire (Figure 5.10). Nous avons montré dans ce chapitre que les signatures iso-

topiques identifiées à la base de la carotte C18 sont globalement très proches des signatures observées 

dans les océans actuels. Cela confirme que le cratère a vraisemblablement été rempli initialement par de 

l’eau de mer suite à l’éruption phréato-magmatique. Néanmoins, les signatures isotopiques originales de 

l’échantillon le plus profond de la carotte C18 suggèrent que l’histoire du lac pourrait avoir été complexe 

entre sa mise en place (jusqu’à 9000 ans AP d’après les estimations de Zinke et al., 2003) et le dépôt des 

premiers sédiments l’unité inférieure il y a environ 6800 ans. L’épisode de tempestite enregistré il y a 

environ 6200 ans, qui pourrait même avoir été marqué par une nouvelle incursion marine à l’origine 

des signatures thalassohalines que nous avons identifié dans les sédiments postérieurs à cet événement, 

semble en tout cas avoir marqué une rupture entre cette première phase de l’histoire du lac et l’évolution 

que nous pouvons décrire à partir des sédiments de la carotte C18.

 Figure 5.10. Evolution qualitative de quelques caractéristiques de la colonne d’eau et des sédiments du lac Dziani au cours des ≈ 6800 

dernières années (carotte C18).

 Depuis environ 6200 ans, l’évolution du bilan hydrique du lac Dziani a certainement été un 

moteur majeur des modifications biogéochimiques observées dans le lac. Après avoir connu un déficit 

en précipitations marqué par une phase d’évaporation intense jusqu’il y a 5800 ans environ, le lac a 
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connu une longue période d’équilibre hydrologique de bas niveau lacustre, caractérisée par des faciès 

sédimentaires contrastés et une anoxie plus marquée. Cette baisse du niveau lacustre s’est traduite par 

une concentration des nutriments dans la colonne d’eau qui a conduit à l’eutrophisation du lac. Une 

accentuation brutale des précipitations, il y a 800 ans environ, a finalement conduit le lac à son niveau 

actuel. L’augmentation de la profondeur de la colonne d’eau et ces précipitations saisonnières plus in-

tenses ont alors pu permettre, à l’image de ce qui est observé dans le lac Dziani actuel, l’extension de la 

zone anoxique de la colonne d’eau et la mise en place, au moins saisonnière (i.e., en saison humide et 

plus stratifiée), d’une strate marquée par un fort rapport H2S/sulfates.

 Le fonctionnement du cycle biogéochimique du carbone a été caractérisé par de forts flux en-

trants de CO
2
 volcanique, qui a pu stimuler une forte productivité primaire photosynthétique. Un re-

cyclage intense de la MO sédimentaire, impliquant notamment la méthanogénèse, a pu être mis en 

évidence et semble avoir été particulièrement favorisé par la baisse du niveau lacustre et l’accentuation 

de l’anoxie, il y a environ 3200 ans. Cette évolution aurait engendré des pertes de méthane fortement 

appauvri en 13C, et induit l’accumulation dans le système de CO
2
 fortement enrichi en 13C,  à l’origine 

de l’enrichissement en 13C observé dans les carbonates et la MO préservés dans les sédiments. De plus, 

les phénomènes de diagénèse précoce identifiés au niveau des carbonates dans l’unité intermédiaire 

(Chapitre 3) et dans l’unité supérieure de la carotte (Milesi et al., 2019) ont pu être accompagnés de leur 

rééquilibrage isotopique au contact du CO
2
 dissous dans l’eau de porosité et de la formation in situ de 

carbonates diagénétiques (notamment de huntite), se manifestant là-encore par un enrichissement en 
13C.

 Nous avons pu démontrer que le cycle biogéochimique du soufre a suivi deux modes de fonc-

tionnement majeurs au cours de l’histoire du lac. Dans un premier temps (unité inférieure et unité 

intermédiaire), les sulfates issus du remplissage marin initial du lac semblent avoir été progressivement 

consommés par SRM. La précipitation de sulfures et de S
org

 à partir de H
2
S fortement appauvri en 34S 

issu de cette SRM, en association avec un renouvellement très limité du réservoir de sulfates, ont en-

traîné l’enrichissement progressif en 34S des sulfates résiduels et, par conséquent, des phases soufrées 

précipitées par un processus de distillation de Rayleigh. Depuis environ 800 ans (unité supérieure), 

probablement du fait de l’intensification des précipitations, une zone sulfidique plus pérenne, caractéri-

sée par un fort rapport H
2
S/sulfates, a pu se mettre en place dans la colonne d’eau. La SRM quasi-totale 

dans cette zone sulfidique a rendu disponible du H
2
S ayant la signature isotopique des sulfates rési-

duels (alors fortement enrichis en 34S par l’héritage de la distillation de Rayleigh) et ayant entraîné la 

formation de sulfures et de S0 sédimentaires fortement enrichis en 34S. Cette réaction, cependant, a pu 

être concurrencée par une forte réactivité de la MO avec H
2
S. Des processus de sulfuration rapides et/

ou originaux seraient ainsi à l’origine de signatures très appauvries en 34S du S
org

 (d’environ 30 ‰) par 

rapport aux sulfures sédimentaires observées dans les sédiments de l’unité supérieure.

 L’évolution des cycles biogéochimiques du lac Dziani a donc été contrainte par des facteurs 
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multiples et entremêlés comme notamment les conditions climatiques (déterminant l’intensité des pré-

cipitations et de l’évaporation du lac), le niveau de la colonne d’eau, la structure de la colonne d’eau, 

les flux entrants et sortants (notamment, de carbone), ou l’adaptation des communautés à ces condi-

tions.. Cette étude montre l’importance de l’utilisation combinée d’outils géochimiques variés pour 

contraindre l’évolution biogéochimique de systèmes complexes. Par ailleurs, dans un système où les cy-

cles du carbone et du soufre, notamment, semblent étroitement liés, elle soulève la question des modes 

de préservation de la MO et de leurs liens avec les facteurs biologiques et environnementaux, et appelle 

à l’utilisation d’outils plus spécifiques comme les approches moléculaires.
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6.1. Introduction

 Avec une teneur en carbone organique (TOC) médiane de 7,3 %, les sédiments du lac Dziani 

Dzaha sont particulièrement riches en matière organique (MO) sédimentaire. Nous avons vu dans le 

Chapitre 3 que cette MO est particulièrement réduite et riche en hydrogène, à l’instar de sédiments plus 

anciens comme ceux de roches-mères (e.g., la Formation de la Green River ; Tuttle, 1991 ; les schistes 

bitumineux d’Orbagnoux ; Tribovillard et al., 1994), et contrairement à beaucoup d’autres sédiments 

récents. Dans ces derniers, la MO présente généralement des teneurs en oxygène plus élevées, liées 

probablement aux conditions de dépôt moins réductrices que celles prévalant dans le lac Dziani, mais 

également aux différences de sources de la MO (Baudin et al., 2015).

 En effet, dans le système Dziani actuel, l’origine de la MO sédimentaire semble principalement 

autochtone et résulter de l’équilibre entre une très forte production primaire cyanobactérienne et une 

méthanogenèse intense (Leboulanger et al., 2017). Cependant, nous avons montré dans les chapitres 

précédents que l’environnement du lac, notamment la hauteur et la structure (compartimentation) 

de sa colonne d’eau, ainsi que les conditions physico-chimiques la caractérisent, ont pu changer au 

cours de son histoire. Ces évolutions sont directement en lien avec la structure des communautés (et 

leurs métabolismes) à l’origine de la MO sédimentaire du lac, mais également avec la préservation de 

cette-dernière. 

 Sur la base d’une étude des composés lipidiques apolaires et des sous-unités lipidiques liées 

dans les constituants macromoléculaires de la MO (proto-kérogène, notamment) dans une sélection 

d’échantillons de sédiment de la carotte C18, nous avons cherché à :

 • Caractériser l’origine  et les producteurs primaires de la MO sédimentaire au cours de l’évolu-

tion du lac ;

 • Caractériser les modes de préservation de cette MO sédimentaire, en lien avec le caractère salé 

et alcalin du lac, et leur évolution au cours des derniers millénaires ;

 • Déterminer si la composition moléculaire de la MO est en accord avec l’interprétation des 

autres signatures géochimiques observées dans le lac et dans quelle mesure elle permet de les compléter.

 En effet, bien que ne représentant qu’une fraction de la MO sédimentaire, les composés lipi-

diques comprennent des structures moléculaires caractéristiques qui peuvent souvent être reliées à des 

sources biologiques spécifiques (e.g. Brocks & Banfield, 2009 ; Chapitre 1). Ces composés lipidiques 

peuvent également être présents dans des structures macromoléculaires formées par des processus de 

« vulcanisation naturelle » qui contribuent grandement à la préservation de la MO (e.g. Tegelaar et al., 

1989 ; Tribovillard et al., 1994 ; Werne et al., 2008 ; Abdulla et al., 2020 ; Chapitre 1), et auxquels la si-

gnature réduite de la MO sédimentaire de milieux salés alcalins est souvent attribuée (e.g. Tribovillard 
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et al., 1994 ; Chapitre 1). Ces composés, libres ou liés dans des structures macromoléculaires consti-

tuent donc des traceurs intéressants pour l’étude de l’évolution de l’origine et des voies de préservation 

de la MO au lac Dziani.

6.2. Matériel et méthodes

 Les conditions de prélèvement des échantillons, les méthodes de préparation et d’analyse sont 

décrites dans le Chapitre 2. La quantification de certains composés (Figures 6.3 et 6.4) a été effectuée en 

utilisant une calibration par des standards externes, décrite dans le Chapitre 2.

 En raison de contraintes de temps, ces investigations n’ont été menées que sur une sélection 

partielle de 13 échantillons (Chapitre 2, Tableau 2.2). Ces échantillons ont été choisis sur la base de 

critères visant à assurer une bonne représentation des faciès identifiés dans la carotte C18, une bonne 

représentation temporelle, et d’une disponibilité de ces échantillons suffisante pour permettre des ana-

lyses moléculaires approfondies.

 Un échantillon issu de la carotte C12 (Milesi et al., 2019 ; Chapitre 2) a également été utilisé 

pour des expériences de désulfuration au nickel de Raney (Figure 6.6). Sur la base de descriptions de 

faciès et du modèle d’âge 14C, cet échantillon est issu d’un niveau sédimentaire comparable aux 20 cen-

timètres supérieurs de la carotte C18 (Chapitre 2).

6.3. Résultats et discussions

6.3.1. Etude de l’évolution de l’écosystème Dziani Dzaha : les apports des biomarqueurs lipidiques

6.3.1.1. Unité inférieure : embryophytes allochtones et phytoplancton autochtone

 Les fractions lipidiques apolaires (F1) des sédiments de l’unité inférieure, illustrées par la Figure 

6.1, sont principalement marquées par la présence de n-alcanes, de des-A-triterpènes aromatiques, 

d’alcènes stéroïdes (notamment de dérivés de dinostéroïdes), d’hopanoïdes (hopènes et hopanes) et de 

caroténoïdes partiellement réduits.
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Figure 6.1. Chromatogramme en phase gazeuse annoté et données de δ13C moléculaire de la fraction lipidique apolaire (F1) d’un échantil-

lon représentatif des sédiments de l’unité inférieure de la carotte C18. D’autres échantillons sont décrits dans les Données Supplémentaires 

(S.4). Les attributions structurales sont basées sur la comparaison de leurs caractéristiques spectrales avec des bases de spectres et des 

spectres de masse publiés (Summons et al., 1987 ; Rivera et al., 2013 ; et autres travaux cités dans le texte).
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 Les distributions des n-alcanes dans les sédiments de l’unité inférieure, présentées dans la Fi-

gure 6.2, sont dominées par les homologues de chaînes intermédiaires (de n-C
22

 à n-C
26

, ≈ 29 ±15 % du 

total des n-alcanes) et longues (supérieures à n-C
26

, ≈ 63 ±15 % du total des n-alcanes). Ces composés, 

et en particulier les homologues en C
29

 et C
31

, bien représentés dans ces fractions, sont généralement as-

sociés aux végétaux « supérieurs » (embryophytes) et donc à des apports allochtones en MO (Eglinton 

& Hamilton, 1967 ; Volkman, 1993 ; Bush & McInerney, 2013). 

Figure 6.2. Distribution des n-alcanes, abondance du phytane et du crocétane, (relative à la somme des n-alcanes), et distribution des 

alcènes stéroïdes (mono- et diènes, % relatif au total) dans les fractions lipidiques apolaires (F1) le long de la carotte C18. Le diamètre des 

bulles est proportionnel à l’abondance relative de chaque n-alcane au sein d’un échantillon.

 La présence notable  dans les fractions hydrocarbures des sédiments de l’unité inférieure de la 

carotte C18, de composés aromatiques issus de triterpénoïdes pentacycliques des séries de l’oléanane, 

de l’ursane et du lupane (des-A-triterpènes aromatiques ; Figure 6.1), biomarqueurs largement associés 

aux angiospermes (e.g. Trendel et al., 1989 ; Stout, 1992), est un autre indicateur de cette contribution 

allochtone. Ces observations concordent avec les apports terrigènes mis en évidence précédemment 

dans les sédiments de l’unité inférieure (Chapitre 3). De plus, la composition en isotopes stables du car-
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(-32,1 ‰ ; Tableau 6.1) sont en accord avec des métabolismes en C
3
 d’embryophytes en milieu tropical 

(van der Merwe & Medina, 1989 ; Cerling & Harris, 1999 ; Tipple & Pagani, 2007). C’est également le 

cas de caroténoïdes (ou de leurs dérivés soufrés) préservés dans ces fractions, dont les valeurs de δ13C 

de -28,8 à -27,8 ‰ (Figure 6.1 et Tableau 6.1) suggèrent une origine d’embryophytes terrestres (Schwar-

zbauer & Jovančićević, 2016).

Tableau 6.1. Valeurs de δ13C (‰) du TOC, du TIC et de quelques composés spécifiques issus des fractions lipidiques apolaires (F1) 

d’échantillons de sédiments de l’unité inférieure de la carotte C18. L’erreur associée à ces mesures est de l’ordre de 0,2 ‰ (Chapitre 2). De 

plus amples informations concernant les composés analysés sont présentées dans la Figure 6.1 et dans les Données Supplémentaires (S.4).

Profondeur (cm) n-alcanes
Des-A-triterpènes 

aromatiques
Alcènes

dinostéroïdes
Alcènes

caroténoïdes
TOC TIC

457-458
-32,1 (n-C

29
) -27,3

-27,8
-29,6

-19,2 -28,8 -26,7 -1,5

475-477
-21,0 (n-C

25
) -28 -25,1 -27,8

-28,5
-25,6 +2,9

 La distribution des alcènes (mono- et diènes) stéroïdes dans les sédiments de l’unité inférieure 

(Figure 6.2) montre une prédominance de stéroïdes en C
30

 et C
31

(plus de 50 %) sur des homologues 

en C
27

, C
28

 et C
29

. La biosynthèse des stéroïdes est principalement attribuée aux eucaryotes (Volkman, 

2003 ; Brocks & Banfield, 2009). Plus particulièrement, les stéroïdes en C
27

 sont généralement associés à 

des origines majoritairement algaires, animales et éventuellement bactériennes (Volkman, 1986 ; Volk-

man, 2003), leurs homologues en C
28

 à des origines principalement algaires (Volkman, 1986 ; Volkman, 

2003), et les stéroïdes en C
29

 à des origines algaires mais également à une contribution provenant d’em-

bryophytes, typiquement allochtones (Volkman, 1986 ; Volkman, 2003). Les stéroïdes en C
30

 et C
31

, sou-

vent caractérisés par une méthylation en 4α (comme par exemple les dinostéroïdes) sont quant à eux 

beaucoup moins communs et principalement issus de certaines formes de phytoplancton (notamment 

des dinoflagellés ou des diatomées) ou d’organismes méthylotrophes (Robinson et al., 1984 ; Volkman, 

1986 ; Summons et al., 1987 ; Volkman, 2003). Les stérènes en C
31

 ont plus spécifiquement été identifiés 

comme pouvant correspondre à des alcènes dérivés de 4-Me-gorgostéroïdes (Figure 6.1, Composé 1), 

des biomarqueurs attribués aux dinoflagellés ou à certains invertébrés symbiotiques de zooxanthelles 

(comme certains coraux ou gorgones ; Rampen et al., 2009 ; Altwood et al., 2014). La forte représenta-

tion d’alcènes stéroïdes en C
30

 et C
31

 (et notamment de dinostéroïdes) dans les fractions apolaires des 

sédiments de l’unité inférieure atteste donc, dès cette époque, d’une production primaire autochtone 

originale et différente des environnements marins (plus dominés par la production de stéroïdes en C
27

 

ou C
28

 ; Volkman, 1986). Ces observations permettent donc de nuancer les signatures isotopiques « 

marines » identifiées précédemment dans l’unité inférieure (notamment, δ13C
carbonates

 ≈ 0 ‰, δ15N ≈ +5 

‰, δ18O
carbonates

 ≈ 0 ‰ ; Chapitre 5) et appuient l’hypothèse que le lac Dziani présentait déjà des carac-

téristiques originales il y a environ 6200 ans (hypothèse déjà suggérée par les signatures « anomaliques 

», non marines, de l’échantillon le plus profond ; Chapitres 3 et 5). De nombreux auteurs ont mis en 
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évidence la présence de dinoflagellés ou de dinostéroïdes autochtones dans des environnements salés 

alcalins, et les ont souvent associés à une production primaire concentrée dans des tapis microbiens 

(e.g. Meyers & Ishiwatari, 1993 ; Tribovillard et al., 2000 ; Shen et al., 2019). Leur identification dans les 

sédiments de la carotte C18 pourrait donc effectivement montrer que le lac Dziani présentait déjà il y a 

6200 ans une colonne d’eau aux caractéristiques halo-alcalines marquées. La signature en δ13C de cer-

tains des dinostéroïdes analysés montre d’ailleurs un enrichissement significatif en 13C par rapport aux 

embryophytes (δ13C = -25,1 à -19,2 ‰ ; Tableau 6.1), qui pourrait être lié à l’utilisation de CO
2 
enrichi 

en 13C issu de la fermentation ou de la méthanogénèse acétoclastique (Whiticar et al., 1986 ; Gelwicks 

et al., 1993 ; Sugimoto & Wada, 1995 ; Botz et al., 1996 ; Whiticar et al., 1999 ; Chapitre 1) dans la pho-

tosynthèse de ces organismes, qui impliquerait donc une méthanogenèse présente dès cette époque. 

Cette hypothèse peut d’ailleurs être appuyée par la présence de phytane (en traces ; Figure 6.3) dans les 

fractions apolaires des sédiments de l’unité inférieure, biomarqueur attribué dans les sédiments récents 

aux archées méthanogènes (e.g. Rowland, 1990). Cependant, ce fractionnement isotopique pourrait 

également être dû, plus simplement, à des effets d’efflorescences phytoplanctoniques et à une disponibi-

lité limitée en CO
2
 au sein des tapis microbiens foyers de la production primaire (e.g. Grice et al., 1998 

; Garren & Azam, 2012 ; Shen et al., 2019).

Figure 6.3. Evolution des teneurs en phytane et crocétane, et en n-alcanes des sédiments le long de la carotte C18, et présents dans les 

fractions lipidiques apolaires.
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 La présence d’une certaine activité bactérienne au sein du lac à l’époque du dépôt des sédiments 

de l’unité inférieure est par ailleurs attestée par la présence de n-alcanes à chaînes courtes (n-C
14

 à 

n-C
21

) dans les fractions lipidiques apolaires, bien qu’ils ne représentent que moins de 10 % de la totalité 

des n-alcanes quantifiés dans ces fractions (dont ≈ 3 % correspondant au n-C
17

-alcane ; Figure 6.2). Ces 

n-alcanes « courts » sont en effet généralement attribués à une production bactérienne, et notamment 

cyanobactérienne (Volkman, 1986 ; Volkman, 2003). Par ailleurs, la présence d’une certaine diversité 

de hopanoïdes (e.g. le hop-17(21)-ène, le hop-13(18)-ène ou le β,β-homohopane ; Figure 6.1) pourrait 

également être attribuée à en partie à cette production cyanobactérienne (Rohmer et al., 1984 ; Talbot 

et al., 2008 ; Brocks & Banfield, 2009).

 Le n-C
25

-alcane, fortement présent dans l’échantillon le plus profond (475-477 cm), à l’instar 

d’autres n-alcanes de longueurs intermédiaires (Figure 6.2), présente également une signature enrichie 

en 13C (δ13C = -21 ‰ ; Tableau 6.1) qui contraste avec celles des embryophytes et qui suggère une autre 

origine pour ce n-alcane. Ce composé pourrait éventuellement être issu de macrophytes aquatiques 

(comme des joncs), associés à l’accumulation de n-alcanes de longueurs de chaînes intermédiaires (en 

particulier en C
23

 et en C
25

) dans les sédiments (Ficken et al., 2000), et en général moins appauvris en 
13C que les n-alcanes de végétaux terrestres (Chikaraishi et al., 2003).

6.3.1.2. Unité intermédiaire : une intensification de la méthanogenèse

 Les fractions lipidiques apolaires (F1) des sédiments de l’unité intermédiaire 1, illustrées par la 

Figure 6.4, sont principalement marquées par la présence de n-alcanes, de phytane, de composés orga-

niques soufrés (COS), de des-A-triterpènes aromatiques, d’alcènes stéroïdes (et notamment de dérivés 

de dinostéroïdes), de hopanoïdes (hopènes et hopanes) et de caroténoïdes partiellement réduits.

 

 Le premier élément de contraste entre l’unité inférieure et l’unité intermédiaire, dès ses premiers 

faciès (unité intermédiaire 1), est une forte diminution de la teneur en alcènes (dino)stéroïdes en C
30

 et 

C
31

 (< 20 % du total des alcènes stéroïdes ; Figures 6.2 et 6.5), au profit des alcènes stéroïdes en C
27

 à C
29

 

(Figure 6.2), dont la teneur relative augmente par ailleurs fortement par rapport à l’unité inférieure (Fi-

gure 6.5). Ces fortes variations de concentrations semblent indiquer une contribution bien moindre des 

dinoflagellés (ou autres producteurs de dinostéroïdes et gorgostéroïdes méthylés) et une contribution 

accrue d’autres organismes photosynthétiques (autres formes de phytoplancton et/ou embryophytes) à 

la MO sédimentaire. Un biais de préservation entre les deux familles de stéroïdes (C
27

-C
29

 vs C
30

-C
31

) est 

peu vraisemblable au regard des différences franches de distribution observées entre l’unité inférieure 

et l’unité intermédiaire 1.
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Figure 6.4. Chromatogramme annoté et données de δ13C moléculaire de la fraction lipidique apolaire (F1) d’un échantillon représentatif 

des sédiments de l’unité intermédiaire 1 de la carotte C18. Les composés 2 et 4 font référence à la Figure 6.1. D’autres échantillons sont 

décrits dans les Données Supplémentaires (S.4). Les attributions structurales sont basées sur la comparaison de leurs caractéristiques 

spectrales avec des bases de spectres et des spectres de masse publiés (Summons et al., 1987 ; Rivera et al., 2013 ; et autres travaux cités 

dans le texte).

 Les teneurs en n-alcanes de n-C
26

 à n-C
35

 (≈ 79 % des n-alcanes, Figures 6.2 et 6.3) tout comme la 

présence de dérivés de triterpénoïdes pentacycliques d’angiospermes (des-A-triterpènes aromatiques) 

dans toute l’unité intermédiaire 1 (Figure 6.4) montrent une persistance des apports allochtones de MO 

dans ces sédiments. Comme pour l’unité inférieure, ces triterpènes présentent des signatures isoto-

piques proches de celles des caroténoïdes identifiées dans les mêmes niveaux, et également représentés 

dans l’unité intermédiaire (δ13C ≈ -31 à -28 ‰ dans l’unité intermédiaire 1 pour un δ13Ccarbonates ≈ 

+1 ‰ ; Tableau 6.2) qui suggère là encore leur origine commune dans ces niveaux.
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Figure 6.5. Evolution des teneurs en alcènes (mono- et diènes) stéroïdes des sédiments le long de la carotte C18, et présents dans les frac-

tions lipidiques apolaires.

 L’unité intermédiaire 1 est également caractérisée par une présence de n-alcanes à chaînes 

courtes (n-C
14

 à n-C
21

, ≈ 10 % des n-alcanes ; Figure 6.2) et une grande diversité de hopanoïdes (e.g. 

le hop-17(21)-ène, le hop-13(18)-ène ou le β,β-homohopane ; Figure 6.4). pouvant, à l’instar de l’unité 

inférieure, être attribuées à une production cyanobactérienne (Rohmer et al., 1984 ; Volkman, 2003 

; Talbot et al., 2008 ; Brocks & Banfield, 2009). Cependant, la présence notable d’alcanes ramifiés (et 

notamment du 3-Me-C
18

-alcane ; Figure 6.4), absents des sédiments de l’unité inférieure, pourrait indi-

quer un changement au niveau des communautés cyanobactériennes (e.g. Köster et al., 1999).
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Tableau 6.2. Valeurs de δ13C (‰) du TOC, du TIC et de quelques composés spécifiques issus des fractions lipidiques apolaires (F1) 

d’échantillons de sédiments de l’unité intermédiaire de la carotte C18. L’erreur associée à ces mesures est de l’ordre de 0,2 ‰ (Chapitre 2). 

De plus amples informations concernant les composés analysés sont présentées dans les Figures 6.4 et 6.6, et dans les Données Supplé-

mentaires (S.4).

Profondeur (cm) Phytane
Des-A-triterpènes 

aromatiques
Alcènes

dinostéroïdes
Alcènes

caroténoïdes
TOC TIC

150,5-152
(unité int. 2)

-14,7 -18,4
-20,4

-17,4 +9,9

247-248
(unité int. 2)

-13 -20,7 +8,9

299-300
(unité int. 2)

-20,6 -25,7
-26,2
-27,9

-26,6 -25,6 -1,4

310-312,5
(unité int. 1)

-22,8 -21,7 -23,3 +2,1

367-368,5
(unité int. 1)

-22,6 -26,0 -21,8 -27,6 -22,3 +1,6

433-435,5
(unité int. 1)

-29,2
-29,6
-30,9

-27,7
-28,5

-24,4 +1,8

 Une caractéristique majeure de l’unité intermédiaire est la forte augmentation de la teneur en 

phytane préservé dans les fractions lipidiques apolaires de la MO sédimentaire (Figures 6.2 et 6.3). Le 

phytane, pratiquement indétectable dans l’unité inférieure, devient de plus en plus prépondérant dans 

l’unité intermédiaire et même un constituant majeur des fractions F1 de l’unité intermédiaire 2, où il 

est par ailleurs associé au crocétane (Figures 6.3, 6.4 et 6.6). Le phytane est fréquemment interprété 

comme un dérivé de la chaîne phytol des chlorophylles dans les roches-mères (Volkman, 1993). Dans 

les sédiments récents, et en particulier ceux liés à des milieux hypersalés et anoxiques, une telle origine 

semble exclue, puisqu’aucune expérience de dégradation de phytol rn conditions anoxiques n’a mené à 

la formation de phytane (Grossi et al., 1998 ; Schulze et al., 2001). Dans les sédiments récents, le phy-

tane est plutôt associé à des lipides d’archées, typiquement méthanogènes (Risatti et al., 1984 ; Jahnke 

et al., 2008 ; Schinteie & Brocks, 2017). Le crocétane est également spécifique d’archées impliquées 

dans le cycle du méthane, dont les archées méthanogènes (Orphan et al., 2008 ; Schinteie & Brocks, 

2017), et sa détection apparemment restreinte à l’unité intermédiaire 2 pourrait marquer la présence de 

communautés d’archées spécifiques à cette période de fonctionnement du lac Dziani. Cependant, cette 

hypothèse doit être à nuancer. Le crocétane est, en effet, détecté en faibles proportions en comparaison 

du phytane et il est peut-être trop peu abondant dans certains niveaux pour pouvoir être détecté.  Nous 

avions montré dans le Chapitre 5 un changement dans le cycle du carbone marqué par une intensifica-

tion de la méthanogenèse dans le lac au cours du dépôt de l’unité intermédiaire, à partir d’il y a un peu 

plus de 3000 ans (vers 300 cm de profondeur, soit la transition entre les sous-unités intermédiaires 1 et 

2). Ceci est donc ici conforté par une contribution largement accrue de phytane (et de crocétane) à la 

MO des sédiments de l’unité intermédiaire.
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Figure 6.6. Chromatogramme annoté et données de δ13C moléculaire de la fraction lipidique apolaire (F1) d’un échantillon représentatif 

des sédiments de l’unité intermédiaire 2 de la carotte C18. Les composés 1 à 6 font référence aux Figures 6.1 et 6.4. D’autres échantillons 

sont décrits dans les Données Supplémentaires (S.4). Les attributions structurales sont basées sur la comparaison de leurs caractéristiques 

spectrales avec des bases de spectres et des spectres de masse publiés (Summons et al., 1987 ; Rivera et al., 2013 ; et autres travaux cités 

dans le texte).

 Malgré une contribution significative des 4-des-méthylstéroïdes en C
29

 (Figures 6.2, 6.5 et 6.6) 

et une prédominance toujours marquée des n-alcanes à chaînes carbonées en C
26

 à C
35

 (Figures 6.2 

et 6.3), les des-A-triterpènes aromatiques associés aux embryophytes sont pratiquement absents des 

fractions de l’unité intermédiaire 2, e.g. à la profondeur 247-248 cm (Figure 6.6). Par ailleurs, l’enri-

chissement en 13C des caroténoïdes à partir de l’unité intermédiaire 2 (d’environ 6 à 8 ‰ ; Tableau 6.2) 

semble suivre celui des carbonates (d’environ 6 à 10 ‰ ; Tableau 6.2) et donc indiquer une origine ma-

joritairement autochtone (vraisemblablement algaire) et non plus allochtone de ces caroténoïdes. Nous 

avions décrit l’unité intermédiaire 2 dans le Chapitre 3, sur la base d’analyses Rock-Eval, comme étant 

moins marquée par les apports détritiques. Ces observations n’impliquent donc pas nécessairement 

un changement dans la végétation du bassin versant du lac Dziani, mais peuvent marquer des apports 

moindres en MO allochtone relativement à la MO d’origine phytoplanctonique. 

 Par ailleurs, certains biomarqueurs semblent avoir été préférentiellement affectés par des pro-

6 : Dithiane isoprénoïde en C
20

 (m/z = 344)

S
S

ou isomère

10 20 30 70605040

Temps (min)

C18, prof. 247-248 cm
TLE, fraction F1

TOC = 19,8 %

δ13C
org

 = -20,7 ‰

δ13C
min

 = +8,9 ‰

n-C
17

n
-C

2
9

n
-C

2
7

Phytane

+ crocetane

δ13C = -13,0 ‰

P
h

y
tè

n
e

n
-C

2
5

n
-C

3
3

P
o

llu
ti
o

n

P
o

llu
ti
o

n

T
h

io
la

n
e

s
 i
s
o

p
ré

n
o

ïd
e

s
 e

n
 C

2
0

C
ho

le
st

èn
es

 (Δ
2
 +

 Δ
4
 +

 Δ
5
)

C
h

o
le

s
ta

d
iè

n
e

s
E

th
yl

-c
ho

le
st

èn
es

 (Δ
4
 +

 Δ
5
)

H
o

p
-1

7
(2

1
)-

è
n

e

D
in

o
s
té

ra
d

iè
n

e
 +

 n
-C

3
1

H
o

p
è

n
e

β,
β-

H
om

oh
op

an
e

2
5 4

6

δ13C = -22,9 ‰

Caroténoïde ou dérivé

n-alcane Stéroïde

Hopanoïde

Dino- ou gorgostéroïde

Commentaires

Isoprénoïde soufré



158

Diagenèse précoce et préservation de la matière organique sédimentaire en milieu salé alcalin : cas du lac Dziani Dzaha

cessus de sulfuration (e.g. Kok et al., 2000 ; Werne et al., 2000 ; Adam et al., 2000). En effet, un certain 

nombre de COS ont été identifiés dans les fractions lipidiques apolaires des sédiments de l’unité in-

termédiaire (en particulier de l’unité intermédiaire 2), qui contraste, à cet égard, avec d’autres niveaux 

de la carotte C18 (Figures 6.4 et 6.6). Ces COS incluent notamment des dérivés soufrés du phytol (e.g. 

composé 6, Figure 6.6) et de caroténoïdes (e.g. composés 4 et 5 ; Figures 6.4 et 6.6). Des phénomènes 

similaires de sulfuration, menant à la formation de COS isoprénoïdes (e.g. Wakeham et al., 1995) et/

ou stéroïdes (e.g. Kok et al., 2000), ainsi que de structures macromoléculaires soufrées contenant des 

sous-unités de stéroïdes, caroténoïdes et autres isoprénoïdes (e.g. Wakeham et al., 1995 ; Kok et al., 2000 

; Werne et al., 2000 ; Adam et al., 2000 ; Chapitre 1, Figure 1.2) ont été identifiés dans des sédiments 

récents ou subrécents. Les distributions, mais également tout particulièrement les teneurs en lipides 

apolaires décrites dans les fractions de l’unité intermédiaire sont donc à comparer avec prudence avec 

celles des sédiments des autres unités, car elles peuvent également être liées à des variations dans les 

mécanismes de préservation de la MO sédimentaire (et non pas seulement dans les origines de la MO). 

Ces aspects sont abordés plus en détails en 6.3.2.

 La période correspondant au dépôt des sédiments de l’unité intermédiaire semble en tout cas 

avoir été marquée par des changements importants dans l’écosystème du lac Dziani, à l’origine de chan-

gement dans les communautés algaires et microbiennes mais également des voies de préservation de la 

MO. Cette période avait été décrite comme correspondant à un bas niveau lacustre dans les chapitres 

précédents, qui pourraient  s’être associé à une anoxie plus marquée des sédiments et de la colonne 

d’eau. Les conditions prévalant dans le lac à cette époque pourraient avoir été moins favorables au déve-

loppement de certains organismes comme les dinoflagellés et avoir, au contraire, favorisé d’autres com-

munautés phytoplanctoniques ou cyanobactériennes, ainsi que des organismes à métabolismes anaéro-

bies comme les archées méthanogènes, expliquant les signatures observées dans les sédiments. Enfin, 

la modification de la colonne d’eau, avec l’augmentation de sa salinité et de sa concentration en sulfates 

en lien avec son évaporation, ainsi que l’anoxie plus marquée, a également pu impacter les modes de 

préservation de la MO sédimentaire. Notamment, il semblerait que des processus de sulfuration à l’ori-

gine de l’accumulation de COS mis en évidence dans les fractions lipidiques apolaires des sédiments de 

l’unité intermédiaire aient joué un rôle accru dans l’unité intermédiaire.

6.3.1.3. Unité supérieure : une forte prédominance des cyanobactéries

 L’unité supérieure marque une rupture majeure avec l’unité inférieure et l’unité intermédiaire 

de la carotte C18. Toutes les fractions lipidiques apolaires (F1) des sédiments de l’unité supérieure 

sont très similaires et largement dominées par un caroténoïde partiellement réduit (triène dérivé du 

β-carotène ; Figure 6.7) qui constitue près de 90 % de la quantité de lipides apolaires élués en chroma-

tographie gazeuse. Ce composé étant présent dans les mêmes proportions à l’interface eau-sédiment, il 

est sans doute dérivé du β-carotène produit par l’énorme biomasse cyanobactérienne caractéristique de 

l’écosystème actuel. Seule une faible diversité de biomarqueurs est observée aux côtés de ce composé. 

Les n-alcanes les plus représentés sont ceux à chaînes courtes (n-C
14

 à n-C
21

, ≈ 70 ±25 % du total des 
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n-alcanes ; Figure 6.2) qui confortent l’idée d’une forte contribution cyanobactérienne à la production 

primaire de MO (Volkman, 1986 ; Volkman, 2003). Au contraire, les n-alcanes de longueurs de chaînes 

intermédiaires (n-C
22

 à n-C
26

, ≈ 5 ±5 % du total des n-alcanes) sont beaucoup moins prédominants que 

dans le reste de la carotte C18 (Figure 6.2). Ce fort contraste semble indiquer un changement profond 

dans la structure des communautés dominant la production primaire dans le lac Dziani, marqué par 

un déclin du phytoplancton au profit de cyanobactéries il y a environ 800 ans. L’absence de 3-Me-C
18

-

alcane dans les fractions lipidiques apolaires de l’unité supérieure indique que les cyanobactéries qui 

ont contribué à la production primaire au cours du dépôt des sédiments de l’unité intermédiaire où ce 

composé avait été identifié (Figure 6.4) sont probablement différentes de celles qui prédominent dans 

le lac Dziani actuel (i.e. notamment Arthrospira fusiformis ; Cellamare et al., 2018 ; Chapitre 1).

 Figure 6.7. Chromatogramme en phase gazeuse annoté et données de δ13C moléculaire de la fraction lipidique apolaire (F1) d’un échan-

tillon représentatif des sédiments de l’unité intermédiaire 2 de la carotte C18. Les composés 2, 3 et 4 font référence à la Figure 6.1. D’autres 

échantillons sont décrits dans les Données Supplémentaires (S.4). Les attributions structurales sont basées sur la comparaison de leurs 

caractéristiques spectrales avec des bases de spectres et des spectres de masse publiés (Rivera et al., 2013 ; et autres travaux cités dans le 

texte).
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 Le caroténoïde prédominant (composé 2, Figures 6.1 et 6.7) présente un appauvrissement re-

lativement constant en 13C par rapport aux carbonates (d’environ 28 à 36 ‰ ; Tableau 6.3). Cet ap-

pauvrissement est proche de celui attendu pour une MO photosynthétique en C
3
 (de l’ordre de 25 à 

30 ‰ ; van der Merwe & Medina, 1989 ; Cerling & Harris, 1999 ; Tipple & Pagani, 2007) qui serait ici 

essentiellement associée à la fixation de CO
2
 enrichi en 13C du lac par les cyanobactéries, confirmant 

ainsi l’origine de ce composé. La présence de quantités significatives de phytane dans l’unité supérieure 

(Figures 6.3 et 6.7) semble d’ailleurs indiquer un maintien d’une forte communauté d’archées (qui pour-

raient néanmoins avoir changé, comme pourrait l’indiquer l’absence de crocétane), potentiellement 

méthanogènes (pouvant donc continuer à contribuer à l’enrichissement en 13C du CO
2
 du lac), au cours 

de cette époque récente de l’histoire du lac Dziani. Les appauvrissements en 13C plus marqués de cer-

tains caroténoïdes en 13C par rapport aux carbonates associés (jusqu’à 36 ‰ ; Tableau 6.3) pourraient 

néanmoins indiquer, dans ces niveaux, leur origine mixte, i.e. partiellement allochtone, et/ou une pro-

duction primaire cyanobactérienne plus concentrée à proximité des sources de dégazage mantellique 

de CO
2
 (δ13C ≈ -2 ‰ ; Milesi et al., 2020) du lac. Dans tous les cas, la forte prédominance d’un tel al-

cène caroténoïde dans les fractions lipidiques apolaires des sédiments de l’unité supérieure, alors que 

les caroténoïdes sont en principe des structures sensibles aux processus d’altération en raison de leur 

structure polyénique, questionne. Si ce composé (et ceux apparentés) est bien un produit de trans-

formation du β-carotène, cela indique que ce-dernier a subi des processus de réduction très efficaces 

favorisant sa préservation comme, par exemple, les mécanismes de sulfuration/désulfuration réductive 

mis en évidence par Hebting et al. (2006). De tels mécanismes ont d’ailleurs sans doute contribué à 

l’accumulation de caroténoïdes réduits (et ultimement, de carotane) dans les fractions lipidiques de 

la MO sédimentaire d’environnements anciens comparables au lac Dziani, comme la Formation de la 

Green River (Koopmans et al., 1997), à Kelaiyami (Chine ; Jiang et al., 1986) ou à Rozel Point (Sinnin-

ghe Damsté et al., 1987). Cette préservation sélective observée dans l’unité supérieure de la carotte C18 

du lac Dziani, alors qu’aucun COS n’a pu être détecté dans les mêmes fractions, pourrait indiquer un 

changement dans les mécanismes de préservation de la MO sédimentaire du lac Dziani en lien avec le 

dépôt de l’unité supérieure. Cette question est abordée plus précisément en 6.3.2.

Tableau 6.2. Valeurs de δ13C (‰) du TOC, du TIC et des alcènes caroténoïdes issus des fractions lipidiques apolaires (F1) d’échantillons 

de sédiments de l’unité supérieure de la carotte C18. L’erreur associée à ces mesures est de l’ordre de 0,2 ‰ (Chapitre 2). De plus amples 

informations concernant les composés analysés sont présentées dans la Figure 6.7 et dans les Données Supplémentaires (S.4).

Profondeur (cm) Alcènes caroténoïdes TOC TIC

7,5-8 16,4 -14,1 +19,4

51,5-52,5 -18,3 -18,2 +14,9

79-80,5 -16,7 -13,8 +12,6

99-100 -22,8 -20,6 +11,2

 En plus de la forte production primaire cyanobactérienne, la présence non négligeable de n-al-

canes à chaînes longues (supérieures à n-C
27

, ≈ 25 ±20 % du total des n-alcanes), associés à une produc-
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tion primaire par des embryophytes (Eglinton & Hamilton, 1967 ; Volkman, 1993 ; Bush & McInerney, 

2013) semble indiquer une contribution non négligeable des apports allochtones à la MO sédimentaire, 

bien qu’elle puisse difficilement être évaluée sur la seule base de ces composées. Par ailleurs, l’identifica-

tion d’une certaine diversité d’alcanes et alcènes ramifiés (typiquement, des mono- et diméthylalcanes 

en C
27

 à C
31

 ; Figure 6.7) dans les fractions F1 de l’unité supérieure peut également être notée. Des li-

pides similaires ont été retrouvés dans des cuticules d’insectes (Blomquist et al., 1987 ; Nelson, 1993) et 

ces hydrocarbures pourraient avoir pour origine les mouches Ephydra stuckenbergi qui se développent 

en abondance autour et sur le lac actuel.

 En-dehors du diploptène, peu d’hopanoïdes sont détectés dans les fractions lipidiques apolaires 

des sédiments de l’unité supérieure (Figure 6.7), paradoxalement à la forte production primaire cyano-

bactérienne souvent associée à la présence de tels biomarqueurs (Rohmer et al., 1984 ; Talbot et al., 

2008). Cette faible représentation des hopanoïdes pourrait être liée à des biais de préservation, mais 

également à une caractéristique des communautés cyanobactériennes du lac Dziani actuel et/ou de 

leur adaptation à son environnement (Talbot et al., 2008). En revanche, une certaine diversité d’alcènes 

stéroïdes peut être identifiée dans les fractions lipidiques apolaires des sédiments de l’unité supérieure, 

principalement représentés par des homologues en C
27

 (≈ 30 %), en C
28

 (≈ 30 %) et en C
29

 (≈ 40 % ; 

Figures 6.2 et 6.7).Ces composés pourraient être liés à la présence d’algues vertes comme Picocystis sa-

linarum, décrites comme étant les principales représentantes d’organismes eucaryotes dans la colonne 

d’eau du lac Dziani actuel (Hugoni et al., 2018), les algues vertes étant susceptibles de produire de tels 

stéroïdes (Brocks & Banfield, 2009).

 Les biomarqueurs de l’unité supérieure montrent donc une origine de la MO sédimentaire liée 

à l’essor d’une forte communauté cyanobactérienne dominant la production primaire, associée à une 

production primaire par des algues vertes comme P. salinarum, à des apports du bassin versant (em-

bryophytes terrestres), et à un maintien d’une méthanogénèse intense (par des communautés d’archées 

qui pourraient néanmoins avoir changé par rapport à l’unité intermédiaire). Ces caractéristiques, qui 

sont celles du lac Dziani actuel (Chapitre 1), semblent donc s’être mises en place depuis environ 800 

ans. Par ailleurs, la préservation sélective d’un triène caroténoïde tout comme l’absence de COS dans 

les fractions lipidiques apolaires depuis cette époque nous interroge sur l’évolution des mécanismes de 

préservation de la MO, et nous invite à les mettre en lien avec les changements d’écosystèmes du lac, 

et notamment avec l’évolution des caractéristiques de sa colonne d’eau, il y a 800 ans, décrite dans les 

précédents chapitres.

6.3.2. Evolution des mécanismes de préservation et sulfuration de la MO

 Dans les chapitres précédents, nous avons largement évoqué l’importance du soufre et de l’eu-

xinie du lac Dziani Dzaha dans la préservation de sa MO sédimentaire. La forte teneur en soufre de la 

MO, mise en évidence par l’analyse élémentaire et multi-phasique des sédiments de la carotte C18, et 

la présence de structures particulièrement sensibles au craquage thermique par Rock-Eval au niveau 
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du proto-kérogène, semblent attester d’une forte présence de COS. D’ailleurs, certains de ces COS ont 

été identifiés (6.3.1.2) parmi les lipides apolaires présents dans certains échantillons de l’unité inter-

médiaire, tandis que dans l’unité supérieure, l’accumulation de caroténoïdes partiellement hydrogénés 

semble résulter d’un processus de préservation sélective par sulfuration/désulfuration réductive (tel 

que décrit par Hebting et al., 2006). Des informations concernant la nature et la diversité des processus 

intervenant dans la préservation de la MO sédimentaire du lac Dziani et liés à l’interaction de la MO 

avec le soufre peuvent également être obtenues par l’étude des structure macromoléculaires de la MO à 

l’aide de réactions de dégradations chimiques sélectives.

 Ainsi, des expériences de dégradations chimiques des macromolécules soufrées ont été menées 

sur des extraits organiques et des sédiments pré-extraits du lac Dziani pour avoir un aperçu qualitatif 

des lipides liés dans les structures macromoléculaires (fractions solubles et proto-kérogène) présentes 

dans ces échantillons. De nombreuses techniques de clivage sélectif des fonctions soufrées peuvent 

être employées en géochimie organique, comme l’hydrodésulfuration au Ni
2
B (permettant le clivage 

de liaisons C-S et S-S non cycliques ; Hartgers et al., 1996) ou au Ni(H) (ou nickel de Raney, permet-

tant le clivage de liaisons C-S ; Pettit & Van Tamelen, 1967 ; Sinninghe Damsté et al., 1990 ; 1991), la 

réduction des liaisons S-S avec LiAlH
4
 (Schaeffer et al., 1995), et la coupure sélective des polysulfures 

avec MeLi/MeI (Sinninghe Damsté et al., 1991 ; Kohnen et al., 1993 ; Schouten et al., 1993 ; Kok et al., 

2000) ou avec l’éthanethiol (EtSH/MeONa/MeI ; Adam et al., 2000) conduisant à la formation de mé-

thylthioéthers. Nous avons choisi dans le cadre de cette thèse, notamment pour des raisons de temps, de 

restreindre les expériences de dégradation à un nombre limité d’échantillons et à l’utilisation de l’hydro-

désulfuration au nickel de Raney et à la dégradation à l’éthanethiol (Chapitre 2). L’hydrodésulfuration 

au nickel de Raney permet, comme nous l’avons dit, de couper les liaisons C-S mais, dans les sédiments 

récents, elle peut également conduire à la réduction non désirée (artificielle) de certains composés par 

réduction (hydrogénation) de composés non soufrés. Ainsi, dans le cas de sédiments (sub)récents, les 

hydrocarbures obtenus après traitement par le nickel de Raney ne sont donc pas nécessairement issus 

de constituants macromoléculaires soufrés. Cette méthode n’a été utilisée que sur un échantillon de 

l’unité supérieure. La dégradation à l’éthanethiol permet, quant à elle, une coupure des liaisons di- ou 

polysoufrées mais pas de monosulfures (C-S). Les méthylthioéthers obtenus suite à ce traitement sont 

nécessairement issus des structures oligo- ou polymériques liées par le soufre (Adam et al., 2000). C’est 

cette approche qui a été favorisée.

 Il est à noter que les approches de dégradation mentionnées, et notamment celles utilisées ici, 

sont peu efficaces pour mettre en évidence la sulfuration de composés non lipidiques, tels que les sucres. 

La présence de tels composés dans la MO extractible ou insoluble des sédiments du lac Dziani ne peut 

donc pas être investiguée ici par ces méthodes.



163

Chapitre 6 - Origine et voies de préservation de la MO : un regard moléculaire sur l’évolution du lac Dziani Dzaha

6.3.2.1. Unité inférieure

 La Figure 6.8 présente les chromatogrammes en phase gazeuse des fractions lipidiques apolaires  

(F1’) obtenues après dégradation à l’éthanethiol (Chapitre 2) du TLE et du sédiment pré-extrait d’un 

échantillon de l’unité inférieure (profondeur 475-477 cm) de la carotte C18. De nombreux composés 

lipidiques apolaires déjà identifiés précédemment dans les fractions F1 des échantillons de l’unité infé-

rieure (Figure 6.1) sont également présents dans ces fractions F1’. Il s’agit, notamment, des n-alcanes, 

des hopènes et alcènes stéroïdes (notamment des dinostérènes), des des-A-triterpénoïdes aromatiques 

et des alcènes caroténoïdes. Ces hydrocarbures non soufrés ne peuvent correspondent donc pas à des 

produits de la dégradation par l’éthanethiol, qui ne produit que des COS (Adam et al., 2000). Il en 

est de même des composés soufrés tels que les thiophènes et les thiolanes puisque la dégradation à 

l’éthanethiol conduit à la libération de COS sous la forme de méthylthioéthers. Les hydrocarbures et 

les composés soufrés ne portant pas de méthylthioéthers correspondent donc simplement à des com-

posés initialement présents dans le TLE de l’échantillon auxquels se sont ajoutés les produits soufrés 

(méthylthioéthers) issus de la dégradation des constituants macromoléculaires du TLE. Dans le cas des 

composés obtenus après dégradation par l’éthanethiol du sédiment pré-extrait, les constituants non 

soufrés peuvent correspondre à des composés qui n’avaient pas pu être extraits lors de l’extraction du 

TLE (comme par exemple des composés adsorbés ou physiquement encapsulés dans le proto-kérogène 

du sédiment) mais qui sont devenus accessibles à l’extraction suite à la dégradation par l’éthanethiol.

 

 Néanmoins, une certaine diversité de COS a effectivement pu être libérée par les traitements à 

l’éthanethiol (Figure 6.8). Ils correspondent majoritairement à des analogues soufrés de composés iden-

tifiés sous forme réduite et non soufrée dans les fractions lipidiques apolaires non dégradées, et sont 

représentés par des isoprénoïdes courts (sous forme de thiophènes, thiolanes, dithianes, méthylthioé-

thers), des méthylthioéthers stéroïdes (en particulier en C
30

 et C
31

) et des hopanoïdes, ainsi que par des 

caroténoïdes soufrés. La présence de COS dans cette unité, notamment de COS dérivés de stéroïdes 

et de composés isoprénoïdes, atteste d’une sulfuration de la MO sédimentaire et les expériences de 

dégradation montrent que ces composés sont en partie liés au sein du proto-kérogène par des ponts 

(poly)soufrés, que nous avons pu couper par l’utilisation d’éthanethiol. Il est intéressant de noter que 

la présence de telles structures macromoléculaires soufrées au sein du proto-kérogène des sédiments 

de l’unité inférieure est tout à fait compatible avec la distribution multi-modale des pics S2 observée 

en Rock-Eval (Chapitre 3), qui peut s’expliquer la présence de liaisons « labiles » (comme des liaisons 

C-S et/ou S-S) plus sensibles au craquage thermique (Baudin et al., 2015). Par ailleurs, les conditions 

anoxiques qui pourraient avoir caractérisé la colonne d’eau du lac Dziani dès le dépôt des sédiments 

de l’unité inférieure (Chapitres 3 et 5, 6.3.1.1) ont également pu favoriser la réduction partielle et la 

préservation des composés non soufrés identifiés dans ces sédiments (6.3.1.1) et leur préservation, tout 

comme contribuer à la signature « réduite » du proto-kérogène de l’unité inférieure (Chapitre 3).



164

Diagenèse précoce et préservation de la matière organique sédimentaire en milieu salé alcalin : cas du lac Dziani Dzaha

Figure 6.8. Chromatogrammes en phase gazeuse annotés des fractions lipidiques apolaires (F1’) obtenues après dégradation à l’éthanethiol 

du TLE et du sédiment pré-extrait d’un échantillon de l’unité inférieure (profondeur 475-477 cm) de la carotte C18. Les composés numé-

rotés renvoient aux commentaires des Figures 6.1, 6.4, et 6.6 et 6.7. Les attributions structurales sont basées sur la comparaison avec des 

spectres de masse publiés (Kohnen et al., 1993, Poinsot et al., 1998, Adam et al., 2000 ; 2009 ; et autres travaux cités dans le texte).
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Figure 6.8 (suite). Structures moléculaires proposées pour quelques composés identifiés dans les fractions lipidiques apolaires (F1’) obte-

nues après dégradation à l’éthanethiol du TLE et du sédiment pré-extrait d’un échantillon de l’unité inférieure (profondeur 475-477 cm) 

de la carotte C18.

6.3.2.2. Unité intermédiaire

 La Figure 6.9 présente les fractions lipidiques apolaires obtenues après dégradation à l’étha-

nethiol (F1’ ; Chapitre 2) du TLE et du sédiment pré-extrait d’un échantillon de l’unité intermédiaire 2 

(profondeur 186,5-188 cm) de la carotte C18. A l’instar de ce qui a pu être décrit pour l’unité inférieure, 

une certaine diversité de COS a pu être libérée par ces dégradations. Ils correspondent là encore ma-

joritairement à des homologues soufrés de composés identifiés sous forme réduite et non soufrée dans 

les fractions lipidiques apolaires non dégradées (Figure 6.6), et sont représentés principalement par 
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des méthylthioéthers isoprénoïdes dérivés du phytol ou de caroténoïdes et par des méthylthioéthers 

stéroïdes.

 Figure 6.9. Chromatogrammes en phase gazeuse annotés des fractions lipidiques apolaires (F1’) obtenues après dégradation à l’étha-

nethiol du TLE et du sédiment pré-extrait d’un échantillon de l’unité intermédiaire 2 (profondeur 186,5-188 cm) de la carotte C18. Les 

composés numérotés renvoient aux commentaires des Figures 6.1, 6.4, 6.6, 6.7 et 6.8. Les attributions structurales sont basées sur la 

comparaison avec des spectres de masse publiés (Kohnen et al., 1993, Poinsot et al., 1998, Adam et al., 2000 ; 2009 ; et autres travaux cités 

dans le texte).
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Figure 6.9 (suite). Structures moléculaires proposées pour quelques composés identifiés dans les fractions lipidiques apolaires d’extraits 

obtenus après dégradation à l’éthanethiol (F1’) du TLE et du sédiment extrait d’un échantillon de l’unité intermédiaire 2 (profondeur 

186,5-188 cm) de la carotte C18.

 La présence de ces COS traduit vraisemblablement que des processus de réduction, de sulfura-

tion et de « vulcanisation naturelle » (Tegelaar et al., 1989 ; Tribovillard et al., 1994 ; Grant, 2006 ; Heb-

ting et al., 2006 ; Schwarzbauer & Jovančićević, 2016) ont également pu être largement impliqués dans 

la préservation de MO sédimentaire au cours du dépôt des sédiments de l’unité intermédiaire. La di-

versité comme la quantité (de l’ordre des teneurs en composés lipidiques apolaires non soufrés présents 

avant dégradation ; Figure 6.9) de COS libérés par les dégradations, bien que comparables à celles dé-

crites dans d’autres sédiments récents comme ceux du lac Cadagno (Adam et al., 2000), semblent toute-

fois limitées, notamment en regard de la forte teneur en soufre (≈ 4,5 % ; Chapitre 3) de cet échantillon 

(profondeur 186,5-188 cm). Ceci peut être dû en partie aux limites de la technique de dégradation à 

l’éthanethiol, qui coupe spécifiquement les liaisons di- ou polysoufrées, et peut être sensible à l’encom-

brement stérique et à des effets de matrice (Adam et al., 2000). Cela peut également être dû aux limites 

de notre fenêtre analytique, qui exclut les COS non-lipidiques, pourtant susceptibles de représenter une 

part non négligeable de la MO sédimentaire soufrée. En particulier, la présence de d’oligomères ou de 

polymères glucidiques soufrés, fréquemment décrite dans la littérature (Sinninghe Damsté et al., 1998 

; van Dongen et al., 2003 ; 2006), ou de COS d’origine biosynthétique (e.g., des polypeptides ; Amrani, 

2014), peut ici être proposée mais ne peut pas être vérifiée sur la base de nos analyses.

 Nous avons précédemment (6.3.1.2) souligné l’augmentation de la prédominance du phytane et 
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du crocétane au sein des fractions lipidiques apolaires comme caractéristique majeure des sédiments 

de l’unité intermédiaire 2, les différenciant de ceux de l’unité intermédiaire 1. L’intensification des mé-

tabolismes anaérobies au cours du dépôt de l’unité intermédiaire 2 mise en évidence, notamment, par 

l’abondance du phytane et du crocétane, des marqueurs d’archées méthanogènes, pourrait être en lien 

avec une anoxie, au moins saisonnière, particulièrement marquée dans la colonne d’eau du lac Dziani. 

Ces conditions ont pu être particulièrement favorables au dépôt des niveaux les plus riches en MO de la 

carotte présentant des TOC allant jusqu’à près de 30 %. Les mécanismes de sulfuration mis en évidence 

par nos expériences de dégradations ont vraisemblablement pu jouer un rôle dans ces fortes accumula-

tions de MO sédimentaire, aux côtés d’une forte production primaire. Il est possible également que les 

apports détritiques terrigènes aient pu diminuer au cours du dépôt de l’unité intermédiaire 2 (caracté-

risée notamment par une absence de « pics terrigènes » à forts rapports Rock-Eval RC/PC ; Chapitre 3), 

pouvant résulter en une disponibilité moindre en fer dans la colonne d’eau et favorisant la réaction du 

soufre avec la MO. Une telle diminution pourrait d’ailleurs être liée à l’évolution du bilan hydrique du 

lac et notamment, à la baisse des précipitations caractérisée sur la période du dépôt des sédiments de 

l’unité intermédiaire (Chapitres 3 et 5). L’existence, au moins saisonnière, d’une strate euxinique dans la 

colonne d’eau aurait également pu favoriser les réactions entre sulfures et MO.

6.3.2.3. Unité supérieure

 La Figure 6.10 présente la fraction lipidique apolaire obtenue après hydrodésulfuration au nic-

kel de Raney (F1’’ ; Chapitre 2) de la fraction F1 d’un échantillon composite de la partie la plus proche 

de l’interface eau-sédiment de la carotte C12, prélevée en 2016.  

Figure 6.10. Chromatogrammes en phase gazeuse annotés des fractions lipidiques apolaires avant (F1) et après (F1’’) hydrodésulfuration 

au nickel de Raney du TLE d’un échantillon de la carotte C12, comparable à l’unité supérieure de la carotte C18. Les composés numérotés 

renvoient aux commentaires de la Figure 6.1. Les attributions structurales sont basées sur la comparaison de leurs caractéristiques spec-

trales avec des bases de spectres et des spectres de masse publiés (Rivera et al., 2013 ; et autres travaux cités dans le texte du Chapitre 6).
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 Cet horizon, sur la base de la description de faciès et de la datation 14C, est comparable aux ni-

veaux compris dans les 20 cm supérieurs de la carotte C18 (voir Chapitre 2 et Milesi et al., 2019). Aucun 

composé lipidique apolaire n’a pu être libéré par cette hydrodésulfuration, indiquant l’absence (ou une 

faible présence) de COS caractérisés par des liaisons C-S dans la MO soluble de l’unité supérieure.

 En revanche, les dégradations à l’éthanethiol du proto-kérogène (pré-extrait) et du TLE de 

l’échantillon composite de l’unité supérieure de la carotte C18 (profondeur 0-99 cm) ont permis la 

libération de quelques COS (Figure 6.11). Ces COS incluent principalement des stéroïdes et des isopré-

noïdes soufrés semblables à ceux identifiés parmi les produits de dégradation de l’échantillon de l’unité 

intermédiaire. Leurs abondances relatives observées par rapport aux composés lipidiques non soufrés 

de la MO soluble sont cependant faibles, notamment en comparaison de celles décrites dans les unités 

inférieure (6.3.2.1) et intermédiaire (6.3.2.2).

 La faible diversité, et la faible abondance relative de COS observées après hydrodésulfuration 

au nickel de Raney et dégradation à l’éthanethiol d’échantillons de l’unité supérieure ne signifient ce-

pendant pas nécessairement l’absence totale de COS dans ces sédiments. Il a en effet été montré par 

l’analyse multi-phasique du soufre dans le Chapitre 4 que des TLE de l’unité supérieure, issus du même 

échantillon composite que celui utilisé pour la dégradation à l’éthanethiol, contiennent ≈ 0,33 mg de S
org

 

par gramme de sédiment, dont 0,05 mg.g-1 ont d’ailleurs également pu être libérés par hydrodésulfura-

tion au nickel de Raney (Chapitre 4). Dans les sédiments pré-extraits correspondants, ≈ 3,7 mg.g-1 de 

S
org

 ont pu être purifiés au cours de ces mêmes analyses multi-phasiques (Chapitre 4), indiquant donc 

une forte teneur en COS de ces COS. La non-détection de COS suite aux expériences de dégradation 

chimique pourrait en partie résulter d’une mauvaise réactivité du proto-kérogène avec l’éthanethiol 

ou le nickel de Raney par des effets de matrice et/ou d’encombrement stérique. Par ailleurs, les COS 

de la MO sédimentaire de l’unité supérieure pourraient être présents sous des formes autres que des 

constituants de bas poids moléculaire issus de la sulfuration de composés lipidiques ou des structures 

macromoléculaires de sous-unités lipidiques liées par le soufre. En effet, les COS non détectés mais sus-

pectés d’être présents dans l’unité supérieure pourraient correspondre à des oligomères ou polymères 

soufrés de glucides, décrits dans plusieurs environnements favorables à la sulfuration de la MO (Sin-

ninghe Damsté et al., 1998 ; van Dongen et al., 2003 ; 2006), ou à des formes biosynthétiques (e.g., des 

polypeptides ; Amrani, 2014), qui seraient hors de notre fenêtre analytique. Bien que la présence de tels 

COS non lipidiques ne puisse pas être mise en évidence sur la base de nos analyses, elle semble néan-

moins vraisemblable et serait cohérente avec les distributions multi-modales très marquées du pic S2 

caractérisées lors de l’analyse Rock-Eval des sédiments de l’unité supérieure (Chapitre 3), qui suggèrent 

la présence de composés particulièrement sensibles au craquage thermique dans le proto-kérogène de 

ces sédiments.
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Figure 6.11. Chromatogrammes en phase gazeuse annotés des fractions lipidiques apolaires (F1’) obtenues après dégradation à l’étha-

nethiol du TLE et du sédiment pré-extrait d’un échantillon composite de l’unité supérieure (profondeur 0-99 cm) de la carotte C18. Les 

composés numérotés renvoient aux commentaires des Figures 6.1, 6.4, 6.6, 6.7, 6.8 et 6.9. Les attributions structurales sont basées sur la 

comparaison avec des spectres de masse publiés (Kohnen et al., 1993, Poinsot et al., 1998, Adam et al., 2000 ; 2009 ; et autres travaux cités 

dans le texte).

 Par ailleurs, les fractions lipidiques apolaires de l’unité supérieure sont également caractérisées 

par une large prédominance d’un caroténoïde partiellement réduit dérivé du β-carotène, vraisemblable-

ment d’origine cyanobactérienne (Figure 6.7). Cette signature est inhabituelle et suggère qu’il existe des 
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processus réductifs très efficaces opérant dans le lac Dziani, capables de conduire à « l’hydrogénation 

partielle » des caroténoïdes d’origine biosynthétique. Ces processus auraient permis la préservation sé-

lective de ce composé au détriment d’autres biomarqueurs. Hebting et al. (2006) ont identifié des voies 

de sulfuration/désulfuration réductive dans des sédiments du Lac Cadagno (Suisse), à l’origine d’une 

hydrogénation partielle de pigments caroténoïdes similaires, favorisant leur préservation. La mise en 

place d’une couche sulfidique dans la colonne d’eau du lac Dziani il y a environ 800 ans a pu y favoriser 

des processus similaires. La signature lipidique très caractéristique de l’unité supérieure peut en effet 

être identifiée même dans ses niveaux les plus superficiels, datés de moins d’un siècle, et atteste du ca-

ractère extrêmement précoce de ces mécanismes de préservation dans le lac Dziani actuel, appuyant 

l’idée de l’existence de processus réductifs affectant la MO dès la colonne d’eau. Des études préliminaires 

de MO sur des filtres de la colonne d’eau du lac actuel ont d’ailleurs permis d’identifier le même type de 

caroténoïdes partiellement réduits dans les eaux euxiniques du lac, qui soutiennent cette hypothèse.

 Enfin, nous avons vu dans le Chapitre 5 que le S
org

 des sédiments de l’unité supérieure de la ca-

rotte C18 est fortement appauvri en 34S (d’environ 30 ‰) par rapport aux sulfures minéraux associés. 

Nous avons proposé que ces signatures pourraient être dues à l’implication de mécanismes de sulfura-

tion de la MO contrôlés par la cinétique la colonne d’eau du lac Dziani (Raven et al., 2019 ; Shawar et 

al., 2018 ; 2020). A cet égard, la sulfuration de carbohydrates qui, comme évoqué plus haut, pourrait au 

moins en partie être à l’origine des fortes teneurs en S
org

 des sédiments de l’unité supérieure, pourrait  

être responsable de la signature isotopique particulière de ce S
org

.

 Un contraste apparaît donc entre l’unité supérieure de la carotte C18 et l’unité intermédiaire, qui 

montrait la présence d’une certaine diversité de COS lipidiques apolaires, libres ou polymérisés, alors 

que ceux-ci semblent quasi-absents dans les sédiments de l’unité supérieure. Ce contraste traduit un 

changement dans les voies de préservation de la MO sédimentaire du lac Dziani, vraisemblablement en 

lien avec un changement dans la structure de sa colonne d’eau.

6.4. Conclusions

 L’étude des constituants moléculaires de la MO sédimentaire du lac Dziani Dzaha semble donc 

indiquer l’existence de trois périodes majeures au cours de l’histoire du lac, en oncordance avec les ob-

servations des chapitres précédents :

 • Au cours du dépôt de l’unité inférieure (du début de l’enregistrement de la carotte C18 jusqu’il 

y a environ 5800 ans), l’écosystème était marqué par une production primaire autochtone relativement 

insolite et faiblement diversifiée, dominée par le phytoplancton (probablement des dinoflagellés), et par 

des apports du bassin versant (embryophytes). Malgré une méthanogenèse manifestement déjà active 

dans les sédiments du lac, la préservation de la MO sédimentaire a été notamment permise par la sulfu-

ration de certains composés, favorisée par les conditions alcalines et l’anoxie du milieu (voire de la co-

lonne d’eau), au moins saisonnière. Cette description de l’environnement de dépôt de l’unité inférieure 
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du lac Dziani ne correspond donc pas à un environnement marin, comme nous avions pu le proposer 

précédemment (Chapitres 3 et 5), et semble attester d’une évolution de l’écosystème Dziani antérieure 

au dépôt des premiers sédiments de la carotte C18.

 • L’unité intermédiaire (de 5800 à 800 ans AP) a été marquée par une forte diminution du niveau 

lacustre, vraisemblablement à l’origine d’une saisonnalité plus marquée. Il semble que ces conditions 

aient été à l’origine d’une diversification des populations de phytoplancton dans un premier temps (uni-

té intermédiaire 1), et d’une intensification de la méthanogenèse dans un second temps (à partir d’en-

viron 3200 ans AP). Ces conditions ont également favorisé la préservation de la MO sédimentaire par 

sulfuration, constituant certains des niveaux les plus riches en MO de la carotte C18. Ces mécanismes 

de sulfuration semblent avoir été particulièrement intenses au cours du dépôt de l’unité intermédiaire 

2, et pourraient être en lien avec un caractère plus extrême de la colonne d’eau en termes d’anoxie 

et d’euxinie, selon les saisons (également marqué par l’essor de microorganismes anaérobies sur cette 

période). La diminution possible d’apports détritiques terrigènes au cours du dépôt de l’unité intermé-

diaire 2 (caractérisée notamment par l’évolution du rapport Rock-Eval RC/PC ; Chapitre 3) pourrait 

également avoir conduit à une disponibilité moindre en fer dans la colonne d’eau, favorisant la réaction 

du soufre avec la MO.

 • Le changement d’écosystème du lac il y a environ 800 ans, enregistré par les sédiments de l’uni-

té supérieure, a favorisé le développement d’une forte communauté cyanobactérienne. Nous pouvons 

proposer que ce changement ait été lié à une forte stratification du lac entraînée par la mise en place 

d’un régime accru de précipitations qui aurait conduit à la mise en place d’une euxinie caractérisée par 

un fort rapport H
2
S/sulfates. Cette disponibilité en sulfures aurait permis la préservation précoce et 

sélective de certains lipides, notamment de caroténoïdes cyanobactériens, par des processus de sulfu-

ration/désulfuration réductive. La quasi-absence de COS lipidiques apolaires dans les fractions analy-

sées, même après dégradation à l’éthanethiol ou hydrodésulfuration au nickel de Raney, contraste avec 

les fortes teneurs en S
org

 purifiées à partir des sédiments de l’unité supérieure (Chapitres 4 et 5). Cela 

suggère que des processus de sulfuration ont pu conduire à la préservation de COS non lipidiques (ou 

particulièrement polaires), comme par exemple des glucides, au sein de réseaux oligo- ou polymériques 

soufrés.

 L’évolution des communautés de producteurs primaires et des mécanismes de préservation de 

la MO sédimentaire au cours des changements du lac, sur des échelles de temps très courtes, montre 

la complexité de l’interprétation de l’enregistrement sédimentaire dans des milieux salés alcalins du re-

gistre fossile, et illustre l’intérêt d’approches multi-disciplinaires pour ce type d’études. Sur des échelles 

de temps très courtes (de l’ordre du siècle au millénaire), de fortes modifications d’écosystèmes peuvent 

marquer ces milieux et être à l’origine de changements dans la production primaire mais également 

dans les mécanismes de préservation de la MO. Tous ces processus ont résulté en l’accumulation dans 

les sédiments du lac Dziani d’une MO dont les propriétés s’apparentent à celles d’une MO sédimentaire 
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plus évoluée thermiquement (rapport H/C élevé, notamment) malgré son caractère très récent. Ces 

modifications rapides, mais extrêmes, de l’écosystème de certains milieux salés alcalins, peuvent en par-

tie expliquer la singularité des signatures moléculaires d’hydrocarbures issus de roches-mères déposées 

dans des contextes comparables au lac Dziani, comme les accumulations de caroténoïdes décrites dans 

les sédiments de la Formation de la Green River (Koopmans et al., 1997) ou du champ de Kelaiyamy 

(Jiang et al., 1986). Le lac Dziani illustre le fait qu’à travers ces conditions si particulières, les milieux 

salés alcalins sont particulièrement favorables à l’accumulation de MO sédimentaire réduite.
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Synthèse thématique

 Ce travail de thèse avait pour objectifs d’investiguer les phénomènes de diagenèse précoce et de 

préservation de la matière organique (MO) sédimentaire dans les milieux salés alcalins, par l’étude du 

cas du Lac Dziani Dzaha. Nos différentes approches analytiques, globales, isotopiques et moléculaires 

à partir d’échantillons de sédiments de la carotte C18 du lac nous ont permis de mieux appréhender 

l’évolution de l’écosystème Dziani Dzaha au cours de son histoire, mais également celle des cycles biogé-

ochimiques du lac et des mécanismes de préservation de sa MO sédimentaire. La description de l’évolu-

tion des caractéristiques géochimiques du lac et de son écosystème, ainsi que des processus complexes 

mis en jeu dans cette évolution, dont une synthèse est présentée dans la Figure C.1, nous a ainsi menés 

à mieux comprendre certains des facteurs contrôlant la mise en place de conditions favorables à l’accu-

mulation de MO sédimentaire, analogues à celles caractérisant certains systèmes anciens à l’origine de 

certaines roches-mères pétrolières.

Evolution de l’écosystème, et des cycles biogéochimiques du lac Dziani Dzaha

 Le lac Dziani Dzaha est situé dans un maar associé à une éruption d’âge estimé entre 4000 et 

9000 ans par  Zinke et al. (2003), et antérieure à environ 6800 ans AP d’après les datations effectuées sur 

les sédiments de la carotte C18 (Chapitre 2). Nous avons pu démontrer le caractère marin de l’incursion 

à l’origine du lac, par les signatures « marines » du δ13C des carbonates (proche de 0 ‰), du δ15N (proche 

de +5 ‰), du δ18O des carbonates (proche de 0 ‰) et du δ34S de sulfures (entre -20 et -15 ‰) associés à 

la réduction microbienne des sulfates (SRM) dans les sédiments les plus anciens de la carotte C18 (anté-

rieurs à 5800 ans AP), constituant l’unité inférieure de la carotte. Cependant, à l’époque du dépôt de ces 

sédiments, l’écosystème du lac avait vraisemblablement déjà subi certaines transformations. En effet, si 

la MO préservée dans ces sédiments semble en partie issue d’apports du bassin versant (embryophytes 

terrestres), elle provient également d’une production primaire autochtone dominée par des formes spé-

cifiques de phytoplancton, qui pourraient être des dinoflagellés (possiblement également associés à la 

présence de cnidaires), que nous avons identifiée par des biomarqueurs lipidiques spécifiques (dinos-

téroïdes et gorgostéroïdes en C
30

 et C
31

). Par ailleurs, la présence de signatures non « marines » dans le 

niveau le plus profond de la carotte C18 (e.g., δ13C
carbonates

 ≈ +3 ‰, δ15N ≈ +9 ‰, C
org

/N ≈ 30) pourrait 

également marquer l’héritage d’une phase de fonctionnement « lacustre » (fermée) au cours de l’histoire 

du lac Dziani, antérieure au dépôt des sédiments de la carotte C18 et qui pourrait avoir été interrompue 

par une nouvelle incursion marine, enregistrée par les signatures géochimiques susmentionnées vers 

6200 ans AP. Il semble en tout cas que la véritable fermeture du lac (au sens de sa déconnexion défi-

nitive avec l’océan Indien) et ses premières grandes évolutions correspondent au dépôt des sédiments 

de la deuxième partie de l’unité inférieure (i.e., entre 6200 et 5800 ans AP). La diminution du rapport 

C
org

/N (de 30 à 12), l’augmentation du δ15N (de ≈ +5 à +10 ‰) associé à des métabolismes anaérobies 

de l’azote, et l’amorce d’un enrichissement progressif en isotopes lourds du soufre par distillation de 

Rayleigh au cours de la SRM semblent indiquer la mise en place du fonctionnement biogéochimique 

d’un milieu partiellement fermé, eutrophe et probablement partiellement anoxique dès cette époque.
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 Figure C.1. Synthèse des principales caractéristiques du lac Dziani Dzaha et de leurs évolutions au cours de son histoire, le long de la 

carotte C18. 
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� Maar : 6800 à 9000 ans AP ;

� Remplissage thalassohalin.
Mise en place du lac

Première phase lacustre ?

Anoxie partielle ?

Production primaire dominée
par les dinoflagellés

Préservation de la MO
par sulfuration/vulcanisation

Fermeture du lac + eutrophie � Diminution du rapport C/N (de 30 à 12) ;

� Enrichissement en 33,34,36S des sulfates par

  SRM et distillation de Rayleigh ;

� Assimilation anaérobie d’azote (δ15N ≈ +10 ‰).

� C/N élevé en base de carotte ;

� Abondance de dinostéroïdes dans les fractions

  lipidiques de la MO sédimentaire.

� MO fortement réduite, riche en COS ;

� Sous-pics S2 (Rock-Eval) de MO «labile» ;

� Forte teneur en S
org

, (≈ 1 %) enrichi en 33,34,36S

  par rapport aux sulfures.

Accentuation de l’alcalinité
+ de l’anoxie ?

Baisse du niveau lacustre

Déclin des dinoflagellés

� Enrichissement en 18O des carbonates (+4 ‰)
  traduisant une évaporation accrue ;

� Faciès sédimentaires plus contrastés.

� Formation précoce de carbonates diagénéti-

  ques (huntite).

� Prédominance de biomarqueurs phytoplancto-

  niques (algaires et cyanobactériens) non issus

  de dinoflagellés.

Accentuation de la
fermentation/méthanogénèse

� Enrichissement progressif en 13C des carbo-

  nates et de la MO ;

� Abondance de biomarqueurs d’archées impli-

  quées dans le cycle du méthane.

Montée du niveau lacustre

Accentuation de l’anoxie
+ euxinie quasi-permanente

Production primaire dominée
 par les cyanobactéries

Changement des mécanismes
de préservation de la MO :

sulf./désulfuration réductive

� Appauvrissement brutal en 18O des carbonates

  (-4 ‰) lié à une hausse des précipitations ;
� En Rock-Eval, RC/PC élevé en base de l’unité

  supérieure : apports liés aux précipitations ?

• δ34S ≈ +35 ‰ des sulfures traduisant une SRM
  complète des faibles teneurs en sulfates resi-

  duels enchis en 34S ;

� Mise en place de l’écosystème actuel.

� Prédominance de marqueurs cyanobactériens.

• δ34S
sulfures

 - δ34S
org

 ≈ +30 ‰ ;
� Préservation sélective de caroténoïdes, et ab-

  sence de COS dans les fractions lipidiques.
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 Aux environs de 5800 ans AP (444 cm de profondeur), le lac Dziani Dzaha semble avoir connu 

une baisse du niveau de sa colonne d’eau, mise en évidence par une hausse du δ18O des carbonates d’en-

viron 4 ‰ associée à l’évaporation (qui pourrait être en lien avec des changements climatiques, comme 

un amoindrissement des précipitations). Cette période de bas niveau lacustre, qui s’est étendue jusqu’à 

800 ans AP environ, a pu être caractérisée par des faciès sédimentaires très contrastés et décrits comme 

constituant l’unité intermédiaire de la carotte C18. Cette unité intermédiaire est marquée par des alter-

nances fines de niveaux très riches en MO (jusqu’à environ 60 %) et de niveaux très riches en carbonates 

(jusqu’à environ 80 %), qui pourraient en partie traduire la saisonnalité (sur des échelles de temps allant 

de l’année à la décennie). La formation de certains carbonates (en particulier la huntite, présente sous 

forme noduleuse) a pu être attribuée dans l’unité intermédiaire de la carotte C18 à des phénomènes dia-

génétiques précoces. Ces phénomènes seraient notamment en lien avec sursaturation en CO
2
 de l’eau de 

porosité, résultant probablement de dégazages mantelliques et/ou du recyclage de MO par des métabo-

lismes anaérobies comme la fermentation et la méthanogénèse. La formation diagénétique précoce de 

huntite au lac Dziani a d’ailleurs pu être rapprochée de phénomènes similaires (formation diagénétique 

de nahcolite) identifiés dans des roches-mères pétrolières formées au sein de paléo-environnements 

salés et alcalins, comme la Formation de la Green River ou les schistes bitumineux d’Orbagnoux et de 

la Limagne.

 La baisse du niveau lacustre, l’augmentation de l’alcalinité, une hausse éventuelle de l’anoxie 

de la colonne d’eau (avec une saisonnalité marquée) et en tout cas de la salinité (par évaporation), se 

sont accompagnées d’un déclin de la contribution des dinoflagellés à la production primaire dans le lac 

(marqué par une moindre présence des biomarqueurs lipidiques leur étant associés) en faveur d’autres 

producteurs phytoplanctoniques, sans doute plus adaptés à ces nouvelles conditions environnemen-

tales. A partir d’environ 3000 ans AP, ces conditions ont été favorables à l’accentuation de métabolismes 

de recyclage microbien de la MO, notamment par fermentation et méthanogénèse, traduits par un en-

richissement progressif en 13C de la MO et des carbonates du lac, et par la forte présence de phytane et 

parfois de crocétane (deux biomarqueurs attribués aux archées classiquement impliquées dans le cycle 

du méthane). L’accentuation de ces métabolismes a donc marqué un changement dans l’équilibre com-

plexe et dynamique du cycle biogéochimique du carbone du lac Dziani Dzaha, caractérisé par ailleurs 

par de forts flux entrants (dégazage mantellique) et sortants (bullage) de CO
2
. La rupture au sein de 

l’unité intermédiaire de la carotte C18 entre les sédiments antérieurs et postérieurs à environ 3000 ans 

AP a également été mise en évidence par d’autres traceurs, notamment le rapport RC/PC (Rock-Eval) et 

le rapport C
org

/S, suggérant notamment des apports terrigènes plus importants dans les sédiments anté-

rieurs à 3000 ans AP et nous permettant de proposer un découpage de cette unité en deux sous-unités 

1 (263,5-444 cm) et 2 (100-263,5 cm) autour de cette date.

 Vers 800 ans AP (≈ 100 cm de profondeur), le niveau du lac Dziani Dzaha semble être remonté 

brutalement, puis s’être stabilisé proche de son niveau actuel, suite à un changement climatique et une 

hausse temporaire des précipitations (marquée par une diminution brutale du δ18O des carbonates d’en-
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viron 4 ‰, et potentiellement à l’origine d’apports détritiques accrus au cours du dépôt des sédiments 

de 100 à 50 cm de profondeur). L’écosystème du lac a alors connu de profonds changements, à l’origine 

de son fonctionnement actuel. La production primaire autochtone phytoplanctonique a été substituée 

par une très large prédominance cyanobactérienne. Le cycle biogéochimique du soufre, jusqu’alors 

caractérisé par une SRM partielle et un enrichissement progressif en isotopes lourds du soufre des 

sulfates de la colonne d’eau par distillation de Rayleigh, a évolué vers un fonctionnement caractérisé 

par une conversion presque complète des sulfates en sulfures (marquant probablement une euxinie 

quasi-permanente de la colonne d’eau) à l’origine de la précipitation de sulfures très enrichis en 34S 

dans les sédiments (δ34S ≈ +35 ‰). Le fonctionnement biogéochimique du lac actuel semble être dans 

la continuité de celui ayant été mis en place vers 800 ans AP et qui aurait perduré depuis, définissant 

l’unité supérieure de la carotte C18.

Evolution et diversité des mécanismes de préservation de la MO dans le lac Dziani Dzaha

 Nous avons pu caractériser les sédiments de la carotte C18 du lac Dziani par une teneur en car-

bone organique (TOC) élevée (avec une médiane de 7,3 % et des valeurs atteignant 27,9 %), traduisant 

une forte accumulation de MO sédimentaire. Si cette accumulation résulte notamment d’une forte pro-

duction primaire, principalement microalgaire (jusqu’à environ 800 ans AP) puis cyanobactérienne (de 

800 ans AP à nos jours), elle est également due à l’implication de mécanismes précoces de préservation 

de la MO sédimentaire.

 L’analyse Rock-Evak du proto-kérogène des sédiments du lac Dziani nous a permis de mettre 

en évidence son caractère particulièrement réduit pour un matériel « récent », avec des indices d’hy-

drogène (HI) élevés (de 550 à 800 mg.g-1) et des indices d’oxygène (OI) faibles (entre 50 et 200 mg.g-1), 

proches des gammes mesurées dans des roches-mères pétrolières de type I comme la Formation de la 

Green River. Si les HI élevés ont pu être attribués majoritairement à l’origine phytoplanctonique de la 

MO, nous avons proposé de mettre en lien les OI faibles avec des processus précoces de réduction de 

la MO permis par une certaine anoxie de la colonne d’eau du lac, et la présence d’espèces réduites en 

soufre (H
2
S, HSx-) issues de la SRM. Les pics S2 associés à l’analyse Rock-Eval du proto-kérogène des 

sédiments de la carotte C18, en particulier, ont été décrits par un caractère multi-modal, attribué à la 

présence de composés polymérisés par des liaisons « labiles » (de type C-S ou S-S, par exemple, au lieu 

de C-C) qui pourraient être des intermédiaires précoces dans la formation d’un (proto-)kérogène. La 

forte teneur en soufre organique des sédiments (moyenne de 1 %) nous a permis de renforcer l’idée de 

l’importance des mécanismes de sulfuration dans toute l’histoire sédimentaire du lac Dziani.

 Dans les fractions lipidiques apolaires issues de la MO soluble des sédiments des unités infé-

rieure et intermédiaire, nous avons pu caractériser la présence de composés organiques soufrés (COS), 

notamment des dérivés de stéroïdes, de composés isoprénoïdes acycliques, de caroténoïdes et de dé-

rivés soufrés de polyprénöides di- et tricycliques, permettant d’illustrer ces processus de sulfuration 

de la MO. Des expériences de dégradation chimique des liaisons C-S et S-S menées sur ces sédiments 
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nous ont par ailleurs permis de confirmer l’incorporation de ces composés lipidiques apolaires au sein 

du proto-kérogène sous la forme de macromolécules réticulées par des liaisons (poly)sulfures. L’occur-

rence de MO préservée par des processus de sulfuration et de vulcanisation naturelle dans les sédiments 

récents (postérieurs à 6800 ans AP) du lac Dziani suggère leur implication précoce dans la formation de 

kérogènes de roches-mères pétrolières issues d’environnements salés alcalins, comme la Formation de 

la Green River ou les schistes bitumineux d’Orbagnoux.

 Contrairement aux unités inférieure et intermédiaire, aucun COS n’a pu être identifié dans les 

fractions lipidiques apolaires issues de la MO soluble des sédiments de l’unité supérieure de la ca-

rotte C18, malgré leur richesse en soufre (≈ 0,03 % de S
org

 associé à la MO soluble et 0,4 % associé au 

proto-kérogène dans ces sédiments, pour un TOC ≈ 10 %). Seules des expériences de dégradations 

chimiques ont permis de libérer quelques COS (principalement des dérivés de stéroïdes et de composés 

isoprénoïdes acycliques), à partir de la MO insoluble (proto-kérogène). En revanche, des processus de 

sulfuration/désulfuration réductive ont pu être mis en évidence par la préservation sélective de certains 

composés, et tout particulièrement d’un caroténoïde issu de la réduction partielle du β-carotène et do-

minant fortement les fractions lipidiques apolaires de la MO soluble. Ce contraste avec les sédiments 

antérieurs du lac Dziani a pu être mis en relation avec un changement des conditions environnemen-

tales, et notamment de la colonne d’eau. L’utilisation d’une approche isotopique multi-phasique du 

soufre nous a notamment permis d’identifier un appauvrissement de près de 30 ‰ en 34S des COS par 

rapport aux sulfures minéraux, inédit dans la littérature et en fort contraste avec les unités inférieure 

et intermédiaire, que nous avons attribué à une modification des mécanismes de sulfuration de la MO, 

dès la colonne d’eau du lac depuis environ 800 ans. Ces mécanismes pourraient avoir tout particulière-

ment impliqué des formes polaires de MO (e.g., glucides, polypeptides), expliquant la quasi-absence de 

COS dans notre fenêtre analytique. La description de l’unité supérieure de la carotte C18 du lac Dziani 

illustre donc là encore l’implication précoce des mécanismes de préservation de la MO, en particulier 

ceux impliquant le soufre, dans l’accumulation de MO sédimentaire dans les milieux salés alcalins.

Synthèse générale

 Avec des sédiments présentant un TOC médian de 7,3 % et pouvant atteindre près de 30 %, 

le lac Dziani Dzaha est un environnement extrêmement favorable à l’accumulation de MO sédimen-

taire. Ses nombreuses similitudes, au sein de son écosystème actuel ou de ses sédiments, avec certaines 

roches-mères pétrolières associées à des environnements de dépôt salés et alcalins (entre autres une 

forte teneur en MO et en carbonates, une production primaire algaire et/ou cyanobactérienne, des phé-

nomènes de diagenèse précoce des carbonates et des mécanismes tout aussi précoces de préservation 

de la MO) le placent comme un analogue idéal pour comprendre l’accumulation de MO sédimentaire 

dans ces milieux.

 En particulier, nous avons montré que les conditions salées et alcalines ont pu être favorables 

à une forte production primaire tout au long de l’histoire du lac Dziani et que son anoxie, même par-
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tielle, a permis une sulfuration et une réduction précoces (et pour son histoire la plus récente, des 

mécanismes de sulfuration et de sulfuration/désulfuration réductive contrôlés de façon cinétique) de 

la MO à l’origine de sa préservation, malgré des évidences d’un fort recyclage microbien (par fermenta-

tion, méthanogénèse et SRM) de la biomasse produite. Certaines de ces conditions ont également été à 

l’origine de phénomènes diagénétiques précoces ayant entraîné, dans certains niveaux, la formation de 

carbonates similaires à ceux trouvés dans certaines roches-mères.

 La mise en place et l’évolution de ce fonctionnement biogéochimique du lac Dziani se sont 

déroulées sur une période très brève, inférieure à 7000 ans, qui illustre le caractère potentiellement 

précoce des processus qui permettent à un sédiment d’acquérir les caractéristiques d’une roches-mère 

pétrolière, et l’intérêt de caractériser au mieux l’environnement de dépôt d’une roche sédimentaire pour 

y décrire l’accumulation de MO. Nous avons d’ailleurs également illustré l’intérêt de combiner des ap-

proches géochimiques multiples pour décrire et déconvoluer l’évolution des cycles biogéochimiques 

dans ces systèmes complexes et particulèrement dynamiques. Seule une démarche la plus holistique 

possible, et appuyée par l’étude d’analogues contemporains, peut permettre de préciser les mécanismes 

à l’origine des signatures biogéochimiques et des caractéristiques sédimentaires des environnements 

fossiles parfois encore mal appréhendées.

Perspectives

 Ce travail de thèse, s’il nous a permis de mieux caractériser les évolutions géochimiques du lac 

Dziani Dzaha et d’apporter un nouveau regard sur le rôle et la diversité des mécanismes de diagenèse 

précoce impliqués dans la MO sédimentaire en milieu salé alcalin, nous ouvre également de nom-

breuses perspectives d’études parmi lesquelles nous pouvons mentionner :

 • Une caractérisation géochimique plus complète de la colonne d’eau actuelle du lac Dzia-

ni permettrait de mieux comprendre le lien entre biomasse, apports sédimentaires, conditions phy-

sico-chimiques de l’environnement et sédiments. En effet, si la colonne d’eau a déjà été décrite par 

certaines approches notamment biochimiques (bilan de la photosynthèse ; Leboulanger et al., 2017), 

chimiques (description de la stratification et des flux gazeux entrant et sortant de la colonne d’eau ; 

Leboulanger et al., 2017 ; Cadeau, 2017 ; Milesi et al., 2019 ; 2020), isotopiques (δ13C de la MO et des 

carbonates, δ15N, δ34S des sulfures et sulfates dissous ; Cadeau, 2017), moléculaires (Sala et al., soumis) 

et biologiques (identification des communautés microbiennes et de leurs rôles dans l’écosystème ; Cella-

mare et al., 2018 ; Gérard et al., 2018 ; Hugoni et al., 2018 ; Sala et al., soumis), il serait intéressant d’en-

richir ces observations par des approches telles que celles que nous avons employées pour l’étude des 

sédiments. La caractérisation Rock-Eval de la MO et de la biomasse et une approche isotopique mul-

ti-phasique du soufre présent dans la colonne d’eau, par exemple, permettraient de mieux contraindre 

la nature des processus de préservation de la MO opérant au sein de la colonne d’eau du lac.



183

Conclusions générales et perspectives

 • Nous avons montré la forte implication des mécanismes de sulfuration dans la préservation de 

composés lipidiques apolaires dans les sédiments du lac Dziani. Cependant, ces mécanismes ont éga-

lement pu mener à la préservation d’autres formes de MO (e.g., glucides, polypeptides), en particulier 

dans les sédiments de l’unité supérieure où seuls quelques COS ont été détectés, malgré des teneurs en 

soufre organique assez élevés. Il serait donc intéressant de caractériser la MO polaire des sédiments du 

lac Dziani, afin de mieux décrire l’ensemble des mécanismes de préservation pouvant entraîner l’accu-

mulation de MO et de soufre organique sédimentaires en milieu salé alcalin.

 • Au-delà des producteurs primaires, nous avons souligné l’implication de micro-organismes 

dans de nombreux processus à l’origine des signatures géochimiques des sédiments du lac Dziani (e.g., 

la SRM, la fermentation, la méthanogénèse), et l’étude de la structure des communautés microbiennes, 

en particulier dans les sédiments du lac, pourrait permettre de mieux comprendre l’adaptation de ces 

communautés aux conditions environnementales des milieux salés alcalins, et par là-même leur rôle 

dans la transformation des sédiments au cours de la diagenèse.

 • Les variations très fines de faciès des sédiments du lac Dziani, fortement varvés, incitent à 

analyser la carotte C18 à une résolution plus fine, à la fois par une densification des analyses par les 

méthodes déjà employées dans cette thèse mais également en les confrontant à des méthodes à haute ré-

solution spatiale comme des techniques spectrales (e.g. CT-scan, imagerie hyperspectrale, XRF), voire 

la spectrométrie de masse à haute résolution spatiale (Wörmer et al., 2019). Pour mieux décrire les voies 

de préservation de la MO sédimentaire, il serait par ailleurs intéressant d’effectuer des analyses plus 

spécifiques (comme des mesures de 34S moléculaire ; Amrani et al., 2009).

 • Nous avons montré par nos descriptions que les sédiments les plus anciens de la carotte C18 (≈ 

6800 ans AP) ne correspondent probablement pas aux premiers sédiments déposés dans le lac, même 

s’ils semblent en être proches. Il serait donc pertinent, pour reconstruire les tout premiers stades de 

l’histoire du lac Dziani Dzaha, d’effectuer un carottage « plus profond » de la colonne sédimentaire. 

Cependant, en premier lieu, il apparaîtrait également nécessaire d’effectuer une description la plus com-

plète possible des carottes « jumelles » de C18 (C16 et C17) pour mieux contextualiser nos résultats. Il 

serait également intéressant d’effectuer des carottages des sédiments d’autres sites aquatiques mahorais, 

tels que les cratères de Moya (également sur Petite-Terre, mais ouverts sur la mer) ou le Dziani Karihani 

(seul plan d’eau douce naturel de Mayotte, sur Grande-Terre), afin d’avoir un meilleur aperçu des chan-

gements notamment climatiques ayant impacté Mayotte et de les caractériser précisément au sein des 

carottages du lac Dziani Dzaha afin de les discerner des évolutions propres à l’écosystème lui-même.
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S.1. Structures moléculaires de quelques biomarqueurs lipidiques apolaires

 Les structures moléculaires de quelques biomarqueurs lipidiques apolaires susceptibles d’être 

trouvées dans les sédiments récents sont illustrées en Figure S.1.1, en complément du Tableau 1.1 du 

Chapitre 1.

Figure S.1.1. Structures moléculaires de quelques biomarqueurs lipidiques apolaires susceptibles d’être trouvés dans les sédiments récents 

(d’après Tissot & Welte, 1984 ; Volkman, 1986 ; Volkman, 1993 ; Volkman et al., 1998 ; Köster et al., 1999 ; Brocks & Banfield, 2009).
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(lipide membranaire cyanobactérien)

Phytane
(lipide membranaire d’archées)

Crocétane
(lipide membranaire d’archées)

β-carotène 
(pigment de photosynthèse aérobie)

Isoréniératène 
(pigment de photosynthèse anaérobie)

Diploptène
(hopanoïde, lipide bactérien)

Δ2-cholestène
(dérivé de stéroïde en C

27
,

sources biologiques diverses -eucaryotes)

4-Me-Δ2-gorgostérène
(4-Me-stéroïde en C

31
, issus de stérols peu communs,

produits par certains cnidaires ou organismes phytoplanctoniques)

Des-A-oléanane diaromatique
(dérivé de triterpènes pentacycliques de la série

de l’oléanane courant chez les angiospermes)
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S.2. Index des échantillons de la carotte C18 analysés

 Le Tableau S.2.1 présente le détail des analyses effectuées pour chaque échantillon de la carotte 

C18 du lac Dziani Dzaha. Ce tableau est présenté en complément du Tableau 2.2 du Chapitre 2.

Tableau S.2.1. Index des niveaux échantillonnés et des analyses effectuées sur la carotte C18 du lac Dziani Dzaha. 1, Rock-Eval 6 (2.2.2) 

; 2, analyses élémentaires et isotopiques de C et N totaux (2.2.3) ; 3, analyses élémentaires et isotopiques de C organique (2.2.3) ; 4, ana-

lyses isotopiques de C et O des carbonates (2.2.3) ; 5, analyses élémentaires et isotopiques de S total (2.2.3) ; 6,  analyses multi-phasiques, 

multi-isotopiques de S (2.2.4) ; 7, analyses moléculaires (2.3). Le nombre indiqué pour chaque analyse correspond au nombre de réplicats 

effectués pour cette analyse et l’échantillon considéré.

Segment Intervalle du segment (cm) Prof. moyenne cumulée (cm) 1* 2 3 4* 5* 6 7

C18a 5 - 6 5,50 1 2 1 1 1

C18a 7,5 - 8 7,75 1 2 4 2 1

C18a 9 - 10,5 9,75 2 2 1

C18a 11,5 - 12,5 12,00 1 2

C18a 13,5 - 15 14,25 1 2 1

C18a 16 - 17 16,50 1 2 1

C18a 18 - 19,5 18,75 1 2

C18a 21 - 22,5 21,75 1 2 4 2 1

C18a 24 - 25,5 24,75 1 2

C18a 27 - 28,5 27,75 1 2

C18a 30 - 31,5 30,75 1 2 1

C18a 33 - 34 33,50 1 2 4 2 1

C18a 36 - 37,5 36,75 2 2

C18a 39 - 40,5 39,75 1 2 1

C18a 42 - 43,5 42,75 1 2 1

C18a 44 - 45 44,50 1 2

C18a 46,5 - 48 47,25 1 2

C18a 49 - 50,5 49,75 1 2 1

C18a 51,5 - 52,5 52,00 1 2 4 2 1 1 1

C18a 54 - 55,5 54,75 1 2

C18a 57 - 58,5 57,75 1 2 1

C18a 60 - 61,5 60,75 2 2

C18a 63 - 64,5 63,75 1 2 2 1

C18a 67 - 68,5 67,75 1 2 1

C18a 70 - 71,5 70,75 1 2 1

C18a 73 - 74,5 73,75 1 2

C18a 76 - 77,5 76,75 1 2 1

C18a 79 - 80,5 79,75 2 2 4 2 1 1 1

C18a 82,5 - 84 83,25 1 2

C18a 85,5 - 87 86,25 1 2 1

C18a 88 - 89,5 88,75 1 2 4 2 1

C18a 91 - 92,5 91,75 1 2

C18a 94 - 95,5 94,75 2 2 1

C18a 97 - 99 98,00 1 2 1

*Analyses au moins partiellement obtenues dans le cadre de prestations ou collaborations (Chapitre 2).
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Tableau S.2.1. (suite) Index des niveaux échantillonnés et des analyses effectuées sur la carotte C18 du lac Dziani Dzaha.

Segment Intervalle du segment (cm) Prof. moyenne cumulée (cm) 1* 2 3 4* 5* 6 7

C18a 99 - 100 99,50 1 2 4 2 1 1 1

C18a 102 - 103 102,50 1 2

C18a 104,5 – 106 105,25 1 2 1

C18a 108 - 109,5 108,75 1 2 4 2 1

C18a 112 - 113,5 112,75 1 2

C18a 115 - 116,5 115,75 1 2 1

C18a 118 - 119,5 118,75 1 2

C18a 121,5 - 123,5 122,00 1 2

C18a 124 - 125,5 124,75 1 2 4 2 1

C18a 130,5 – 132 131,25 1 2

C18a 134,5 – 136 135,25 1 2

C18a 137,5 – 139 138,25 1 2

C18a 140 - 141,5 140,75 2 2

C18a 144 – 146 145,00 1 2

C18a 147 – 149 148,00 1 2 4 2 1

C18b 0,5 – 2 151,25 1 2 4 2 1 1 1

C18b 3,5 - 4,5 154,00 1 2

C18b 6 - 7 156,50 1 2

C18b 8,5 – 10 159,25 1 2

C18b 11 - 12,5 161,75 1 2

C18b 13 - 14,5 163,75 2 2 4 2 1

C18b 17 – 19 168,00 1 2

C18b 21 - 22,5 171,75 2 2

C18b 25,5 - 26,5 176,00 1 2

C18b 26,5 - 27,5 177,00 1 2 4 2 1

C18b 29,5 – 31 180,25 1 2

C18b 33,5 – 35 184,25 1 2

C18b 36,5 – 38 187,25 1 2 4 2 1 1 1

C18b 38 – 39 188,50 1 2

C18b 39,5 – 40 189,75 1 2

C18b 40 - 41,5 190,75 1 2

C18b 44 – 46 195,00 1 2

C18b 49 – 50 199,50 2 2 4 2 1

C18b 52 - 53,5 202,75 1 2

C18b 53,5 – 55 204,25 1 2

C18b 57 - 57,5 207,25 1 2

C18b 58 – 59 208,50 1 2

C18b 59 – 60 209,50 1 2 4 2 1

C18b 62 – 63 212,50 1 2

C18b 66 - 67,5 216,75 1 2

C18b 68 – 69 218,50 2 2

C18b 70,5 - 71,5 221,00 1 2

C18b 72 - 73,5 222,75 1 2

C18b 79 – 80 229,50 1 2 4 2 1

C18b 88 - 89,5 238,75 1 2
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Tableau S.2.1. (suite) Index des niveaux échantillonnés et des analyses effectuées sur la carotte C18 du lac Dziani Dzaha. 1, Rock-Eval 6 

(2.2.2) ; 2, analyses élémentaires et isotopiques de C et N totaux (2.2.3) ; 3, analyses élémentaires et isotopiques de C organique (2.2.3) ; 

4, analyses isotopiques de C et O des carbonates (2.2.3) ; 5, analyses élémentaires et isotopiques de S total (2.2.3) ; 6,  analyses multi-pha-

siques, multi-isotopiques de S (2.2.4) ; 7, analyses moléculaires (2.3). Le nombre indiqué pour chaque analyse correspond au nombre de 

réplicats effectués pour cette analyse et l’échantillon considéré.

Segment Intervalle du segment (cm) Prof. moyenne cumulée (cm) 1* 2 3 4* 5* 6 7

C18b 93 – 94 243,50 1 2

C18b 95,5 – 96 245,75 1 2

C18b 97 - 98 247,50 1 2 4 2 1 1 1

C18b 100 - 101,5 250,75 1 2

C18b 104,5 - 106 255,25 1 2

C18b 106,5 - 107 256,75 2 2 4 2 1

C18b 110,5 - 113 261,75 2 2

C18b 113 - 114 262,00 1 2

C18b 114 - 117a 265,50 1 2

C18b 114 - 117b 265,50 1 2

C18b 121 - 123 272,00 2 4 2 1

C18b 123,5 - 124,5 274,00 1 2

C18b 124,5 - 125 274,75 1 2

C18b 125 - 126 275,50 1 2

C18b 134 - 135 284,50 1 2 4 2 1

C18b 135 - 136 285,50 1 2

C18b 136,5 - 138 287,25 1 2

C18b 141 - 143 292,00 1 2

C18b 146 - 147,5 296,75 1 2

C18b 149 - 150 299,50 1 2 4 2 1 1 1

C18b 153,5 - 154,5 304,00 1 2

C18b 154,5 - 156,5 305,50 1 2

C18b 159,5 - 160,5 310,00 1 2

C18b 160 - 162,5 311,25 1 2 4 2 1 1 1

C18c 1,3 - 2,3 314,80 1 2 4 2 1

C18c 3 - 4 316,50 1 2

C18c 7 - 8,2 320,60 2 2

C18c 12 - 13 325,50 1 2 4 2 1

C18c 14,5 - 16 328,25 1 2

C18c 19 - 20,5 332,75 1 2

C18c 24,5 - 25,5 338,00 2 2 4 2 1

C18c 26 - 27 339,50 1 2

C18c 27 - 27,5 340,25 1 2

C18c 28 - 29 341,50 1 2

C18c 29,5 - 30,5 343,00 1 2 2 1

C18c 31 - 32,5 344,75 1 2

C18c 32 - 33,5 345,75 1 2

C18c 36 - 37,5 349,75 1 2 2 1

C18c 38,5 - 40,5 352,50 2 2

*Analyses au moins partiellement obtenues dans le cadre de prestations ou collaborations (Chapitre 2).
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Tableau S.2.1. (suite) Index des niveaux échantillonnés et des analyses effectuées sur la carotte C18 du lac Dziani Dzaha.

Segment
Intervalle du segment 
(cm)

Prof. moyenne cumulée 
(cm)

1* 2 3 4* 5* 6 7

C18c 44 - 45 357,50 1 2

C18c 51,5 - 53 365,25 1 2

C18c 54 - 55,5 367,75 1 2 4 2 1 1 1

C18c 57,5 - 58,5 371,00 1 2

C18c 62,5 - 63 375,75 1 2

C18c 63 - 63,5 376,25 1 2

C18c 65,5 - 66,5 378,00 1 2

C18c 70 - 71 383,50 1 2 4 2 1

C18c 75,5 - 76,5 388,00 1 2

C18c 78,5 - 79,5 391,00 2 2

C18c 79,5 - 80,5 393,00 1 2 4 2 1

C18c 80,5 - 81,5 363,00 1 2

C18c 82,5 – 84 396,25 1 2

C18c 84 - 85,5 397,75 1 2

C18c 91 – 92 404,50 1 2

C18c 92 – 93 405,50 1 2

C18c 93 – 94 406,50 1 2

C18c 95 - 97,5 409,25 1 2 4 2 1

C18c 100 – 103 414,50 1 2

C18c 105 - 106,5 418,75 2 2

C18c 110 – 111 423,50 1 2 4 2 1

C18c 111 - 112,5 424,85 1 2

C18c 114,5 – 116 428,25 1 2

C18c 116 – 119 430,50 1 3

C18c 119 huntite 432,00 1 2

C18c 120 - 122,5 434,25 1 2 4 2 1 1 1

C18c 128 - 129,5 441,75 1 2

C18c 129 – 131 443,00 1 2

C18c 131 - 132,5 444,75 1 2

C18c 134 – 135 447,50 2 2

C18c 137 - 137,5 450,25 1 2

C18c 137,5 – 139 451,25 1 2

C18c 140 - 141,5 453,75 1 2

C18c 144 – 145 457,50 2 2 4 2 1 1 1

C18c 146,5 – 148 460,25 1 2

C18c 148,5 – 149 461,75 1 2

C18c 149 - 151,5 463,25 2 2 4 2 1

C18c 152,5 – 154 466,25 1 2 4 2 1

C18c 155 - 156,5 468,75 1 2

C18c 156,5 - 157,5 470,00 1 2

C18c 157,5 - 159,5 471,50 1 2

C18c 159,5 – 161 473,25 2

C18c 161 – 163 475,00 1 2 4 2 1 1

Total échantillons 159 159 36 40 57 13 15
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S.3. Contrôle qualité des analyses élémentaires et Rock-Eval

S.3.1. Evaluation de la teneur en carbone total

 Nous avons mentionné dans le Chapitre 1 l’intérêt de confronter différentes approches analy-

tiques pour mieux appréhender leurs limites respectives. Il semble intéressant, en particulier, de com-

parer les teneurs en carbone déterminées par analyse élémentaire et par Rock-Eval pour les échantil-

lons de la carotte C18 du lac Dziani Dzaha (Chapitre 2).

 Les teneurs en carbone total (TC) de ces échantillons, déterminées par analyse élémentaire et 

par Rock-Eval, sont présentées dans la Figure S.3.1. Ces analyses ont été effectués à partir d’aliquotes 

prélevés sur 159 échantillons après leur traitement (par dessalage, Chapitre 2), et ne diffèrent donc que 

par la technique analytique employée (et non pas par la préparation des échantillons). Les résultats ob-

tenus par ces deux méthodes sont fortement corrélés (R2 = 0,97) et varient proportionnellement selon 

une pente proche de 1. Cependant, un écart systématique proche de 1,4 % apparaît entre les valeurs ob-

tenues par analyse élémentaire (plus élevées) et par Rock-Eval. Cet écart n’est pas dépendant des TC, ce 

qui suggère qu’il n’est pas dû à une différence de sensibilité des techniques mais plutôt à une différence 

de calibration des mesures. Il est difficile de déterminer quelles corrections sont les plus justes, i.e. per-

mettent d’approcher au plus près de la teneur réelle des échantillons. En effet, les analyses élémentaires 

en carbone sont spécifiquement optimisées pour la détermination de directe la teneur en cet élément 

avec justesse (de Groot, 2004). La calibration de ces mesures par l’utilisation d’un ou plusieurs standards 

reconnus internationalement et de composition connue (Chapitre 2) permet d’optimiser leur justesse 

pour les échantillons très comparables aux standards choisis, mais peut être faussée si les échantillons 

réagissent différemment à l’analyse (par des effets matrices, par exemple) que les standards. La Rock-

Eval a pour objectifs de déterminer la spéciation du carbone et la maturité de la matière organique 

(MO), et d’en déduire indirectement la teneur en carbone organique (TOC) et en carbonates (TIC), 

donc en TC (Behar et al., 2001). Le calcul de ces paramètres est calibré à partir de l’analyse de multiples 

roches-mères de compositions connues (Behar et al., 2001 ; Baudin et al., 2015) ; le choix d’une telle 

calibration sacrifie une partie de la justesse de la mesure mais la rend plus polyvalente, et applicable à 

de nombreux types d’échantillons.

 Cette différence observée ici illustre les limites de justesse des techniques analytiques. Cepen-

dant, il est intéressant de voir que leur fidélité (i.e. leur capacité à déterminer avec exactitude les va-

riations du paramètre mesuré) est excellente dans la détermination du TC et appuyé par la propor-

tionnalité de pente proche de 1 entre les mesures obtenues par analyse élémentaire et par Rock-Eval 

(Figure S.3.1). Il est donc beaucoup plus pertinent, dans l’interprétation de ces données, de s’attacher à 

décrire les variations du TC (ou d’autres paramètres), dans l’exactitude desquelles nous pouvons avoir 

confiance, qu’aux valeurs absolues dont la justesse est en partie limitée par l’erreur de calibration (ici de 

l’ordre d’au moins 1,4 % pour les TC).
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Figure S.3.1. TC des échantillons de la carotte C18, déterminés par analyse élémentaire (Chapitre 2), en fonction de leurs TC, déterminés 

par Rock-Eval (Chapitre 2).

S.3.2. Evaluation de la teneur en carbone organique

 Dans certains cas, des erreurs dans la fidélité des mesures peuvent également apparaître, en plus 

des erreurs de justesse liée à la calibration. Nous pouvons ainsi voir en Figure S.3.2 que l’amplitude des 

variations de TOC dans les échantillons de la carotte C18 est évaluée comme plus forte par Rock-Eval 

que par analyse élémentaire (e.g. pour l’échantillon le plus riche en MO, TOC = 21,9 % d’après l’analyse 

élémentaire et 27,9 % d’après la Rock-Eval). Ces différences peuvent être dues à :

 • Un biais de calibration, comme expliqué pour le TC ;

 • Un biais lié au mode de préparation des échantillons. Comme développé dans le Chapitre 2, les 

analyses élémentaires du TOC ont été effectuées sur des échantillons décarbonatés ; cette préparation a 

pu introduire des biais analytiques différents de ceux apportés par le dessalage simple des échantillons 

analysés par Rock-Eval (notamment par la suppression d’un potentiel effet matrice des carbonates) ;

 • Un effet matrice des carbonates sur les analyses Rock-Eval. De tels effets ont été montrés sur 

des échantillons de sédiments récents (Baudin et al., 2015) ou riches en carbonates autres que la cal-

cite (en particulier la sidérite ; Baudin et al, 2015 ; Sebag et al., 2018 ; Ordoñez et al., 2019). Ces effets 

matrices peuvent perturber la forme des pyrogrammes intégrés pour déterminer les paramètres Rock-
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Eval, par une libération simultanée et difficile à déconvoluer de carbone organique et inorganique. 

Bien que dans ces études, ces effets matrices aient été décrits comme conduisant principalement à une 

surestimation du TIC (et non du TOC, comme observé dans les sédiments du lac Dziani Dzaha), leur 

contribution n’est pas à négliger dans les sédiments de la carotte C18, riches en carbonates métastables 

comme l’hydromagnésite ou la huntite (Chapitre 3).

 Figure S.3.2. TOC des échantillons de la carotte C18, déterminés par analyse élémentaire (Chapitre 2), en fonction de leurs TOC, déter-

minés par Rock-Eval (Chapitre 2).

 Malgré ces biais, nous avons choisi pour cette thèse de retenir les valeurs de TOC déterminées 

par Rock-Eval. En effet, ces analyses ont été effectuées sur un plus grand nombre d’échantillons (159 

échantillons analysés par Rock-Eval contre 36 par analyse élémentaire), et le fait que les échantillons 

analysés par Rock-Eval ont subi le même traitement préparatif que ceux analysés par d’autres méthodes 

(notamment les analyses élémentaires du carbone et de l’oxygène des carbonates, du soufre et de l’azote), 

i.e. un dessalage simple sans décarbonatation (Chapitre 2), facilite leur comparaison.

S.3.3. Evaluation de l’indice oxygène

 Nous avons mentionné dans le Chapitre 3 la présence d’indices oxygène (OI) particulièrement 

élevés (deux à trois fois plus que les valeurs médianes) dans certains échantillons de sédiments de la 

carotte C18. L’OI est un paramètre Rock-Eval qui reflète la teneur en oxygène de la MO, calculé notam-

ment à partir de l’aire du pic S3 apparaissant sur le pyrogramme du détecteur à monoxyde de carbone 
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lors du cycle de pyrolyse (Behar et al., 2001 ; Chapitre 2). L’inconvénient de cette méthode de calcul est 

que la déstabilisation thermique de certains carbonates peut dans certains cas libérer du CO sur la fe-

nêtre de température du pic S3, et interférer avec la détermination de l’OI (Baudin et al, 2015 ; Sebag et 

al., 2018 ; Ordoñez et al., 2019). Pour tester cette éventualité nous avons comparé les TIC et OI obtenus 

par Rock-Eval sur les échantillons de la carotte C18 (Figure S.3.3).

 Figure S.3.3. OI des échantillons de la carotte C18 en fonction de leurs TIC, déterminés par Rock-Eval (Chapitre 2).

 Les valeurs d’OI les plus élevées (> 250 mg.g-1) sont systématiquement liées à des TIC élevés (> 

5 %). Ces observations vont dans le sens de celles des études sus-mentionnées, et suggèrent que les OI 

élevés mesurés pour certains échantillons ne caractérisent vraisemblablement pas une MO particuliè-

rement oxydée, mais plutôt le craquage thermique de certains carbonates peu stables et abondants dans 

ces échantillons. Des carbonates métastables comme l’hydromagnésite ou la huntite, identifiés dans la 

carotte C18 (Chapitre 3), semblent des candidats idéaux pour expliquer ce phénomène. Cependant, 

leur fenêtre de craquage en Rock-Eval n’a pas été décrite, à notre connaissance, dans la littérature. Pour 

caractériser au mieux la signature du proto-kérogène des sédiments du lac Dziani Dzaha, il pourrait 

être intéressant d’analyser par Rock-Eval des échantillons décarbonatés, ou d’appliquer une correction 

de l’effet des carbonates (à l’image de celle proposée pour la sidérite par Sebag et al., 2018 ; Ordoñez et 

al., 2019), qui nécessiterait une calibration propre aux carbonates des sédiments du lac (typiquement, 

l’hydromagnésite et la huntite). A défaut d’avoir pu effectuer ces tests, nous avons choisi, dans cette 

thèse, de considérer avec prudence les valeurs les plus élevées d’OI (> 250 mg.g-1) des sédiments du lac .
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S.4. Chromatogrammes annotés

 Des chromatogrammes annotés présentant les composés identifiés dans les fractions lipidiques 

apolaires (F1) de la matière organique soluble de quelques échantillons de sédiments de la carotte C18 

sont présentés en Figure S.4.1, en complément de ceux présentés dans le Chapitre 6.

 Figure S.4.1. Chromatogrammes en phase gazeuse annotés et données de δ13C moléculaire des fractions lipidiques apolaires (F1) d’échan-

tillons de sédiments de la carotte C18. Les numérotations font référence aux Figures 6.1, 6.4, 6.6, 6.7, 6.8, 6.9 et 6.11 du Chapitre 6. Les 

attributions structurales sont basées sur la comparaison de leurs caractéristiques spectrales avec des bases de spectres et des spectres de 

masse publiés (Rivera et al., 2013 ; et autres travaux cités dans le texte du Chapitre 6).
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Figure S.4.1 (suite). Chromatogrammes en phase gazeuse annotés et données de δ13C moléculaire des fractions lipidiques apolaires (F1) 

d’échantillons de sédiments de la carotte C18. Les numérotations font référence aux Figures 6.1, 6.4, 6.6, 6.7, 6.8, 6.9 et 6.11 du Chapitre 6. 

Les attributions structurales sont basées sur la comparaison de leurs caractéristiques spectrales avec des bases de spectres et des spectres 

de masse publiés (Rivera et al., 2013 ; et autres travaux cités dans le texte du Chapitre 6). 
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Figure S.4.1 (suite). Chromatogrammes annotés en phase gazeuse et données de δ13C moléculaire des fractions lipidiques apolaires (F1) 

d’échantillons de sédiments de la carotte C18. Les numérotations font référence aux Figures 6.1, 6.4, 6.6, 6.7, 6.8, 6.9 et 6.11 du Chapitre 6. 

Les attributions structurales sont basées sur la comparaison de leurs caractéristiques spectrales avec des bases de spectres et des spectres 

de masse publiés (Summons et al., 1987 ; Rivera et al., 2013 ; et autres travaux cités dans le texte du Chapitre 6).
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Figure S.4.1 (suite). Chromatogrammes en phase gazeuse annotés et données de δ13C moléculaire des fractions lipidiques apolaires (F1) 

d’échantillons de sédiments de la carotte C18. Les numérotations font référence aux Figures 6.1, 6.4, 6.6, 6.7, 6.8, 6.9 et 6.11 du Chapitre 6. 

Les attributions structurales sont basées sur la comparaison de leurs caractéristiques spectrales avec des bases de spectres et des spectres 

de masse publiés (Summons et al., 1987 ; Rivera et al., 2013 ; et autres travaux cités dans le texte du Chapitre 6).
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Index des abréviations

(V-)CDT : (Vienna-)Canyon Diablo Troilite (standard international).

COS : composé organique soufré.

DIC : teneur en carbone inorganique dissous (exprimée en g.L-1).

DOC : teneur en carbone organique dissous (exprimée en g.L-1).

FID : détecteur à ionisation de flamme.

GC : chromatographie en phase gazeuse.

HI : potentiel hydrogène (paramètre Rock-Eval, exprimé en mg
hydrocarbures

.g
TOC

-1).

IRMS : spectromètre de masse à rapports isotopiques.

MC-ICPMS : spectrométrie de masse à multi-collection et plasma à couplage inductif.

MO : matière organique.

MS : spectromètre de masse.

OI : potentiel oxygène (paramètre Rock-Eval, exprimé en mg
CO2

.g
TOC

-1).

PC : carbone pyrolysable (paramètre Rock-Eval, exprimé en %).

(V-)PDB : (Vienna-)Pee Dee Belemnite (standard international).

RC : carbone réfractaire (paramètre Rock-Eval, exprimé en %).

(V-)SMOW : (Vienna-)Standard Mid Ocean Water (standard international).

SRM : réduction microbienne des sulfates.

TCD : détecteur à conductivité thermique.

TIC : teneur en carbone inorganique (exprimée en %).

TLE : extrait lipidique total.

TN : teneur en azote (exprimée en %).

TOC : teneur en carbone organique (exprimée en %).

TS : teneur en soufre (exprimée en %).
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