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Introduction 
 

 

Malgré la très faible concentration en CO2 dans l’atmosphère (400 ppmv environ à l’heure actuelle, soit 

0,04%), ce gaz à effet de serre a un rôle majeur sur le climat de la Terre. Depuis les années 50, la hausse 

des activités anthropiques a engendré une augmentation sans précédent de la concentration 

atmosphérique en CO2. Du fait de cette hausse du CO2, la température moyenne du globe a augmenté 

de 0.6°C au XXe siècle, tandis que les modèles climatiques prédisent une augmentation de 2 à 5°C d’ici 

2100 (IPCC). Ces modèles climatiques sont importants pour estimer les variations climatiques futures en 

lien avec la hausse des activités anthropiques et ainsi définir les enjeux climatiques de ces prochaines 

décennies. Les projections du climat futur faites par ces modèles sont cependant complexes et 

nécessitent une bonne compréhension des différents facteurs forçant et les liens qui les unissent. Afin 

de valider les modèles de climat utilisés pour les prédictions futures, il est essentiel de disposer d’une 

très bonne connaissance des variations climatiques passées.  

De nombreuses archives climatiques permettent de reconstruire les variations passées du climat comme 

les carottes sédimentaires marines et lacustres, utilisées pour étudier les changements dans les océans 

et sur les continents, ou encore les carottes de glace, utilisées pour étudier les variations globales et 

polaires du climat et de la composition de l’atmosphère. Au cours du Quaternaire, soit les 2.58 derniers 

millions d’années (Ma), des cycles climatiques ont été mis en évidence, avec une alternance de périodes 

de climat froid de plusieurs dizaines de milliers d’années, appelées périodes glaciaires, et de périodes 

de climat plus chaud de plusieurs milliers d’années, appelées périodes interglaciaires. Ces cycles 

glaciaires-interglaciaires, de 40 milliers d’années (ka) au début du Quaternaire, enregistrent, depuis le 

dernier million d’années environ, une cyclicité de 100 ka.  

La mesure de la concentration atmosphérique en CO2 des derniers 800 ka à partir des carottes de glace, 

a montré des variations du CO2 à l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires, avec une concentration 

plus élevée durant les périodes interglaciaires, et des teneurs plus basses pendant les périodes glaciaires. 

Les augmentations les plus importantes de la concentration atmosphérique en CO2 sont observées 

pendant les transitions entre période glaciaire et période interglaciaire, appelées déglaciations ou 

terminaisons, durant lesquelles est enregistrée une hausse de l’ordre de 80-100 ppm en quelques milliers 

d’années. L’étude des mécanismes impactant les variations de CO2 à l’échelle des cycles glaciaires – 

interglaciaires, et en particulier pendant les déglaciations, pourraient permettre de mieux contraindre 

les modèles climatiques futurs.  
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Depuis de nombreuses années, les paléoclimatologues cherchent à résoudre le mystère de ces variations 

de CO2 lors des déglaciations. De nombreuses études ont souligné le rôle de la circulation océanique, 

de l’étendue de la couverture de glace et de la productivité biologique sur les variations de CO2 dans 

l’atmosphère. Elles ont notamment mis en évidence le rôle majeur joué par ces paramètres dans l’Océan 

Austral. Cependant, alors que les deux premiers sont beaucoup étudiés, l’impact des variations de la 

productivité biologique sur le CO2 et plus généralement sur le cycle du carbone est moins bien contraint. 

Cela relève du manque actuel de données empiriques de productivité aux échelles locale et globale. 

L’étude des variations glaciaires-interglaciaires de la productivité biosphérique à différentes échelles 

spatiales et leurs impacts sur la concentration atmosphérique du CO2 sont donc l’objet de cette thèse.  

Sur les continents, la productivité biologique est impactée par l’étendue du couvert végétal et la 

distribution des espèces de plantes, certaines étant plus productives que d’autres. Les abondances et 

assemblages polliniques conservés dans les sédiments lacustres et marins ainsi que l’utilisation de 

modèles de végétation sont de bons outils pour reconstruire les changements de la productivité 

terrestre.  A l’échelle des océans, la productivité biologique s’étudie à travers la Pompe Biologique, qui 

a comme conséquence de séquestrer le carbone dans l’océan profond. Les teneurs en CaCO3, en carbone 

organique, en barium ou en silice biogène, et les abondances et caractéristiques morphologiques des 

coccolithophoridés, diatomées et/ou foraminifères planctoniques sont autant d’outils sédimentaires 

permettant de reconstruire l’efficacité de la Pompe Biologique dans le passé. A l’échelle globale, peu de 

traceurs permettent de retracer les variations de productivité biologique. La composition isotopique 

triple de l’oxygène mesurée dans les bulles d’air piégées dans la glace, ou Δ17O de O2, traceur récemment 

développé, permet de quantifier directement les variations du flux d’oxygène lié à la productivité 

biosphérique globale. 

L’utilisation combinée des traceurs locaux de productivité terrestre et marine avec le Δ17O de O2 semble 

cruciale pour comprendre les variations glaciaires-interglaciaires de la productivité biologique et leur 

impact sur le cycle du carbone et de l’oxygène. Cependant, les enregistrements à l’échelle des derniers 

800 ka sont peu nombreux, ce qui restreint notre compréhension des liens entre ces différents processus. 

En particulier, très peu d’études retracent les variations de la Pompe Biologique dans l’Océan Austral, et 

aucune étude n’existe à cette échelle de temps dans le secteur Indien. Des mesures de Δ17O de O2 de 

l’air piégé dans les glaces groenlandaises et antarctiques existent et permettent de remonter aux 

variations du flux d’oxygène biosphérique, mais elles ne couvrent que les derniers 400 ka.  
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Objectifs et stratégie de la thèse 

Dans le but de répondre à la problématique énoncée ci-dessus, cette thèse combine l’utilisation de 

différentes archives climatiques pour retracer les variations de productivité biologique aux échelles 

globale et locale et ainsi pouvoir estimer leur contribution sur les variations de concentration 

atmosphérique en CO2 au cours des derniers 800 ka. Une attention particulière est portée à la 

Terminaison V (~425 ka) et au Stade Isotopique Marin (MIS) 11, il y a environ 400 ka. En effet, la 

configuration orbitale durant MIS 11 est semblable à celle de l’interglaciaire actuel (MIS 1), faisant de 

cet interglaciaire un bon analogue pour les variations climatiques naturelles actuelles. Cet interglaciaire 

est le plus long des derniers 800 ka (~30 ka). Il débute à la fin de la terminaison V, la terminaison la plus 

ancienne des derniers 800 ka associée à une augmentation de CO2 supérieure à 80 ppm.  

L’étude des variations de productivité biologique globale repose sur des mesures de Δ17O de O2 de l’air 

piégé dans les bulles de la carotte de glace Epica Dome C au cours de la période entre 405 et 800 ka, 

permettant ainsi de compléter les données des derniers 400 ka déjà publiées et de reconstruire les 

variations du flux d’oxygène lié à la productivité de la biosphère sur la totalité de la période couverte 

par les carottes de glace, soit 800 ka. 

Les variations d’efficacité de la Pompe Biologique, et en particulier celles de la production carbonatée 

(Contre-Pompe des Carbonates) au cours des derniers 800 ka, sont reconstruites à l’aide d’une approche 

alliant des mesures géochimiques (CaCO3, CaXRF, COT) et micropaléontologiques (coccolithes, 

foraminifères) sur la carotte MD04-2718, située dans le secteur Indien de l’Océan Austral, permettant 

ainsi d’incrémenter les études effectuées dans les secteurs Pacifique et Atlantique et de fournir une vision 

plus générale de l’efficacité de la Pompe Biologique dans l’Océan Austral au cours des derniers 800 ka.  

Enfin, la combinaison des nouvelles données de productivité globale et marine acquises au cours de ce 

travail avec les données de productivité terrestre et de productivité marine australe préalablement 

obtenues dans la littérature a permis de discuter de leurs contributions respectives au signal de 

productivité globale. Une attention particulière a notamment été portée sur l’amplitude des 

changements de la concentration atmosphérique en CO2 aux cours des déglaciations.  
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Organisation du manuscrit 

Afin de présenter le caractère multi-outils de cette étude, ce manuscrit se compose de 5 chapitres : 

Le Chapitre 1 introduit dans un premier temps les cycles du carbone et de l’oxygène et leur lien avec la 

productivité biologique. La productivité biologique ainsi que les flux majeurs qui lui sont associés sont 

définis dans un deuxième temps, tout comme les facteurs qui influent sur la productivité terrestre et la 

productivité marine. Enfin, dans un dernier temps, l’état des connaissances scientifiques sur les variations 

locales et globales de la productivité biologique et leurs impacts sur le cycle du carbone et en particulier 

sur le CO2 à l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires sont décrits.  

Le Chapitre 2 s’articule autour de deux parties principales. La première partie est consacrée à l’étude des 

variations de productivité biosphérique globale à l’aide de la composition isotopique triple de l’oxygène 

(Δ17O de O2) de l’air piégé dans les carottes de glace ainsi qu’à la définition de la composition isotopique 

triple de l’oxygène, les fractionnements qui lui sont associés, et son utilisation comme traceur des flux 

d’oxygène liés à la productivité de la biosphère dans le passé.  Après avoir présenté les carottes de glace 

et en particulier la carotte Epica Dome C, comme archive climatique, les méthodes utilisées pour mesurer 

le Δ17O de O2 de l’air piégé dans la glace sont décrites. La deuxième partie présente l’étude des 

coccolithophoridés de la région des Kerguelen dans le secteur Indien de l’Océan Austral comme outil et 

lieu stratégiques pour reconstruire l’efficacité de la Pompe Biologique dans le passé. Sont décrits ensuite 

la carotte sédimentaire MD04-2718 ainsi que l’ensemble des outils micropaléontologiques (coccolithes, 

foraminifères) et géochimiques (CaCO3, CaXRF, COT) utilisés sur cette carotte pour mener à bien cette 

étude.  

Le Chapitre 3 se focalise sur les données de Δ17O de O2 obtenues à haute résolution sur la carotte Epica 

Dome C au cours de la Terminaison V et l’interglaciaire MIS 11, et qui ont permis de retracer la 

productivité biosphérique globale lors de cette période particulière. Après avoir abordé les nouvelles 

corrections des mesures de Δ17O de O2 qui ont été nécessaires dans cette étude, les résultats et 

interprétations sont présentés sous la forme d’un article publié dans Nature Communications en 2020 

(Brandon et al., 2020). 

Le Chapitre 4 s’intéresse à l’analyse à haute résolution temporelle des variations d’efficacité de la Contre-

Pompe des Carbonates dans le secteur Indien de l’Océan Austral à partir des données géochimiques 

(CaCO3, CaXRF) et micropaléontologiques (coccolithes, foraminifères) obtenues sur la carotte 

sédimentaire MD04-2718, entre les glaciaires MIS 12 et MIS 10. Les résultats sont présentés sous la 

forme d’un article en préparation et sont comparés à des données de températures de surface et de 

ventilation des masses eaux obtenues en parallèle sur cette même carotte par Elisabeth Michel, afin de 
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retracer l’origine des changements de production carbonatée et discuter le rôle de l’efficacité de la 

Contre-Pompe des Carbonates dans l’Océan Austral sur les variations atmosphériques de CO2 au cours 

de cette période, et plus particulièrement pendant MIS 11. 

Enfin, le Chapitre 5 est consacré à l’étude des variations de productivité biologique locale et globale au 

cours des derniers 800 ka. Les variations de l’efficacité de la Pompe Biologique sont retracées dans le 

secteur Indien de l’Océan Austral via l’analyse géochimique (CaCO3, CaXRF, COT) et micropaléontologique 

(coccolithes, foraminifères) de la carotte MD04-2718. Le flux d’oxygène lié à la productivité de la 

biosphère globale est calculé au cours des derniers 800 ka à partir des nouvelles mesures de Δ17O de O2 

entre 445 et 800 ka sur la carotte Epica Dome C et des données déjà publiées entre 0 et 445 ka. Enfin, 

l’intégration de l’ensemble des données de productivité biologique obtenues dans cette étude à une 

synthèse des données de productivité terrestre et marine publiées, a permis de discuter l’origine des 

variations globales de la productivité de la biosphère et d’étudier l’impact de ces variations sur les 

changements de CO2 atmosphérique au cours des cycles glaciaires-interglaciaires des derniers 800 ka.  
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1. Etat de l’art 
 

 

1.1 Le cycle du Carbone et son lien avec la productivité 

biologique 
 

Le CO2 est, avec la vapeur d’eau et le méthane (CH4), l’un des principaux gaz à effet de serre de 

l’atmosphère. Les molécules de CO2 captent l’énergie émise par la Terre et la restitue sous forme 

d’infrarouges vers la surface de la Terre. Les mesures in-situ de la concentration de CO2 dans 

l’atmosphère ont révélé une augmentation graduelle de 95 ppmv depuis 1959 (Keeling et al., 1976 ; 

Global Monitoring Laboratory, NOAA). L’activité anthropique toujours croissante depuis les années 1950 

est la cause principale de cette augmentation (IPCC, 2013). La hausse de CO2 qui en résulte est de plus 

en plus rapide au fil des années et son impact sur le climat de la Terre est aujourd’hui sans équivoque. 

Ainsi, la température moyenne du globe a augmenté de ~1°C depuis la période préindustrielle (Global 

Warming of 1.5°C, IPCC, 2019), le niveau marin ne cesse de monter (Dangendorf et al., 2019) tandis que 

les évènements climatiques extrêmes sont de plus en plus nombreux.  

Pour comprendre tous les mécanismes derrière cette augmentation de CO2 et son impact sur le climat 

dans le futur, des études se basent sur les sorties de modèles de climat (rapports IPCC). Pour pouvoir 

estimer les variations climatiques futures en lien avec la hausse du CO2, il est essentiel de s’intéresser au 

cycle du carbone dans son ensemble.  

 

1.1.1 Le cycle du Carbone 
 

1.1.1.1 Les réservoirs 

 

Sur Terre, il existe quatre réservoirs majeurs de carbone : la lithosphère, l’océan (ou hydrosphère), les 

continents et enfin l’atmosphère (Ciais et al., 2013) (Figure 1.1).  

La lithosphère renferme le plus grand stock de carbone, avec 63 000 000 PgC (1015gC) répartis entre les 

roches carbonatées et le carbone organique stockés dans la croute terrestre et les sédiments. Le temps 

de résidence du carbone dans ce réservoir est de plusieurs millions d’années, son impact est donc 

négligeable à plus courte échelle de temps.  
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L’océan est le deuxième plus grand réservoir, avec 39 000 PgC. On peut différencier l’océan profond, 

et l’océan de surface ; le temps de résidence respectif de ces deux réservoirs étant de 1.25 ka et de 25 

ans. La majorité du carbone dans l’océan est du Carbone Inorganique Dissous (CID), dont 37100 PgC 

dans l’océan profond et 900 PgC dans l’océan de surface. Le Carbone Organique Dissous (COD) 

représente 700 PgC et enfin, la biosphère marine compte pour 3 PgC dans l’océan total. Le dépôt de 

carbone dans les sédiments de surface au fond de l’océan représente un stock de 1750 PgC.  

Le réservoir terrestre représente un stock de carbone entre 1950 et 3050 PgC, réparti entre les sols (1500-

2400 PgC) et la végétation (450-650 PgC).  

L’atmosphère, enfin, est le plus petit réservoir de carbone, avec 860 PgC. La concentration en CO2 dans 

l’atmosphère ne représente que 0.04% de la concentration totale de l’atmosphère mais son impact sur 

le climat est grand du fait de l’effet de serre qui l’accompagne.  

 

Figure 1.1 Le cycle du carbone. Les stocks sont indiqués en Pg C (1015 gC), les flux entre les différents réservoirs 

sont représentés par des flèches. Les chiffres et flèches noires indiquent les stocks et flux de carbone avant la 

période industrielle, ceux en rouge, pendant la période industrielle actuelle (Ciais et al., 2013). 
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1.1.1.2 Les flux de carbone  

 

Les principaux flux de carbone observés sont entre l’atmosphère et les réservoirs terrestre et océanique. 

Les continents, à travers la végétation et les sols, échangent 120 PgC/an avec l’atmosphère. Les échanges 

de carbone entre l’océan de surface et l’atmosphère représentent quant à eux 90 PgC/an (Friedlingstein 

et al., 2019). Dans l’océan, les échanges de carbone ont lieu entre l’océan de surface et la biosphère 

marine (~ 50 PgC/an), ainsi qu’entre l’océan profond et l’océan de surface (~ 100 PgC/an).  

Les flux nets associés aux échanges de carbone entre les continents et les océans avec l’atmosphère sont 

de l’ordre de quelques PgC/an et définissent les sources et puits de carbone pour l’atmosphère 

(Friedlingstein et al., 2019). Ils dépendent de deux principaux mécanismes : 1) les processus physico-

chimiques dans l’océan liés à la pompe de solubilité, ou Pompe Physique, à travers la solubilité du CO2 

dans l’eau en lien avec la température de surface et la formation d’eaux profondes aux hautes latitudes 

impactant l’export de CID, et 2) les variations de la biosphère marine et terrestre.  

 

1.1.2 La Pompe Physique 
 

 

Dans l’océan, la solubilité du CO2 est liée aux variations de température et de salinité, les deux 

paramètres ayant un effet contraire. Ainsi, les eaux froides des hautes latitudes favorisent la dissolution 

du CO2 en Carbone Inorganique Dissous dans les eaux de surface en lien avec une solubilité plus 

importante. Ces eaux denses et riches en CID vont plonger et ainsi alimenter l’océan profond via la 

circulation thermohaline. La formation des eaux profondes, localisée dans l’Atlantique Nord et dans 

l’Océan Austral, favorise l’extraction du CO2 de l’atmosphère, agissant comme un puits. Les eaux 

profondes remontent à la surface de l’Océan Austral également, ainsi que dans l’Océan Pacifique Nord, 

entrainant une hausse du CID dans les eaux de surface de ces secteurs et par conséquent, un dégazage 

de CO2 vers l’atmosphère (Figure 1.2).  
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Figure 1.2 Schéma de la circulation thermohaline et des puits de CO2 pour l'atmosphère liés à la Pompe Physique 

(https://earthobservatory.nasa.gov/features/OceanCarbon/page2.php). 

 

L’efficacité de la Pompe Physique dépend de la température, de la circulation thermohaline et aussi de 

la concentration atmosphérique en CO2. La hausse de la concentration en CO2 anthropique dans 

l’atmosphère entraine un déséquilibre entre la pression partielle de l’atmosphère (pCO2) atmosphérique 

et celle de l’océan de surface, favorisant le flux de CO2 vers l’océan. Depuis la fin de la période 

préindustrielle, l’augmentation du puits de CO2 dans l’océan lié à la Pompe Physique aurait permis de 

piéger jusqu’à 30% du CO2 d’origine anthropique, dont la majorité dans l’Océan Austral (Landschützer 

et al., 2015 ; Gruber et al., 2019 ; IPCC, Special report on the Ocean and Cryosphere in a Changing 

Climate). 

 

1.1.3 La biosphère et la productivité biologique 
 

1.1.3.1 Définition 

 

La biosphère représente l’ensemble des organismes vivants sur Terre, que ce soit dans les écosystèmes 

terrestres ou marins. Les flux entre l’atmosphère et la biosphère sont dépendants des processus de 

photosynthèse et de respiration.  
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Le processus de photosynthèse est utilisé par les organismes photo-autotrophes pour synthétiser de la 

matière organique à partir de carbone inorganique (CO2), d’eau (H2O) et de lumière. Outre de la matière 

organique, la photosynthèse produit aussi de l’O2. 

 

6𝐶𝑂2 +  12𝐻2𝑂 + 𝑙𝑢𝑚𝑖è𝑟𝑒 →  𝐶6𝐻12𝑂6 +  6𝑂2 + 6𝐻2𝑂 

 

Les organismes photo-autotrophes incluent les végétaux sur les continents et le phytoplancton dans les 

océans.  

A contrario, le processus de respiration, utilisé par tous les êtres vivants, consomme l’oxygène et libère 

du CO2 dans le but de produire de l’énergie.   

 

𝐶6𝐻12𝑂6 +  6𝑂2 →   6𝐶𝑂2 +  6𝐻2𝑂 

 

Ces deux processus, à travers la productivité de la biosphère, impactent le cycle du carbone mais aussi 

celui de l’oxygène, avec un impact opposé sur les deux cycles.   

 

1.1.3.2 La biosphère terrestre 

 

La biosphère terrestre est représentée par la végétation et les sols. La majorité du couvert végétal est 

répartie dans l’hémisphère Nord et aux tropiques, les surfaces continentales dans l’hémisphère Sud étant 

moins nombreuses. Aux basses latitudes se développent des forêts tropicales tandis qu’aux hautes 

latitudes, on trouve des forêts boréales et de la toundra. La productivité biologique terrestre dépend du 

ratio entre ces différents biomes, chaque biome ayant une productivité qui lui est propre (Figure 1.3). 

L’insolation, la durée des jours ou la longueur des saisons vont aussi impacter la productivité terrestre.  

Les flux de carbone liés à la biosphère terrestre peuvent être estimés à travers le calcul de la Productivité 

Primaire Brute, qui est la somme des flux de carbone associés à la Productivité Primaire Nette, liée à la 

production de carbone organique via la photosynthèse et à la respiration. Il est aussi possible d’estimer 

les flux d’oxygène associés à la biosphère, la Productivité Primaire Brute de carbone étant liée à la 

Productivité Primaire Brute d’oxygène (Hoffmann et al., 2004).  
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Figure 1.3 Distribution de la GPP à l'actuel (gC.d-1.m-2) estimé par le modèle ORCHIDEE. (Landais et al., 2007). 

 

Les flux nets de carbone et d’oxygène associés à la productivité de la biosphère terrestre sont 

dépendants des paramètres énoncés ci-dessous, mais aussi du ratio entre photosynthèse et respiration. 

A l’échelle d’une journée, le flux de CO2 (d’O2) est plus important pendant la nuit (journée). A l’échelle 

annuelle, la concentration atmosphérique en CO2 est fortement dépendante de la productivité terrestre 

(Figure 1.4). En effet, dans l’hémisphère Nord, les mesures de CO2 enregistrent une baisse de la 

concentration atmosphérique durant les saisons de printemps et d’été, en lien avec le développement 

de la végétation dans cette région, suivie d’une hausse de CO2 pendant l’automne et l’hiver. A l’échelle 

des dernières dizaines d’années, l’étude des flux de carbone liés à la productivité terrestre a mis en 

évidence la relation entre l’arrêt de l’augmentation du CO2 dans l’atmosphère et une hausse du puits de 

carbone liée à la biosphère terrestre, confirmant son impact non négligeable sur le cycle du carbone 

(Keenan et al., 2016) 

 

Figure 1.4 Variation mensuelle de la concentration atmosphérique en CO2 depuis 2015 (Global Monitoring 

Laboratory, NOAA, https://www.esrl.noaa.gov/gmd/). 
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1.1.3.3 La biosphère marine et la Pompe Biologique 

 

Dans les océans, la productivité biologique est tributaire du phytoplancton. Le phytoplancton vit dans 

la zone photique et est étroitement dépendant du degré de luminosité, de la teneur en nutriments ainsi 

que de la température (Sigman and Hain, 2012).  

La productivité est inégalement répartie à la surface des océans, avec une forte productivité aux niveaux 

des côtes, de l’équateur ainsi qu’aux hautes latitudes des deux hémisphères (Figure 1.5). Cette forte 

productivité serait principalement liée à l’apport de nutriments dans les eaux de surface par mélange ou 

par upwelling (Sigman and Hain, 2012). A l’échelle des saisons, on peut observer une forte variabilité de 

la productivité aux hautes latitudes, le printemps et le début de l’été étant significativement plus 

productifs que l’hiver (Sigman and Hain, 2012).   

 

Figure 1.5 Concentration de surface en chlorophylle (mg de chlorophylle.m-3) obtenus par observation satellite 

(GLOBCOLOUR). a Janvier 2020, b Juin 2020 (https://globcolour.info/ distribué par ACRI-ST, France). 

 

https://globcolour.info/
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L’impact de la productivité biologique marine sur le CO2 se mesure grâce à l’efficacité de la Pompe 

Biologique. La Pompe Biologique a pour rôle de séquestrer le carbone dans l’océan profond au 

détriment de l’océan de surface et de l’atmosphère via des processus biologiques, chimiques et 

physiques (Volk and Hoffert, 1985 ; Hain et al., 2014).  

Dans les années 1980, la Pompe Biologique était définie comme la production de carbone organique 

(Corg) en surface par le phytoplancton et son export vers l’océan profond, permettant de réduire la 

concentration en carbone dans l’océan de surface (Volk and Hoffert, 1985). Les producteurs primaires 

marins sont principalement représentés par les diatomées, les coccolithophoridés, et une partie du 

picoplancton (cyanobactéries…). Ils vivent dans la zone photique de l’océan, c’est-à-dire dans les 200 

premiers mètres de la colonne d’eau. Ils synthétisent le Corg à partir du CID présent en surface via le 

processus de photosynthèse. Une majeure partie de ce Corg est consommée par le zooplancton en 

surface et reminéralisée. Le reste du carbone organique (10-50%) est exporté en profondeur et 

reminéralisé sous forme de Carbone Inorganique Dissous (CID) dans les eaux intermédiaires et 

profondes (Henson et al., 2012). Une petite fraction, environ 1%, atteint le sédiment et est alors stockée 

pour plusieurs millions d’années. La baisse de la concentration en CID en surface liée à la photosynthèse 

et à l’export du Corg en profondeur entraine une diminution de la pCO2 dans l’océan de surface (Figure 

1.6). Le déséquilibre ainsi créé entre la pCO2 en surface et la pCO2 atmosphérique entraine alors un flux 

positif de CO2 vers l’océan, favorisant la baisse de la concentration atmosphérique de CO2. La 

reminéralisation du Corg dans la colonne d’eau lors de son export entraine une augmentation du CID et 

avec elle, une hausse de la pCO2 dans le réservoir océanique profond. Ce transfert de CID depuis l’océan 

de surface vers l’océan profond permet de séquestrer le carbone pendant plusieurs milliers d’années, 

réduisant les échanges possibles avec l’atmosphère (Ciais et al., 2013). La Pompe Biologique, comme 

décrite en 1985, agit donc comme un puits de CO2.  

Tout comme pour la productivité terrestre, les flux de carbone associés à la productivité marine 

s’étudient à travers la Productivité Primaire Brute et la Productivité Primaire Nette. Pour quantifier le flux 

de carbone exporté en profondeur, on s’intéresse à la Productivité Exportée Nette (NEP), qui correspond 

à l’export de la Productivité Primaire Nette en profondeur. La quantification de la NEP est capitale pour 

déterminer l’efficacité de la Pompe Biologique (Sigman and Hain, 2012 ; Hain et al., 2014).  
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Figure 1.6 Impact des processus biochimiques de la Pompe Biologique sur le cycle du carbone dans l’océan 

(Zeebe, 2012). 

 

Depuis quelques années, la définition de la Pompe Biologique a changé, prenant en compte la 

production et l’export de Corg, alors nommée Pompe des Tissus Mous (Soft-Tissue Pump en anglais ou 

STP), mais aussi celle du Carbonate de Calcium (CaCO3), définie comme la Contre-Pompe des Carbonates 

(Carbonate Counter Pump ou CCP) (Hain et al., 2014 ; Salter et al., 2014). 

La CCP représente la séquestration de l’alcalinité dans l’océan profond au détriment de l’océan de 

surface via le processus de calcification. Tout comme les producteurs primaires synthétisent le carbone 

organique, les organismes calcifiants comme les foraminifères, les coccolithophoridés et les ptéropodes, 

fabriquent leur squelette en CaCO3 à partir de carbone inorganique dissous.  

 

𝐶𝑎2+ + 2𝐻𝐶𝑂3
−  ↔  𝐶𝑎𝐶𝑂3 + 𝐶𝑂2 + 𝐻2𝑂 

 

La production de CaCO3 entraine une baisse du CID et de l’alcalinité dans les eaux de surface avec un 

rapport 1:2. En profondeur, le CaCO3 est dissous, augmentant l’alcalinité et le CID dans l’océan profond. 

Tandis qu’en surface la calcification entraine une hausse de la concentration en CO2 dissous, et donc de 

la pCO2, sa dissolution en profondeur a l’effet inverse (Figure 1.6). L’augmentation de la pCO2 en surface 

entraine un dégazage de CO2 vers l’atmosphère, faisant de la CCP une source de CO2 pour l’atmosphère 

(Figure 1.7) (Annexe 1).  
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Pour étudier l’efficacité de la Pompe Biologique ainsi que son impact sur les flux de CO2 entre océan et 

atmosphère, il est donc important de prendre en compte l’efficacité de la STP mais aussi celle de la CCP.  

 

 

Figure 1.7 Schéma des deux composantes de la Pompe Biologique : la Pompe des Tissus Mous (STP à gauche) et 

la Contre-Pompe des Carbonates (CCP à droite) et leur impact sur le cycle du carbone et de l’oxygène. ALK : 

Alcalinité, CID : Carbone Inorganique Dissous, NEP : Productivité exportée nette.  

 

Dans les océans, la STP a un effet plus important que la CCP. L’efficacité de la Pompe Biologique est 

donc majoritairement positive et joue donc un rôle très important dans les échanges de CO2 entre océan 

et atmosphère. A l’échelle du cycle de l’oxygène, seule la STP influe sur les échanges d’O2 entre océan 

et atmosphère à travers la production de Corg par les producteurs primaires lors de la photosynthèse.  

 

1.1.4 Bilan des échanges de CO2 et d’O2 entre atmosphère et réservoirs 

océanique et continental  
 

De nombreux échanges de CO2 ont lieu entre les différents réservoirs de carbone, à travers la 

productivité de la biosphère, la Pompe Physique et la Pompe Biologique dans les océans. Des flux 

d’oxygène ont aussi lieu entre les réservoirs biosphériques et l’atmosphère. Ces flux varient au cours du 

temps et impactent la concentration atmosphérique en CO2 et jouent un rôle majeur sur le climat (Figure 

1.8).  
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Figure 1.8 Schéma bilan des flux d'e CO2 et d'O2 entre l'atmosphère et les réservoirs océanique et continental. 

ALK : Alcalinité, CID : Carbone Inorganique Dissous, NEP : Productivité exportée nette. 

 

Ces dernières décennies, la Pompe Physique et la biosphère globale ont eu une importance capitale 

dans l’atténuation de l’augmentation du CO2 d’origine anthropique (Friedlingstein et al., 2019).  Mais 

qu’en est-il lorsque l’homme n’influe pas sur le climat ? Comment la biosphère et la Pompe Physique 

influent-elles sur les variations de CO2 à plus longue échelle de temps ?  

 

1.2 Les variations climatiques du Quaternaire 
 

 

Le Quaternaire commence il y a 2.588 Ma. Cette période géologique se distingue par des variations 

cycliques du climat, avec des alternances de périodes froides (glaciaires) et chaudes (interglaciaires) 

caractérisées par l’apparition et la disparition de calottes de glace dans les hautes latitudes de 

l’hémisphère Nord.  

En 1941, Milutin Milankovitch propose une théorie selon laquelle les périodes glaciaires et interglaciaires 

pourraient être induites par des variations d’insolation causées par les changements des paramètres de 

l’orbite terrestre. Les paramètres orbitaux régissent les mouvements de la Terre autour du soleil, 

influençant l’insolation reçue par la Terre. Selon sa théorie, les glaciations s’enclenchent lorsque 
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l’insolation durant l’été est minimale dans les hautes latitudes de l’hémisphère Nord. Le faible 

ensoleillement empêche la glace de fondre et celle-ci s’accumule d’années en années, augmentant par 

conséquence l’albédo terrestre et entrainant une baisse des températures.   

Concrètement, trois paramètres orbitaux influent sur les variations d’insolation de la Terre : l’excentricité, 

l’obliquité et la précession (Figure 1.9).  

L’excentricité (ε) correspond à la circularité de l’orbite de la Terre autour du Soleil et varie entre ε=0 

(ellipse en forme de cercle avec une distance Terre-Soleil constante) et ε =0.06 (ellipse aplatie avec la 

Terre décalée par rapport au centre de l’ellipse). L’excentricité enregistre deux cycles avec des périodes 

d’environ 413 et 100 ka. Les variations de l’excentricité modifient l’intensité et la longueur des saisons : 

durant une période de faible excentricité, les saisons seront moins marquées tandis que l’été sera plus 

long.  

L’obliquité varie entre 22.1 et 24.5° et représente l’inclinaison entre l’axe de rotation de la Terre et le plan 

de l’écliptique. D’une période de 41 ka, elle influence la durée des jours mais joue aussi sur la quantité 

d’ensoleillement reçu aux différentes latitudes. Une forte obliquité augmente/diminue l’insolation des 

hémisphères en été/hiver, avec un impact plus important aux hautes latitudes, les variations d’obliquité 

n’affectant pas la distance des basses latitudes avec le Soleil.  

La précession des équinoxes est la variation de l’orientation de l’axe de rotation de la Terre. Ce 

paramètre, dépendant de l’excentricité, influe sur l’intensité des saisons. A l’heure actuelle, dans 

l’hémisphère Nord, le solstice d’hiver est au périhélion tandis que le solstice d’été est à l’aphélion. Il y a 

donc des hivers tièdes et des étés frais. A l’opposé, dans l’hémisphère Sud, le solstice d’été est au 

périhélion et le solstice d’hiver à l’aphélion. Il y a donc un grand contraste saisonnier, avec des hivers 

froids et des étés chauds. La période associée à la précession est entre 19 et 23 ka. Il y a environ 11 ka, 

la Terre enregistrait, à l’inverse d’aujourd’hui, des saisons contrastées dans l’hémisphère Nord et des 

saisons peu contrastées dans l’hémisphère Sud. L’impact de la précession sur le climat est plus important 

lors des périodes de forte excentricité du fait de la différence de distance par rapport au soleil entre la 

périhélie et l’aphélie. En période de faible excentricité, l’impact de la précession sur le climat est moindre.  
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Figure 1.9 Les paramètres orbitaux de Milankovitch et leurs impacts sur l’insolation et la durée des saisons a 

Precession, b Obliquité, c Excentricité. Courbes d’après Laskar et al., 2004. 

 

C’est en 1955 que Cesare Emiliani mit en évidence pour la première fois, les cycles glaciaires-

interglaciaires, à l’aide de la mesure de la composition isotopique des foraminifères planctoniques, reflet 

des températures de surface locales. Il définit ainsi pour la première fois les stades isotopiques, qui sont 

utilisés aujourd’hui encore pour nommer les différentes périodes glaciaires (nombre pair) et 

interglaciaires (nombre impair). Ces cycles observés viennent alors supporter l’existence de périodes 

climatiques associées aux paramètres orbitaux selon la théorie de Milankovitch.  

L’analyse d’enregistrements climatiques de plus en plus anciens à travers le globe a permis par la suite, 

de remonter aux variations du volume des glaces et de la température des océans jusqu’à plusieurs 

millions d’années dans le passé. Ces enregistrements mettent en évidence un changement important 

dans la cyclicité des périodes glaciaire-interglaciaire entre 1.2 et 0.6 Ma, avec le passage de cycles 

dominés par une périodicité de 41 ka avant 1.2 Ma à des cycles dominés par une périodicité de 100 ka 

après 0.6 Ma (Raymo et al., 1997 ; Heslop et al., 2002 ; Lisiecki and Raymo, 2005 ; Prokopenko et al., 

2006 ; Sexton and Barker, 2012) (Figure 1.10). 
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Figure 1.10 Courbe du δ18O des foraminifères benthiques LR04 (Lisiecki and Raymo, 2005) montrant les variations 

de la durée des cycles glaciaires-interglaciaires au cours du Quaternaire. 

 

Cette transition, appelée la transition Mid-Pleistocène, (Mid-Pleistocene Transition, MPT) ne peut 

s’expliquer par la seule influence des paramètres orbitaux, ces derniers ne montrant aucun changement 

significatif durant cette période. Des études montrent que cette transition aurait pu être causée par une 

augmentation de l’étendue des calottes glaciaires depuis le dernier million d’années (Chalk et al., 2017 ; 

Tzedakis et al., 2017) ou encore par une réduction de la ventilation des eaux profondes dans l’Océan 

Austral (Hasenfratz et al., 2019). 

 

 

1.3 Les variations du CO2 au cours des cycles glaciaires-

interglaciaires 
 

 

1.3.1 Les cycles des derniers 800 ka 
 

 

Dans les années 1990 à 2010, l’analyse de la composition de l’air piégé dans les carottes de glace 

antarctique a mis en évidence d’importantes variations de la concentration atmosphérique en CO2 au 

cours des cycles glaciaires-interglaciaires, d’abord au cours des derniers 400 ka avec la carotte Vostok 

(Barnola et al., 1987 ; Petit et al., 1999) puis jusqu’à 800 ka avec la carotte Epica Dome C (Siegenthaler et 

al., 2005 ; Lüthi et al., 2008). Ces mesures révèlent des variations de CO2 de l’ordre de 80 à 100 ppm 

d’amplitude à l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires, avec une concentration importante en CO2 
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durant les périodes interglaciaires (de l’ordre de 260-280 ppmv) et une concentration plus faible durant 

les périodes glaciaires, allant jusqu’à 180 ppmv. Ces changements dans la concentration atmosphérique 

en CO2 joueraient un rôle majeur dans ces cycles glaciaires-interglaciaires. En effet, les variations de CO2 

sont fortement corrélées à celles de la température en Antarctique (Jouzel et al., 2007) et au volume des 

glaces (Lisiecki and Raymo, 2005), ce qui permet de conclure à une influence non négligeable de la pCO2 

atmosphérique sur le système climatique (Figure 1.11).  

Les variations les plus rapides de CO2 sont enregistrées pendant les transitions entre périodes glaciaires 

et périodes interglaciaires, appelées terminaisons. Les terminaisons enregistrent des hausses du CO2 de 

l’ordre de 80 ppmv en moyenne en quelques milliers d’années seulement. Pour expliquer ces variations 

rapides, plusieurs hypothèses sont évoquées par les scientifiques, mais la question reste encore 

aujourd’hui ouverte.  

 

Figure 1.11 Paramètres orbitaux et enregistrements climatiques globaux des derniers 800 ka. a, b, c  Précession, 

Obliquité et Excentricité (Laskar et al., 2004), d CO2 composite (ppmv) (Bereiter et al., 2015), e δD (‰) de EDC 

(Jouzel et al., 2007) f δ18O stack sur foraminifères benthiques (Lisiecki and Raymo, 2005). Les enregistrements de 

glace et le δ18O composite sont donnés sur l’échelle d’âge AICC2012.  
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1.3.2 La question des 80 ppm de CO2  
 

 

Plusieurs hypothèses existent aujourd’hui pour expliquer les variations d’amplitudes de 80-100 ppm de 

CO2 dans l’atmosphère observées à l’échelle des derniers 800 ka. Elles mettent souvent en avant les 

variations dans les échanges de CO2 entre l’atmosphère et l’océan à travers des changements de la 

circulation océanique (Toggweiler et al., 1999 ; Skinner et al., 2010 ; Siani et al., 2013 ; Jaccard et al., 2016) 

de l’étendue de la glace de mer (Abelmann et al., 2015 ; Ferrari et al., 2014) et de la productivité marine 

(Kohfeld et al., 2005 ; Martinez-Garcia et al., 2014) Cependant, la productivité terrestre pourrait aussi 

avoir un impact non négligeable.  

 

1.3.2.1 L’impact de la productivité terrestre 

 

A l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires, la productivité terrestre est dépendante des conditions 

climatiques (température, ensoleillement, précipitation). Durant les périodes interglaciaires, les 

conditions climatiques plus favorables permettent le développement de la végétation sur les continents 

(Tzedakis et al., 2006 ; Melles et al., 2012) (Figure 1.12). Aux hautes latitudes de l’hémisphère Nord, la 

diminution de la calotte glaciaire laisse la place à l’augmentation de l’étendue du couvert végétal (de 

Vernal et Hillaire-Marcel, 2008). La biosphère terrestre agirait alors comme un puits de CO2 pour 

l’atmosphère, les modèles estimant que cela pourrait entrainer une baisse de CO2 de l’ordre de 30 ppm 

(Kohler et al., 2005 ; Prentice et al., 2011 ; Ciais et al., 2012 ; Sadori et al., 2016) Durant les périodes 

glaciaires, la végétation tend à moins se développer, et des études basées sur la modélisation de la 

biosphère terrestre pendant le dernier cycle climatique estiment une baisse de l’ordre de 300 à 700 PgC 

du stock de carbone terrestre, entrainant une hausse de pCO2 d‘une dizaine de ppm (Köhler and Fischer, 

2004 ; Köhler et al., 2010 ; Prentice et al., 2011 ; Brovkin et al., 2012 ; Ciais et al., 2012 ; Menviel et al., 

2012), correspondant à une source de CO2 pour l’atmosphère. Cette baisse de la productivité terrestre 

pourrait être liée à une baisse de l’étendue des biomes à forte productivité, ou encore à une diminution 

de la fertilisation par le CO2 (Hoogakker et al., 2016 ; Davies-Barnard et al., 2017). Au cours des 

déglaciations, le relargage du stock de carbone associé au permafrost aurait pu avoir un fort impact sur 

la hausse du CO2 observé durant ces périodes (Ciais et al., 2012 ; Crichton et al., 2016).  
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Figure 1.12 Variations de la végétation au cours des derniers 800 ka. a CO2 (Bereiter et al., 2015), b Concentration 

de pollen (grains.cm-3), ODP 646 (de Vernal et Hillaire-Marcel, 2008), c Pourcentage de Pollen (%), Lac Tenaghi 

Philippon (Tzedakis et al., 2006). 

 

Alors que pour le dernier cycle climatique, de nombreux enregistrements de productivité biologique 

terrestre existent et que beaucoup d’études quantifient les flux de carbone qui lui est associée, peu 

d’études existent sur les derniers 800 ka, et sont souvent indirectes, basées sur l’étude des variations 

polliniques (Tzedakis et al., 2006 ; de Vernal et Hillaire-Marcel, 2008 ; Melles et al., 2012). De plus, peu 

d’études s’intéressent aux flux d’oxygène associés aux changements de végétation sur les continents, 

qui pourraient nous apporter de nouveaux éléments pour mieux estimer l’impact de la biosphère 

terrestre sur le climat.   

 

1.3.2.2 L’impact des mécanismes physiques et biologiques dans l’océan 

 

Comme vu dans le chapitre précédent, l’océan de surface est seul à échanger avec l’atmosphère dans le 

réservoir océanique total. Cependant, des variations dans les flux d’échange entre l’océan de surface et 

l’océan profond et avec la biosphère marine pourraient avoir un impact sur le flux de carbone avec 

l’atmosphère. De nombreuses études se sont penchées sur ces hypothèses, à travers des changements 

de la dynamique des océans et de la Pompe Biologique (Sigman and Boyle, 2000) 
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1.3.2.2.1 Pompe Physique 

 

Au cours des périodes glaciaires, la baisse de la température de surface de l’océan a entrainé une 

augmentation de la solubilité du CO2 pouvant engendrer une baisse de l’ordre de 30 ppm de CO2 dans 

l’atmosphère. Cependant, la hausse de la salinité des eaux du fait de l’augmentation de l’étendue des 

calottes de glace sur les continents compenserait en partie la baisse de CO2 liée à la baisse de la 

température, de l’ordre de 6.5 ppm (Sigman and Boyle, 2000). Les changements de solubilité du CO2 

dans l’océan ne permettraient donc pas d’expliquer l’amplitude de 80-100 ppm observée entre périodes 

glaciaires et interglaciaires.  

La circulation thermohaline, à travers la formation d’eaux profondes en Atlantique Nord et dans l’Océan 

Austral, et à travers leur remontée au niveau de zones de divergence, comme cette de l’Antarctique, 

participerait activement aux échanges de CO2 entre océan et atmosphère et à la variation de la 

concentration atmosphérique en CO2 (Archer et al., 2003 ; Sigman and Boyle, 2000 ; Sigman et al., 2010 ; 

Hain et al., 2014). Pendant les périodes glaciaires, la ventilation des eaux profondes dans l’Océan Austral 

serait moins importante, réduisant ainsi les échanges entre les eaux profondes riches en CO2 et 

l’atmosphère (François et al., 1997 ; Toggweiler et al., 1999 ; 2006 ; Adkins et al., 2002 ; Wu et al., 2018) 

(Figure 1.13). L’augmentation de l’étendue de la couverture de glace autour de l’Antarctique, la 

formation de saumures aux hautes latitudes ou encore le déplacement vers le Nord des Vents d’Ouest, 

ou Westerlies, sont autant de paramètres qui moduleraient les échanges de CO2 de l’océan avec 

l’atmosphère et permettraient d’expliquer une partie de la baisse du CO2 pendant les périodes glaciaires 

(Stephens and Keeling, 2000 ; Bouttes et al., 2010 ; Menviel et al., 2018).  De nombreuses études à haute 

résolution temporelle effectuées durant la dernière déglaciation montrent l’importance de l’Océan 

Austral sur la hausse du CO2 atmosphérique, liée à une revigoration des upwellings dans cette région, 

apportant des eaux riches en CO2 depuis l’océan profond jusqu’à l’océan de surface (Anderson et al., 

2009 ; Skinner et al., 2010 ; 2013 ; Siani et al., 2013). Cette reprise de la ventilation serait due à une 

diminution de l’étendue de la couverture de glace (Stephens and Keeling, 2000 ; Abelmann et al., 2015 ; 

Ferrari et al., 2014) ou encore à une migration vers le Sud de la ceinture de westerlies (Toggweiler et al., 

2009 ; Denton et al., 2010 ; Hain et al., 2014).   
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Figure 1.13 Variation de la ventilation, de la couverture de glace et de la position des Westerlies dans l'Océan 

Austral (modifié d'après Skinner et al., 2010). a En période interglaciaire b.En période glaciaire. La couverture de 

glace est représentée par les rectangles gris et la position des Westerlies par le cercle noir. AABW : Antarctic 

Bottom Waters, CDW : Circumpolar Deep Waters, AAIW : Antarctic Intermediate Waters, SAMW : Subantarctic 

Mode Waters, PFZ : Polar Front Zone. 

 

La Pompe Physique, en particulier dans l’Océan Austral, serait donc un mécanisme important des 

variations glaciaires-interglaciaires de la concentration atmosphérique en CO2 au cours de la dernière 

déglaciation. A l’échelle des derniers 800 ka, de plus en plus d’études s’intéressent aux variations de la 

ventilation des eaux profondes dans l’Océan Austral (Williams et al., 2019) et à l’échelle du globe (Bouttes 

et al., 2020) ainsi qu’à la migration des Westerlies (Kemp et al., 2010), permettant d’amener de nouveaux 

éléments pour mieux interpréter les variations de CO2 en lien avec la Pompe Physique. Mais beaucoup 

de travail reste encore à faire. D’autres questions se posent comme l’impact quantitatif de la Pompe 

Physique sur la concentration en CO2 dans l’atmosphère. En effet, les modèles montrent que les 

changements d’efficacité de la Pompe Physique ne pourraient pas expliquer l’intégralité de l’amplitude 

des variations de CO2 (Kohler et al., 2005 ; 2010 ; Menviel et al., 2012 ; Gottschalk et al., 2019). 



40 

 

1.3.2.2.2 Pompe Biologique 

 

Les variations de la productivité marine, à travers l’efficacité de la Pompe Biologique seraient, avec la 

Pompe Physique, un des mécanismes majeurs pouvant expliquer les variations de la concentration 

atmosphérique en CO2, et en particulier sa baisse durant les périodes glaciaires (Kohfeld et al., 2005 ; 

Hain et al., 2010 ; 2014). Des différentes régions de l’Océan, la productivité dans l’Océan Austral aurait 

joué un rôle clé à l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires, à travers les apports de nutriments par 

les upwellings et par les poussières (Watson et al., 2000 ; Kohfeld et al., 2005 ; Martinez-Garcia et al., 

2009 ; 2011 ; Jaccard et al., 2013). Les études menées à l’échelle de l’Océan Austral montrent une 

dichotomie marquée entre les variations de productivité de la Zone Antarctique, au Sud du front Polaire, 

et des zones au Nord du Front Polaire, appelées Zone du Front Polaire (PFZ) et Zone Subantarctique 

(SAZ) (Kohfeld et al., 2005 ; Jaccard et al., 2013 ; Thöle et al., 2019). Il est donc important de regarder leur 

impact sur le cycle du carbone séparément.  

 

Figure 1.14 Localisation des fronts et zones de l'Océan Austral. STF: Front Subtropical, SAF : Front Subantarctique ; 

PF : Front Polaire, SAZ : Zone Subantarctique, PFZ : Zone du Front Polaire, AAZ : Zone Antarctique. Fronts d’après 

Orsi et al., 1995.  

 

Dans les Zones du Front Polaire et Subantarctique, les périodes glaciaires sont caractérisées par une 

importante productivité exportée (Martinez-Garcia et al., 2009 ; Lamy et al., 2014 ; Thöle et al., 2019) 

(Figure 1.14). Dans le secteur Atlantique, cette hausse de la productivité est synchrone avec une 
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augmentation des flux de fer éoliens apportés par les poussières, favorisant l’hypothèse d’une 

fertilisation par le fer provenant du continent Sud-Américain (Martinez-Garcia et al., 2011, 2014). 

Cependant, cette hypothèse est débattue, des études montrant que les sédiments marins pourraient 

également contribuer, en alimentant les eaux de surface en nutriments et notamment en fer, via la 

circulation océanique (Tagliabue et al., 2014a ; 2014b ; 2017). Quelle que soit l’origine des apports de 

fer, la forte productivité exportée durant les périodes glaciaires dans la région au Nord du Front Polaire 

provoquerait une hausse de l’efficacité de la Pompe des Tissus Mous et participerait ainsi à la réduction 

de la concentration atmosphérique en CO2. Les modélisations estiment que l’impact d’une plus forte 

productivité biologique durant la dernière période glaciaire expliquerait 15 à 20 ppm de la baisse de 

CO2 (Kohfeld et al., 2005 ; Bopp et al., 2003 ; Tagliabue et al., 2009). A contrario, durant les périodes 

interglaciaires, la baisse de la productivité exportée enregistrée dans les sédiments va de pair avec une 

augmentation de la production carbonatée (Diekmann, and Kuhn, 2002 ; Martinez-Garcia et al., 2009 ; 

Schaefer et al., 2005 ; Salter et al., 2014 ; Duchamp-Alphonse et al., 2018). Les périodes interglaciaires 

seraient donc caractérisées, dans cette région de l’Austral, par une plus faible efficacité de la Pompe 

Biologique (Diekmann and Kuhn, 2002).  

Dans le secteur Antarctique de l’Océan Austral, l’augmentation de la couverture de glace durant les 

périodes glaciaires réduit la luminosité à la surface de l’océan, tandis que la réduction de la ventilation 

des eaux entraine une baisse des apports en nutriments, limitant drastiquement la productivité (Jaccard 

et al. 2013 ; Thöle et al., 2019). A l’inverse, durant les périodes interglaciaires, des études ont enregistré 

une forte productivité exportée et une augmentation de la production carbonatée, en lien avec le recul 

de la glace de mer et la revigoration des upwellings austraux amenant des eaux riches en nutriment à la 

surface (Hillebrand et al., 2009 ; Jaccard et al., 2013 ; Thöle et al., 2019).  

A l’échelle de l’océan global, peu d’études s’intéressent à la productivité exportée et à la Pompe 

Biologique en général. Les zones peu productives des basses latitudes pourraient cependant voir leur 

productivité marine impactée par les apports de nutriments par les eaux intermédiaires antarctiques 

(AAIW) et les eaux modales subantarctiques (SAMW) formées dans l’Océan Austral (Palter et al., 2010 ; 

Marshall and Speer, 2012 ; Hain et al., 2014) (Figure 1.15). Les variations de l’apport de nutriments dans 

les eaux de surface via les changements d’intensité des upwellings austraux pourraient avoir un impact 

sur ces régions (Hain et al., 2014).   
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Figure 1.15 Variation de la productivité exportée et de la ventilation dans l'Océan Austral entre l'actuel et la 

dernière période glaciaire (Sigman and Boyle, 2000). 

 

Le manque d’études sur les variations de l’efficacité de la Pompe Biologique à l’échelle des cycles 

glaciaires-interglaciaires dans l’océan, et en particulier dans l’Océan Austral, restreint notre 

compréhension de son impact sur les changements de concentration de CO2 atmosphérique. La majorité 

des études sur la productivité biologique marine s’intéressent essentiellement aux variations de la 

production organique exportée et donc à l’efficacité de la Pompe des Tissus Mous (Martinez-Garcia et 

al., 2009 ; 2011 ; Anderson et al., 2014), tandis que les quelques rares études retraçant les variations de 

l’efficacité de la Contre-Pompe des Carbonates se basent pour la plupart sur des traceurs géochimiques 

(Charles et al., 1991 ; Diekmann and Kuhn, 2002), et que les quelques études basées sur des traceurs 

micropaléontologiques sont fortement influencées par la dissolution (Howard and Prell, 1994 ; Flores et 

al., 2003). De plus à l’échelle des derniers 800 ka, les quelques études disponibles se focalisent sur les 

secteurs Atlantique et Pacifique, aucune étude ne permet de remonter à l’efficacité de la Pompe des 

Tissus Mous et de la Contre-Pompe des Carbonates dans le secteur Indien. L’apport de nouvelles 

données géochimiques et micropaléontologiques dans l’Océan Austral, et en particulier dans le secteur 

Indien, permettrait de mieux estimer les variations de la Pompe Biologique et son impact sur le cycle du 

carbone au cours des derniers 800 ka.  
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1.3.3 La spécificité de la Terminaison V et de l’interglaciaire MIS 11 
 

 

Au cours des derniers 800 ka, l’amplitude des variations entre périodes glaciaires et périodes 

interglaciaires a augmenté. Les enregistrements de la composition atmosphérique en CO2 des 9 derniers 

cycles climatiques ont montré une augmentation de la concentration en CO2 durant les 5 derniers 

interglaciaires comparés aux interglaciaire précédant 430 ka (Lüthi et al., 2008) (Figure 1.16). Alors que 

les interglaciaires suivant 430 ka ont des valeurs de CO2 en moyenne équivalentes à la valeur 

préindustrielle (280 ppm), les interglaciaires précédant 430 ka ont une concentration en CO2 

atmosphérique systématiquement inférieure à la valeur préindustrielle (260 ppm). On retrouve cette 

même tendance dans différents enregistrements climatiques tels que la température moyenne 

Antarctique (Jouzel et al., 2007) ou encore le volume des glaces (Lisiecki and Raymo, 2005), avec un 

volume de glace plus bas durant les interglaciaires plus jeunes que 430 ka. Ce passage depuis des 

interglaciaires doux vers des interglaciaires plus chauds marqué à 430 ka, est appelé la Transition 

Bruhnes Moyen (ou Mid-Brunhes Transition, MBT). 

La Terminaison V (433-426 ka sur la chronologie AICC2012) est la première déglaciation associée à 

l’augmentation des amplitudes climatiques après la MBT, affichant une concentration atmosphérique 

moyenne en CO2 d’environ 280 ppmv. Elle est précédée par la plus froide des périodes glaciaires (MIS 

12), et est suivie par le plus long des interglaciaire (MIS 11). 

L’interglaciaire MIS 11 est unique par plusieurs aspects. Outre sa durée exceptionnellement longue 

(  30 ka), il est le premier interglaciaire clairement associé au cycle de 100 ka depuis la MPT. MIS 11 est 

un interglaciaire très étudié. En effet, il coïncide avec un minimum d’excentricité et est donc considéré 

par certaines études comme un possible analogue pour l’interglaciaire actuel (MIS 1) (Droxler and Farrell, 

2000 ; Loutre, 2003 ; Candy et al., 2014), même si certaines publications montrent que MIS 19 serait un 

meilleur analogue du fait de la correspondance des paramètres de précession et d’obliquité en plus de 

l’excentricité (Loutre et Berger, 2000). Malgré une concentration en CO2 élevée durant plusieurs dizaines 

de milliers d’années, la température durant MIS 11 n’est pas plus élevée que durant les interglaciaires 

suivant (Jouzel et al., 2007), tandis que le niveau marin durant cet interglaciaire est évalué entre 6 et 13 

mètres plus haut qu’à la période pré-industrielle (Raymo and Mitrovica, 2012).  
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Figure 1.16 Les caractéristiques de MIS 11 à l’échelle des derniers 800 ka. a, b, c  Précession, Obliquité et 

Excentricité (Laskar et al., 2004), d CO2 composite (ppmv) (Bereiter et al., 2015), e δD (‰) de EDC (Jouzel et al., 

2007) f δ18O stack sur foraminifères benthiques (Lisiecki and Raymo, 2005). Les enregistrements de glace et le 

δ18O composite sont donnés sur l’échelle d’âge AICC2012. La ligne pointillée verticale rouge représente la 

transition entre les interglaciaires frais et les interglaciaires chaud (Transition Brunhes Moyen, MBT à ~430 ka), la 

période grisée représente l’interglaciaire MIS 11. 

 

Dans l’océan, MIS 11 se caractérise par une forte production carbonatée pélagique, aussi bien aux basses 

latitudes avec la création de nombreux récifs (Husson et al., 2018), qu’aux hautes latitudes avec la 

présence de nombreux blooms de phytoplanctons enregistrés dans les sédiments marins (Barker et al., 

2006 ; Rickaby et al., 2007 ; Flores et al., 2012 ; Saavedra-Pellitero et al., 2017a ; 2017b). Dans l’océan 

profond, MIS 11 est marqué par un épisode de dissolution important, créant de nombreux hiatus dans 

les archives climatiques pour cette période (Barker et al., 2006). Sur les continents, la longue période 

interglaciaire favorise le développement du couvert végétal sur toute la durée de MIS 11. Les 

enregistrements polliniques montrent aussi un recul important des calottes de l’hémisphère Nord, 

comme au Groenland (de Vernal et Hillaire-Marcel, 2008). L’interglaciaire MIS 11 est, au vu de toutes les 

caractéristiques citées ci-dessus, une période clé du Quaternaire et son étude à haute résolution 
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permettrait de mieux comprendre les mécanismes impliqués dans la longueur de cet interglaciaire et 

pourrait permettre de mieux prédire comment le climat futur peut évoluer.  

 

La productivité biologique, tant à l’échelle des continents que des océans, a enregistré d’importantes 

variations au cours des derniers 800 ka. Ces changements auraient pu avoir un impact sur le climat et en 

particulier sur le cycle du carbone à travers les échanges de CO2 avec l’atmosphère. Dans le but de mieux 

comprendre ces échanges et leur rôle sur le CO2 à l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires, cette 

thèse se base sur l’utilisation de différents outils dans les carottes de glace et de sédiments marins pour 

retracer les variations de la productivité globale et de la Pompe Biologique marine. Les prochains 

chapitrent décrivent les archives et outils utilisés ainsi que les résultats obtenus.  
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2. Les carottes de glace et de sédiments 

marins, des archives complémentaires 

pour retracer les variations passées de la 

productivité biologique  
 

 

Pour mieux comprendre le rôle de la productivité biologique sur les variations de CO2 à l’échelle des 

cycles glaciaires-interglaciaires, il est nécessaire de retracer les changements de productivité globale, 

marine et terrestre. 

Durant ce travail de thèse, je me suis intéressée à ces trois aspects à travers l’utilisation de plusieurs 

outils :  

• Les mesures de Δ17O de O2 dans les bulles d’air piégées dans la carotte de glace Epica Dome C 

prélevée en Antarctique, dans le but de reconstruire les flux d’oxygène liés à la productivité de 

la biosphère globale ;  

• L’étude géochimique (CaCO3, COT, XRF) et micropaléontologique (coccolithes et foraminifères) 

de la carotte sédimentaire marine MD04-2718 prélevée dans le secteur Indien de l’Océan 

Austral,  

• Une synthèse bibliographique de données de productivité marine et terrestre pour intégrer les 

résultats obtenus au cours de ce travail aux résultats préalablement obtenus dans la littérature 

et ainsi mieux contraindre les mécanismes mis en jeu à différentes échelles spatio-temporelles.  

Ce chapitre sera consacré, dans un premier temps, à la description des carottes de glace comme archives 

climatiques avec les différents traceurs que l’on peut mesurer dans la phase glace et dans la phase gaz, 

puis je détaillerai les méthodes utilisées au cours de cette thèse pour mesurer le Δ17O de O2 dans l’air 

piégé dans la glace de la carotte Epica Dome C afin de reconstruire la productivité biosphérique globale. 

Dans un deuxième temps, je décrirai le contexte géologique et océanographique du secteur Indien de 

l’Océan Austral dans lequel a été prélevée la carotte de sédiment marin MD04-2718 sur laquelle j’ai 

travaillé pour reconstruire les variations de la Pompe Biologique. Je détaillerai ensuite les différents 

protocoles utilisés pour les analyses micropaléontologiques et géochimiques effectuées sur cette 

carotte.   

 



48 

 

2.1 La composition isotopique de l’oxygène dans l’atmosphère   
 

 

L’oxygène est le deuxième élément le plus abondant dans l’atmosphère (20,8%) après l’azote. Son temps 

de résidence dans l’atmosphère est de 1200 ans. Il possède 3 isotopes stables : 16O (99.762%), 17O 

(0.038%) et 18O (0.205%), le premier étant désigné comme l’isotope léger et les deux autres comme les 

isotopes lourds. Le cycle de l’oxygène comprend trois réservoirs entre lesquels les échanges se font à 

courte et moyenne échelle de temps : l’atmosphère, la biosphère (terrestre et marine) et la stratosphère. 

La composition isotopique de l’oxygène dans l’atmosphère peut être étudiée grâce au rapport 

d’abondance entre le nombre d’isotopes lourds (ici 18O ou 17O) et le nombre d’isotopes légers (ici 16O) 

mesurés dans un échantillon. Les variations isotopiques étant très petites, la notation δ est utilisée. Elle 

représente la teneur relative en isotopes lourds sur isotopes légers par rapport à la teneur d’un standard 

et est exprimée en permil (‰). Ainsi, le δ18Oatm et le δ17Oatm sont exprimés comme tels :  

 

𝛿18𝑂𝑎𝑡𝑚 =

(
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𝑂
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La composition isotopique d’un échantillon « s’appauvrit » lorsque celui-ci perd des isotopes lourds par 

rapport aux légers. Inversement, quand l’échantillon gagne des isotopes lourds par rapports aux isotopes 

légers, il « s’enrichit ».  

 

Produit lors de la photosynthèse et utilisé lors de la respiration, l’oxygène est essentiel à la vie sur Terre, 

et les flux d’oxygène entre la biosphère et l’atmosphère représentent la majeure partie des échanges. La 

composition isotopique de l’oxygène est ainsi dépendante de l’utilisation de l’oxygène par la biosphère 

(photosynthèse et respiration) mais elle dépend aussi du cycle hydrologique (distillation de Rayleigh) à 

travers le couplage du cycle de l’oxygène et du cycle de l’eau lors de la photosynthèse, ainsi que des 

réactions photochimiques avec la stratosphère. Des fractionnements isotopiques différents sont associés 

à ces trois processus et impactent différemment la composition isotopique de l’oxygène. L’étude de la 

composition élémentaire et isotopique de l’atmosphère permet donc d’obtenir des informations sur ces 

trois processus. Trois traceurs principaux peuvent être étudiés pour remonter aux flux d’oxygène dans 

l’atmosphère : 1) La concentration atmosphérique d’oxygène, 2) Le δ18O de l’oxygène atmosphérique, 
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ou δ18Oatm, un traceur complexe qui dépend des variations de volume des glaces, du cycle hydrologique 

ou encore de la productivité de la biosphère terrestre et marine et 3) La composition isotopique triple, 

ou Δ17O de O2, un traceur unique permettant de retracer le flux d’oxygène lié à la productivité 

biosphérique globale.  

 

 

2.1.1 La composition isotopique triple de l’oxygène comme traceur de la 

productivité biologique  
 

2.1.1.1 Définitions 

 

Dans un système à 3 isotopes, la dépendance en masse des fractionnements isotopiques s’exprime selon 

la formule suivante :  

(𝛿17𝑂 + 1) ≈  (𝛿18𝑂 + 1)
𝜆
 𝑠𝑜𝑖𝑡  𝛿17𝑂 ≈  𝜆 ∗ 𝛿18𝑂 

 

Avec λ, un paramètre dépendant de la masse des isotopes ainsi que des processus associés à l’origine 

du fractionnement isotopique. Dans le cas du dioxygène atmosphérique, une valeur moyenne de 0.516 

a été choisie comme référence (Angert et al., 2003 ; Luz and Barkan, 2005) cette valeur correspondant 

au fractionnement moyen lors de la respiration de la biosphère (cf 2.1.1.2.1).  

On définit alors l’anomalie Δ17O comme :  

 

𝛥17𝑂 =  𝑙𝑛(𝛿17𝑂 + 1)  −  0.516 ∗ 𝑙𝑛(𝛿18𝑂 + 1). 

 

2.1.1.2 Les fractionnements isotopiques  

 

2.1.1.2.1 Les fractionnements isotopiques liés aux processus biologiques et au cycle hydrologique 

 

 

Les réactions liées au cycle hydrologique et aux processus biologiques sont liées à des fractionnements 

isotopiques dépendants de la masse. Les différents processus physiques et chimiques donnant lieu à un 

fractionnement isotopique sont chacun associé à un coefficient de fractionnement qui leur est propre. Il 
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est donc important de prendre en compte tous les processus pour établir le coefficient de 

fractionnement moyen de l’ensemble de ces processus et ainsi étudier les variations de Δ17O à l’échelle 

de l’atmosphère.  

Lors des processus biologiques et du cycle hydrologique, la différence de masse entre le 16O et le 18O 

est en moyenne deux fois celle entre le 16O et le 17O. De ce fait, on observe un enrichissement en 18O 

environ deux fois plus important que celui du 17O par rapport au 16O.   

Dans ce cas, le coefficient associé aux processus biologiques est proche de 0,52.  

 

(𝛿17𝑂 + 1) ≈ 0.52 (𝛿18𝑂 + 1) 

 

Plus précisément, ce coefficient peut varier entre 0.5 et 0.53 (Angert et al., 2003 ; Helman et al., 2005) 

(Tableau 2.1).  

 

Fractionnement isotopique de l ’oxygène dans le cycle hydrologique  

Le signal du δ18Oatm est relié directement au δ18O de l’eau via le processus de photosynthèse : 

 

6𝐶𝑂2 +  12𝐻2𝑂 + 𝑙𝑢𝑚𝑖è𝑟𝑒 →  𝐶6𝐻12𝑂6 +  6𝑂2 + 6𝐻2𝑂  

 

Lors de la photosynthèse qui a lieu dans les plantes, le δ18O de l’eau est transmis au δ18O du dioxygène 

produit. Les variations du δ18O dans les plantes au cours du temps sont reliées aux variations du δ18O de 

l‘environnement (océan pour la biosphère marine ou eau du sol, elle-même reliée à l’eau météorique, 

pour la biosphère terrestre).  

Le δ18O de l’océan est dépendant des variations du volume des glaces. En effet, au cours des périodes 

glaciaires, le volume des glaces augmente aux hautes latitudes. Les glaces des hautes latitudes ont un 

δ18O plus faible que celui de l’océan à cause de l’appauvrissement des précipitations en isotopes lourds 

depuis les basses vers les hautes latitudes (distillation de Rayleigh). Ainsi, en période glaciaire, tandis 

que les calottes de glace s’enrichissent en isotopes légers, le δ18O de l’eau de mer augmente : il est de 1 

‰ plus élevé qu’en période interglaciaire.  

Le δ18O de l’eau météorique dépend aussi du δ18O de l’eau de mer ainsi que de la distillation des régions 

sources aux régions de précipitations. Dans ce cadre, les variations de la zone de convergence 

intertropicale dans le temps ont une grande influence. Ensuite, le δ18O des feuilles, pour la biosphère 

terrestre, est fortement influencé par les conditions d’évapotranspiration (principalement humidité). 

Toutes ces influences impactent largement le δ18Oatm et δ17Oatm ce qui complique l’interprétation directe 

du δ18Oatm comme traceur de productivité de la biosphère. Les variations de δ17O et de δ18O dans le cycle 
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hydrologique suivent une même relation telles que les variations de ln(1+δ17O) sont égales à 0.528 fois 

les variations de ln(1+δ18O). 

 

Fractionnements isotopiques liés à la biosphère  

Au niveau des processus de la biosphère, la photosynthèse ne fractionne pas ou presque pas (Guy et al., 

1993 ; Eisenstadt et al., 2010). En revanche, lors de la consommation de dioxygène, les isotopes légers 

sont consommés de façon préférentielle.  

Dans la biosphère, il existe trois processus principaux associés à la respiration : 1) la photorespiration, 2) 

la réaction de Mehler, et 3) la respiration dans le noir (ou dark respiration), avec chacun un coefficient 

de fractionnement isotopique associé. Ces coefficients ainsi que la proportion des flux associés à chaque 

processus de respiration doivent être pris en compte pour calculer le λ moyen associé à la respiration.  

 

1) La photorespiration est le processus de dégazage de CO2 par les plantes à la lumière. Le flux d’oxygène 

lié à la photorespiration dépend de plusieurs paramètres environnementaux comme la température ou 

la concentration en CO2. Une baisse du CO2 ou une augmentation de la température sont ainsi associées 

à une augmentation de la photorespiration par les plantes. Mais l’intensité de la photorespiration 

dépend aussi de la distribution des plantes sur les continents et du ratio de plantes C3/C4, les plantes 

en C4 minorant la photorespiration par rapport aux plantes en C3. Ces deux derniers paramètres étant 

liés aux variations du climat, le pourcentage de flux d’oxygène associé à la photorespiration évolue au 

cours du temps. Cette variation doit être prise en compte lors de l’estimation des variations de 

fractionnements isotopiques de l’oxygène (Hoffmann et al., 2004 ; Landais et al., 2007). Landais et al., 

(2007) estiment ainsi, à l’aide de modèles de végétation, que la contribution de la photorespiration au 

flux d’oxygène biosphérique était de 15%, durant le Dernier Maximum Glaciaire, tandis qu’elle était de 

30% durant la période préindustrielle.  

 

2) La réaction de Mehler est une réaction de photoréduction de l’O2 en molécule d’H2O sous l’effet de 

la lumière (Mehler, 1951). Elle contribue à 10% des flux associés à la respiration, au Dernier Maximum 

Glaciaire comme à la période préindustrielle (Badger et al., 2000).  

 

Enfin 3), la respiration dans le noir, ou « dark respiration », correspond à la respiration dans les sols et 

dans les feuilles en absence de lumière, soit la nuit. Le coefficient de fractionnement associé est le même 

pour les feuilles et pour les sols, mais les flux associés au sol et aux feuilles diffèrent, la « dark 

respiration » dans les sols étant plus importantes que dans les feuilles (respectivement 44 et 16% du flux 

associé à la respiration globale durant la période préindustrielle, Landais et al., 2007).  
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Les différents fractionnements associés à la respiration montrent de grandes variations à la fois sur les 

changements de δ18Oatm et sur les liens entre δ17Oatm et δ18Oatm (i.e. le coefficient λ). Cependant, ces 

variations restent raisonnables sur le coefficient λ (entre 0.509 et 0.525, Tableau 2.1).  

 

 λ 

Eau météorique 0.528a 

Evapotranspiration 0.511 – 0.522b 

Photorespiration 0.509c 

Réaction de Mehler 0.525c 

Dark respiration 0.516d 

 

Tableau 2.1 Valeurs de λ pour les différents processus de cycle hydrologique et de respiration de la biosphère 

terrestre. a Meijer and Li, 1998, b Landais et al., 2006, c Helman et al., 2005, d Angert et al., 2003. 

 

2.1.1.2.2 Fractionnement isotopique lié au flux stratosphérique 

 

Dans la stratosphère, le fractionnement isotopique de l’oxygène lors de la formation d’ozone (O3) puis 

de CO2 par réactions photochimiques se fait indépendamment de la masse (Thiemens, 1991 ; Bender et 

al., 1994 ; Luz et al., 1999), l’enrichissement en 17O/16O est donc égal à celui en 18O/16O, ce qui équivaut 

à un λ de 1. 

Lors de ces réactions photochimiques, l’O2 se photodissocie dans un premier temps sous l’action du 

rayonnement ultraviolet. Puis l’ozone formé produit un atome d’O(1D) sous l’effet de la photolyse par 

rayon UV, atome qui réagit avec une molécule de CO2 pour former du CO3 qui se désintègre 

automatiquement en CO2 et O (Yung et al., 1991).  

 

𝑂2 + ℎ𝜈 → 2𝑂 

𝑂 + 𝑂2 → 𝑂3 

𝑂3 + ℎ𝜈 → 𝑂2 + 𝑂(
1𝐷) 

𝐶𝑂2 + 𝑂(
1𝐷) → 𝐶𝑂3 

𝐶𝑂3 → 𝐶𝑂2 + 𝑂 

𝑂 + 𝑂 → 𝑂2 
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Le CO2 stratosphérique formé à partir d’O2 stratosphérique est enrichi en isotopes lourds, ce qui, par 

conséquence, entraine un appauvrissement en isotopes lourds de l’O2 dans l’atmosphère. 

Dans le cas du fractionnement isotopique indépendant de la masse dans la stratosphère, la relation entre 

δ18O et δ17O est alors la suivante : 

(𝛿17𝑂 + 1) ≈  (𝛿18𝑂 + 1) 

 

2.1.1.3 Le Δ17O de O2 mesuré dans l’air piégé dans la glace comme traceur de la 

productivité biosphérique passée 

 

La mesure du Δ17O de O2 de l’air piégé dans les carottes de glace permet de reconstruire les variations 

passées de la productivité de la biosphère. Comme dit en introduction, pour l’étude de la composition 

isotopique triple de l’oxygène dans l’atmosphère (Δ17O de O2) le coefficient de fractionnement associé 

à la moyenne de l’ensemble des processus biologique est de 0,516, en supposant que les flux associés 

à la respiration et à la photosynthèse sont à l’équilibre (Angert et al., 2003 ; Luz and Barkan, 2005).  

 

𝛥17𝑂 𝑑𝑒 𝑂2  =  𝑙𝑛(𝛿
17𝑂 + 1)  −  0,516 ∗ 𝑙𝑛(𝛿18𝑂 + 1) 

 

C’est cette formule qui sera utilisée pour calculer le Δ17O de O2 à partir des mesures isotopiques de 

l’oxygène de l’air piégé dans la carotte de glace EDC, méthode qui sera présentée plus bas dans ce 

chapitre. 

Le Δ17O de O2 de l’air piégé dans les carottes de glace est calculé par rapport au Δ17O de O2 de 

l’atmosphère actuel. Par définition, le Δ17O de O2 actuel est donc de 0 per meg. Pareillement, le δ18Oatm 

de référence est de 0 ‰. Malheureusement, à cause de fractionnement élémentaire lors de la formation 

des bulles d’air dans la glace et après le forage (Severinghaus and Battle, 2001 ; Bender et al., 1995), la 

composition élémentaire de l’oxygène n’est pas directement utilisable pour reconstruire les variations 

de la productivité de la biosphère. Les corrections prises en compte pour corriger les mesures de ces 

effets seront expliquées dans les chapitres 2 et 3. 

 

Une étude en terrarium menée par Luz et al. (1999) permet de déterminer la valeur du Δ17O lié à la 

biosphère seule, estimée à 155 per meg. Ils démontrent grâce à cette expérience que l’oxygène 

atmosphérique est appauvri en 17O par rapport à une atmosphère en équilibre avec la biosphère. Ils 

affectent cette anomalie négative comme provenant des réactions photochimiques dans la stratosphère, 
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le Δ17O de la stratosphère étant estimé à -1.5 per meg. En effet, du fait du fractionnement isotopique 

indépendant de la masse dans la stratosphère, le CO2 est enrichi en 18O et 17O de la même façon, 

entrainant une anomalie négative en 17O dans l’oxygène atmosphérique.   

Par la suite, de nouvelles études permettent d’estimer le Δ17O de la biosphère terrestre et de la biosphère 

marine à 110 et 249 per meg respectivement (Luz and Barkan, 2000 ; Landais et al., 2007 ; Barkan and 

Luz, 2011) (Figure 2.1). 

 

 

Figure 2.1 Schéma des flux d’oxygène affectant le Δ17O de O2 atmosphérique selon Landais et al., 2007. 

 

Peu d’études retracent les variations du Δ17O de O2 dans le passé, la faible abondance de 17O dans 

l’oxygène (0.038%) et le fait que le Δ17O de O2 est un paramètre du second ordre demandant une haute 

précision des mesures. Des enregistrements des variations de Δ17O de O2 dans l’air piégé dans la glace 

ont été mesurés pour les derniers 400 ka jusqu’à maintenant (Luz et al., 1999 ; Blunier et al., 2002 ; 2012). 

Au cours de cette période, le Δ17O de O2 varie entre -18.45 et 56.12 per meg, avec des valeurs proches 

de 0 pendant les périodes interglaciaires et des valeurs entre 40 et 50 en moyenne pendant les périodes 

glaciaires (Figure 2.2b). Aucune mesure n’a encore été faite sur le reste de la période couverte par les 

carottes de glace, soit jusqu’à 800 ka. Il est donc crucial de faire de nouvelles mesures pour reconstruire 

les variations du flux d’oxygène biosphérique au cours des 8 derniers cycles glaciaires-interglaciaires.  
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Figure 2.2 Etat de l'art des mesures de Δ17O de O2 et de reconstruction de flux d’oxygène lié à la productivité de la 

biosphère. a CO2 (Bereiter et al., 2015), b Δ17O de O2 (Blunier et al., 2002 ; 2012), c Fbio,t/Fbio,PST (Blunier et al., 2012). 

 

Les études de Luz et al. (1999) et Blunier et al. (2002) ; (2012) utilisent les données de Δ17O de O2 pour 

pouvoir remonter aux changements de flux d’oxygène lié à la productivité biosphérique globale au cours 

du temps. Cependant, plusieurs méthodes existent pour calculer ce flux. Les méthodes sont décrites 

brièvement dans le paragraphe suivant. 

 

2.1.1.4 Estimation du flux d’oxygène lié à la productivité biosphérique globale 

 

 

La première reconstruction de productivité de la biosphère à partir de mesures du Δ17O de O2 a été 

calculée par Luz et al. (1999) en estimant les valeurs de Δ17O et les flux d’oxygène associés à la biosphère 

et à la stratosphère.  

Dans la stratosphère, la production d’O2 appauvri par réactions photochimiques est limitée par la 

concentration en CO2 (Luz et al., 1999 ; Blunier et al., 2012). Il est donc possible d’estimer le flux 

d’oxygène biosphérique passé comparé à la période préindustrielle à partir du Δ17O de O2 et du CO2 

mesurés dans les carottes de glace. Les valeurs de la concentration atmosphérique en CO2 dans le passé 

ainsi que le Δ17O de O2 sont obtenues par mesures directes dans les bulles d’air piégées dans la glace. 

Le calcul du flux d’oxygène associé à la biosphère nécessite aussi d’estimer les variations des Δ17O 

associées à la biosphère terrestre et marine, calculées à partir des coefficients de fractionnement 

isotopiques associés aux différents processus biologiques liés aux flux d’oxygène biosphérique, c.à.d. 

principalement la respiration dans le noir (« dark respiration ») et la photorespiration (cf paragraphes 
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précédents). Il est aussi nécessaire de prendre en compte le ratio du flux de productivité associé à la 

biosphère terrestre et à la biosphère marine (Landais et al., 2007 ; Blunier et al., 2012). Le détail des 

calculs sera expliqué dans le chapitre 3.   

Deux méthodes différentes ont été développées par Landais et al., (2007) puis par Blunier et al., (2012), 

pour reconstruire les flux d’oxygène liés à la productivité de la biosphère à partir des mesures de Δ17O 

de O2. Les deux modèles prennent en compte les estimations des coefficients de fractionnements 

associés à la respiration, à la photosynthèse et aux variations du cycle hydrologique ainsi que les 

variations du couvert végétal. La différence entre les deux modèles vient de la quantification des flux 

stratosphériques : tandis qeu le modèle de Landais et al., 2007 estime le flux stratosphérique à partir du 

CO2 mesuré dans les carottes de glace, Blunier et al., 2012 l’estiment à travers l’utilisation d’un modèle 

en boite prenant en compte le fractionnement indépendant de la masse lié à la stratosphère. Landais et 

al. (2007) reconstruisent une baisse de la productivité de la biosphère lors du Dernier Maximum Glaciaire 

avec un flux d’oxygène associé de l’ordre de 60 à 75% du flux préindustriel. Les reconstructions du flux 

d’oxygène biosphérique obtenues par Blunier et al. (2012) à partir de nouvelles données de Δ17O de O2 

au cours des derniers 400 ka montrent une baisse de 20% environ des flux biosphériques durant les 

périodes glaciaires comparées aux périodes interglaciaires, une baisse plus faible qu’estimée par Landais 

et al., (2007) (Figure 2.2c).  

Les reconstructions de flux d’oxygène liés à la productivité de la biosphère calculées au cours de ma 

thèse à partir des données de Δ17O de O2 sont basées sur l’utilisation du modèle de Landais et al., (2007) 

(voir Chapitre 3).  
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2.2 Les carottes de glace comme archives climatiques des 

derniers 800 ka  
 

 

 

Aux pôles, la neige accumulée au fil des milliers d’années a formé de grandes calottes glaciaires de 

plusieurs kilomètres d’épaisseur. Cette glace renferme de nombreuses informations sur les climats 

passés de la Terre, que ce soit dans la phase glace, avec les poussières et la composition isotopique de 

l’eau ; ou dans la phase gaz, avec la composition de l’atmosphère passée piégée dans les bulles d’air. 

Les carottes de glace sont ainsi des archives climatiques importantes.  

Les expéditions de forage de glace ont débuté au Groenland et en Antarctique dès les années 1960. 

Depuis, de nombreuses carottes de glace ont été prélevées sur de nouveaux sites permettant de 

remonter toujours plus loin dans le temps, dans l’objectif de répondre aux questions scientifiques encore 

en suspens.    

Au cours de ce travail, j’ai mesuré le Δ17O de O2 dans les bulles d’air piégées dans la glace de la carotte 

Epica Dome C dans le but de reconstruire les variations de productivité biosphérique globale au cours 

des derniers 800 ka. Dans ce chapitre, j’introduirai les concepts et traceurs nécessaires à ces analyses et 

interprétation. Je parlerai donc d’abord des processus de piégeage de l’air dans la glace, puis de la 

méthode de datation des carottes de glace avec le modèle d’âge AICC2012. Je parlerai ensuite des 

isotopes de l’oxygène et des méthodes utilisées pour reconstruire les variations de productivité de la 

biosphère à partir du Δ17O de O2. Enfin, dans une dernière partie de ce chapitre je détaillerai comment 

a été mesuré le Δ17O de O2 au cours de ma thèse. 
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2.2.1 La carotte EDC 
 

 

La carotte de glace étudiée au cours de cette thèse a été forée sur le site de Dome C (75°06’S ; 123°21’E, 

3233m au-dessus du niveau de la mer) entre 1996 et 2004 par le projet EPICA (European Project for Ice 

Coring in Antarctica) (Figure 2.3). Elle couvre les derniers 800 000 ans et permet ainsi d’étudier les 9 

dernières déglaciations. 

 

Figure 2.3 Localisation de la station Epica Dome C, Antarctique. 

 

2.2.2 Piégeage de l’air dans la glace 
 

Au cours du temps, la précipitation et l’accumulation de neige forment une couche à la surface des 

continents. En se compactant, elle forme de la glace dans laquelle est piégé de l’air sous forme de bulles. 

Dans les régions polaires, ces bulles se forment aux alentours de 60-100 mètres de profondeur, en 

dessous du névé. Au cours du piégeage, les isotopes de l’oxygène sont soumis à différents processus de 

diffusion. Ces processus entrainent un fractionnement isotopique qui affecte le δ17O et le δ18O de l’O2. 

Par conséquent, le signal de Δ17O de O2 peut être impacté lors du piégeage de l’air dans la glace. Il est 



59 

 

donc important de prendre en compte les différents fractionnements dans le névé pour corriger leurs 

effets sur le Δ17O de O2.  

 

Dans le névé, plusieurs zones se distinguent en fonction de leurs propriétés (Figure 2.4) : 

a) La zone convective : cette couche représente les premiers mètres en dessous de la surface, dans 

laquelle un phénomène de convection se fait et homogénéise l’air du névé avec l’atmosphère. 

La convection est dépendante de l’effet du vent ainsi que des gradients de pression et de 

température. La présence de macro-fissures influence aussi la convection. En fonction des 

stations, l’épaisseur de la zone convective varie. À Dome C, l’épaisseur de la zone convective est 

inférieure à deux mètres.   

b) La zone diffusive :  la zone diffusive représente une grande partie du névé, de la base de la zone 

convective à 60-100 m de profondeur. Cette zone n’est pas influencée par les phénomènes de 

surface mais est le lieu de la lente diffusion des molécules d’air. Du fait de cette diffusion, on 

observe des fractionnements isotopiques d’origines gravitationnelle et thermique. L’impact de 

ces fractionnements sur les molécules d’air dans le névé et donc dans les bulles d’air piégées 

dans la glace sera développé dans le chapitre suivant. La zone diffusive se termine là où les 

pores deviennent trop petits pour que la diffusion puisse avoir lieu. L’air est alors piégé dans la 

glace. On appelle cette profondeur la « lock-in depth » (LID). Les variations du taux 

d’accumulation ainsi que de la température vont impacter la profondeur de la LID, qui va ainsi 

varier dans le temps.  

c) La zone non-diffusive : la zone non-diffusive est délimitée à sa limite supérieure par la LID et à 

sa base par la profondeur de fermeture des pores ou « close-off depth » (COD), profondeur à 

laquelle les pores sont entièrement fermés. L’air est alors piégé dans la glace sous forme de 

bulles. Isolé de l’air en surface, sa composition reste inchangée. Cependant, pendant le piégeage 

de l’air dans la zone non diffusive, des effets de fractionnements peuvent être observés. Ces 

effets seront détaillés dans le prochain chapitre.    
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Figure 2.4 Schéma de la densification du névé. 

 

 

A la base du névé, l’air piégé est plus jeune que la glace qui l’entoure. Il y a ainsi une différence d’âge 

entre la glace et l’air piégé à une même profondeur, ainsi qu’une différence de profondeur entre de la 

glace et de l’air du même âge. Ces différences d’âge et de profondeur varient au cours du temps car ils 

sont dépendants de la dynamique du névé et entre autres, de la profondeur de la LID.  

Pour dater les phases glace et gaz, il est donc important de prendre en compte ces paramètres.  

Comme décrit plus haut, des fractionnements isotopiques ont lieu dans la zone diffusive. Le Δ17O de O2, 

à travers le δ18O et le δ17O, peut être affecté par ces fractionnements. Il est donc important de quantifier 

ces fractionnements pour les corriger.  

 

2.2.3 Les fractionnements isotopiques de l’air dans la glace 
 

2.2.3.1 Les fractionnements isotopiques dans le névé 
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Comme vu précédemment, la zone diffusive est le lieu de fractionnements isotopiques dus à la gravité 

et à la température dans le névé. Nous les détaillons ici : 

 

Le fractionnement gravitationnel  

Dans les molécules de gaz, les isotopes lourds sont soumis à une attraction gravitationnelle plus 

importante que les isotopes plus légers. Il y a donc un fractionnement qui s’opère le long de la zone 

diffusive, avec un enrichissement préférentiel en isotopes lourds à la base de la colonne. On observe une 

relation linéaire entre la profondeur et l’augmentation des ratio isotopiques (Figure 2.5). Ce 

fractionnement, noté δg, est aussi dépendant de la température dans le névé ainsi que de l’épaisseur de 

la zone diffusive. Il se note selon cette équation (Sowers et al., 1992) : 

 

𝛿𝑔(𝑧) = (exp (
∆𝑚𝑔𝑧

𝑅𝑇
) − 1) ∗ 1000 ≅

𝑔𝑧

𝑅𝑇
∆𝑚 ∗ 1000 

 

Avec g, l’accélération de la pesanteur (9.81 m.s-2), z l’épaisseur de la zone diffusive, Δm la différence de 

masse entre les deux isotopes considérés (en g.mol-1), R la constante des gaz parfaits (8.314 J.mol-1.K-1) 

et T la température en Kelvin.  

 

Figure 2.5 Variations de la température et des compositions isotopiques δ15N et δ18O/2 en fonction de la 

profondeur dans le névé du site groenlandais NEEM (modifié d’après Guillevic et al., (2013) et données 

mesurées au LSCE). La pente grise représente la droite théorique d’enrichissement du δ15N dû au 

fractionnement gravitationnel. 
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Dans le névé, le fractionnement gravitationnel affecte le δ17O, le δ18O et le δ15N proportionnellement à 

la différence de masse entre les isotopes, soit 2g/mol entre les isotopes 16O et 18O et 1g/mol entre les 

isotopes 17O et 18O ainsi que 14N et 15N. Contrairement au δ17O et au δ18O, le δ15N ne dépend que des 

processus de fractionnement dans le névé et non des variations atmosphériques. Le δ17O et le δ18O sont 

donc corrigés du fractionnement gravitationnel à partir des données de δ15N des mêmes échantillons 

selon les formules suivantes : 

𝛿18𝑂𝑐𝑜𝑟𝑟𝑖𝑔é = 𝛿
18𝑂𝑚𝑒𝑠𝑢𝑟é −  2 ∗ 𝛿

15𝑁  

𝛿17𝑂𝑐𝑜𝑟𝑟𝑖𝑔é = 𝛿
17𝑂𝑚𝑒𝑠𝑢𝑟é −  1 ∗ 𝛿

15𝑁 

 

Le fractionnement thermique 

Du fait des changements de température de surface au cours du temps, on observe l’établissement d’un 

gradient thermique dans la zone diffusive du névé. L’attraction des isotopes lourds pour les 

températures froides entraine un fractionnement isotopique. Les valeurs de δ15N et δ18O vont alors 

dépendre du fractionnement isotopique lié au gradient thermique dans le névé (Figure 2.5).  

Le fractionnement thermique dans une situation à l’équilibre se calcule selon l’expression suivante :  

 

𝛿𝑡ℎ𝑒𝑟𝑚 = (
𝑅

𝑅0
 −  1) ∗ 1000 ≅  𝛼𝑇 (

∆𝑇

𝑇0
 ) ∗ 1000 

 

avec R et R0, les rapports isotopiques aux températures T et T0, ΔT la différence de température entre la 

surface et la base du névé et αT, le coefficient de diffusion thermique (‰.K-1). 

A l’actuel, les mesures isotopiques faites dans le névé des différents sites polaires enregistrent une 

anomalie positive en δ15N et δ18O à la profondeur correspondant au minimum de température mesurée. 

Pour le site NEEM, l’anomalie positive en δ15N et δ18O est mesurée à 5 mètres, profondeur à laquelle la 

température est minimale (Figure 2.5). Dans le cas de variations saisonnières de température, seuls les 

~20 premiers mètres du névé sont affectés par le fractionnement thermique. Le fractionnement 

thermique n’est donc pas enregistré dans les bulles d’air et il n’est pas nécessaire de corriger les données 

isotopiques de cet effet. Au-delà des ~20 mètres, la température du névé devient constante, elle 

représente la température moyenne annuelle. On observe alors un enrichissement linéaire du δ15N et du 

δ18O lié au fractionnement gravitationnel seul. Lors d’évènements rapides comme les évènements de 

Dansgaard-Oechger enregistrés dans les carottes groenlandaises, on retrouve une anomalie isotopique 

sur toute l’épaisseur du névé (Landais et al., 2005).  
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Dans le cas de la carotte de Dome C, les changements climatiques rapides de ce genre sont de plus 

faible amplitude et n’affectent que très peu la colonne diffusive, l’effet du fractionnement thermique sur 

le δ18Oatm est alors faible (Goujon et al., 2003 ; Bréant et al., 2017). Cependant, aucune étude n’a été faite 

sur l’impact du fractionnement thermique sur le Δ17O de O2. Il est donc important de vérifier si le 

fractionnement thermique influence significativement le signal de Δ17O de O2. La réponse à cette 

question sera détaillée dans le chapitre suivant.  

 

2.2.3.2 Perte de gaz et fractionnement isotopique lors du stockage 

 

Dans le cas d’un stockage des échantillons à une température supérieure à -50°C, le δ18Oatm ainsi que les 

rapports élémentaires O2/N2 et Ar/N2 sont affectés par un fractionnement par perte de gaz. Du fait de 

processus de diffusion, les molécules les plus petites s’échappent préférentiellement, engendrant un 

enrichissement en δ18Oatm et un appauvrissement des ratios O2/N2 et Ar/N2 dans les clathrates au cours 

du temps (Bender et al., 1995, Ikeda-Fukazawa et al., 2005). La quantification de l’impact de la perte de 

gaz sur le δ18Oatm a fait l’objet de nombreuses études sur différentes carottes de glace (Landais et al., 

2003b ; Severinghaus et al., 2009 ; Capron, 2010 ; Extier et al., 2018). Ces études ont montré que le δ18Oatm 

s’enrichissait en même temps que le δO2/N2 s’appauvrissait dans le névé suivant une relation linéaire de 

0,01. Le δO2/N2 et le δO2/Ar de l’air mesuré dans les bulles piégées dans la glace sont donc utilisés pour 

estimer la perte de gaz lors du stockage.   

Alors que les effets de la perte de gaz sur le δ18Oatm sont connus, aucune étude n’a été faite sur le δ17Oatm 

et le Δ17O de O2. L’impact du stockage sur le fractionnement isotopique de ces traceurs sera développé 

dans le prochain chapitre.   

Outre la mesure du Δ17O de O2, il est donc important de mesurer d’autres traceurs pour pouvoir corriger 

des différents effets de fractionnements isotopiques dans le névé ou liés au stockage de la glace.  
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2.2.4 Les autres traceurs mesurés dans les carottes de glace et utilisés dans 

cette étude 
 

2.2.4.1 La concentration en gaz à effet de serre 

 

Les gaz à effet de serre concentrés dans l’atmosphère sont enregistrés dans les bulles d’air piégées dans 

la glace. En mesurant leurs concentrations, il est alors possible de retracer leurs variations dans le temps. 

Les principaux GES mesurés sont le dioxyde de carbone (CO2), le méthane (CH4) et l’oxyde nitreux (N2O). 

De nombreuses mesures de CO2 ont été effectuées sur les différentes carottes de glace (Law Dome, 

Dome C, Siple Dome, TALDICE, EDML, Vostok), permettant d’obtenir un enregistrement composite des 

variations de la concentration en CO2 dans l’atmosphère au cours des derniers 800 ka (Bereiter et al., 

2015). Les variations de la concentration en CH4 ont été mesurées tout au long de la carotte EDC par 

Loulergue et al., (2008). Ces enregistrements montrent des variations de la concentration en GES au 

cours des cycles glaciaires-interglaciaires avec des concentrations plus élevées pendant les périodes 

interglaciaires (de l’ordre de 280 ppmv et 700 ppbv pour le CO2 et le CH4 respectivement) et des 

concentrations plus basses pendant les périodes glaciaires (180 ppmv et 350 ppbv en moyenne).  

Au cours du temps, la production d’O2 par réactions photochimiques dans la stratosphère est limitée 

par la concentration atmosphérique en CO2. Comme vu précédemment, la production d’O2 dans la 

stratosphère influe sur le signal de Δ17O de O2. La concentration en CO2 atmosphérique est donc un 

paramètre indispensable à l’étude du Δ17O de O2 et à la reconstruction des flux d’oxygène liés à la 

productivité de la biosphère.  

 

2.2.4.2 L’azote et l’argon 

 

Au cours du dernier million d’années, les compositions isotopiques en azote (δ15N) et en argon (δ40Ar) 

dans l’atmosphère sont considérées comme constantes du fait de leur temps de résidence supérieur aux 

échelles de temps étudiées. Les variations isotopiques du δ15N et du δ40Ar mesurées dans la phase gaz 

ne sont donc dépendantes que des processus physiques lors de la densification du névé et lors du 

stockage de la glace (Landais et al., 2006). Comme vu dans le paragraphe précédent, la répartition 

isotopique de l’oxygène dans les bulles d’air piégées dans la glace est affectée par la diffusion dans le 

névé ainsi que pendant le stockage de la glace après forage. Dans le cadre de l’étude de la composition 

isotopique de l’oxygène de l’air, il est donc indispensable de quantifier cet effet. L’argon et l’azote sont 

utilisés pour corriger les fractionnements isotopiques associés au piégeage de l’air et au stockage de la 

glace. Ainsi le δ15N est utilisé pour corriger le δ18O et le δ17O des effets du fractionnement gravitationnel 
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dans le névé. Le δO2/N2 et le δO2/Ar peuvent aussi être utilisés pour étudier l’impact du fractionnement 

isotopique lors du stockage de la glace, les deux éléments étant affectés par la perte de gaz dans la 

glace. 

 

2.2.5 La datation des carottes de glace 
 

Pour pouvoir étudier les variations climatiques enregistrées dans les carottes de glace et les comparer à 

d’autres archives climatiques, il est indispensable d’avoir un modèle d’âge le plus précis et robuste 

possible.  Comme vu précédemment, il existe une différence d’âge entre la phase glace et la phase gaz 

situées à une même profondeur. Il faut donc définir deux modèles d’âge différents pour chacune des 

deux phases.  

La carotte EDC, qui remonte jusqu’à 800 ka, a été l’objet de plusieurs modèles d’âge. J’ai utilisé durant 

mon travail le modèle d’âge AICC2012 (Antarctic Ice Core Chronology), qui rassemble les contraintes 

chronologiques des carottes antarctiques TALDICE, EDML, Vostok et EDC et de la carotte groenlandaise 

NGRIP (Bazin et al., 2013 ; Veres et al., 2013), et permet ainsi la comparaison des enregistrements des 

différentes carottes entre eux. 

L’échelle d’âge AICC2012 repose sur l’outil bayésien de datation cohérente DATICE développé par 

Lemieux-Dudon et al. (2010) ainsi que sur l’utilisation combinée de marqueurs de datation absolue, de 

marqueurs communs entre les différentes carottes, et de synchronisation orbitale de certains marqueurs.  

Les différents marqueurs observés ou mesurés dans la glace et l’air piégé dans les bulles permettent de 

contraindre le modèle d’âge de chaque carotte. Les marqueurs de datation absolue peuvent être des 

niveaux de cendre d’une éruption volcanique datée, des anomalies en 10Be liés à une modification du 

champ magnétique terrestre ou encore le comptage des couches annuelles (Yiou et al., 1997 ; Raisbeck 

et al., 2007). Certains traceurs mesurés dans la glace, comme le δ18Oatm, le δO2/N2, ou encore la teneur 

en air, peuvent être synchronisés avec les paramètres orbitaux. La corrélation observée entre le δ18Oatm 

et l’insolation à 65°N au 21 juin (signal de précession) permet de mieux contraindre le modèle d’âge de 

la phase gaz dans la carotte EDC tout au long des derniers 800 ka, avec une erreur associée de 5-6 ka 

(Bender et al., 1994 ; Jouzel et al., 1996 ; Dreyfus et al., 2007 ; Landais et al., 2010 ; Extier et al., 2018). Le 

δO2/N2 piégé dans les bulles d’air et la teneur en air sont quant à eux dépendant de l’insolation d’été 

car affectés par les processus de métamorphisme en surface (Raynaud et al., 2007). Le δO2/N2 est corrélé 

aux variations d’insolation locales au 21 décembre (Bender, 2002 ; Kawamura et al., 2007 ; Suwa and 
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Bender, 2008 ; Landais et al., 2012 ; Bazin et al., 2016). Enfin, certains marqueurs se retrouvent dans 

plusieurs carottes, permettant de relier stratigraphiquement les carottes entre elles.      

La modélisation des fonctions d’amincissement, d’écoulement de la glace ainsi que du taux 

d’accumulation de la neige au cours du temps permet d’établir un modèle d’âge préliminaire qui, 

associée aux contraintes temporelles imposées par les marqueurs absolus et les marqueurs 

stratigraphiques, permet à l’outil bayésien DATICE d’établir un modèle d’âge pour la glace et le gaz de 

chaque carotte. L’utilisation des marqueurs en plus du modèle glaciologique permet ainsi de mieux 

contraindre le modèle d’âge modélisé et de réduire les erreurs possibles sur la chronologie (Bazin et al., 

2013 ; Veres et al., 2013). 

 

 

Figure 2.6 Incertitude de la chronologie AICC2012 et enregistrements des différents traceurs de la carotte EDC 

ainsi que de la courbe composite de CO2 calés sur la chronologie AICC201. a Incertitude sur la chronologie 

AICC2012 pour la carotte EDC (Bazin et al., 2013, Veres et al., 2013). b δD (‰) (Jouzel et al., 2007) ). c δ18Oatm (‰) 

(Petit et al., 1999; Dreyfus et al., 2007, 2008; Landais et al., 2013; Bazin et al., 2016, Extier et al., 2018). d CH4 (ppbv) 

(Loulergue et al.,  2008). e CO2 composite (ppmv) (Law Dome, WAIS, Siple Dome, TALDICE, EDML, Vostok, EDC, 

Bereiter et al., 2015). 

 

 

Pour la carotte EDC, l’incertitude sur la chronologie AICC2012 atteint jusqu’à 6 ka du fait de l’incertitude 

sur le calage entre δ18Oatm et insolation d’été à 65°N (Bazin et al., 2013 ; Veres et al., 2013) (Figure 2.6). 
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Comme mentionné précédemment, les données de Δ17O de O2 disponibles jusqu’à maintenant 

remontent jusqu’à 400 ka (Luz et al., 1999 ; Blunier et al., 2002, 2012). Dans le cadre de ma thèse j’ai 

mesuré le Δ17O de O2 dans la carotte Epica Dome C durant la période entre 405 et 800 ka dans le but de 

reconstruire les variations du flux d’oxygène lié à la productivité biosphérique au cours derniers 800 ka. 

 

2.2.6 Stratégie d’échantillonnage   
 

53 échantillons alloués au consortium gaz ont été étudiés dans la carotte EPICA Dome C 2 pour couvrir 

la période entre 445 et 405 ka, correspondant à la Terminaison V et une partie de MIS 11. Un échantillon 

de 10 cm a été prélevé tous les mètres en moyenne, avec une résolution moyenne de 780 ans. Les 

mesures ont été effectuées entre Janvier et Mars 2018.  

J’ai effectué une seconde série de mesures sur 63 échantillons couvrant la période entre 800 et 450 ka. 

Un échantillon a été prélevé tous les 2 mètres en moyenne, nous permettant d’obtenir une résolution 

moyenne de 4 478 ans. Les échantillons ont été analysés entre Février à Avril 2019. De nouvelles mesures 

ont été effectuées entre 2019 et 2020 par Ji-Woong Yang, post-doctorant au Laboratoire des Sciences 

du Climat et de l’Environnement (LSCE). Au total, sur la période entre 800 et 450 ka, ce sont 253 

échantillons qui ont été mesurés, permettant d’obtenir une résolution de 1.76 ka en moyenne sur cette 

période de temps (Tableau 2.2).   

 

 

Carotte Profondeur Age Résolution 

Nombre 

de 

mesures 

Expérimentateur 

EDC 

1666.2-1874.1 124.46-153.62 0.767 39 Violaine Favre 

2735.8-2796.5 405.7-444.1 0.783 53 
Margaux Brandon 

Frédéric Prié 

2804.7-3188.6 453-796.3 1.76 200 

Ji-Woong Yang 

Margaux Brandon 

Frédéric Prié 

 

Tableau 2.2 Récapitulatif des mesures de 17O de O2 effectuées sur la carotte Epica Dome C et présentées dans 

cette thèse. 
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2.2.6.1 Découpe des échantillons 

 

Les échantillons de glace utilisés ont été stockés après le forage dans un entrepôt frigorifique à -20°C 

situé au Fontanil, en France. Les échantillons de glace utilisés pour les mesures de Δ17O de O2 ont été 

rapportés au LSCE au cours de ma thèse où ils ont été stockés dans une chambre froide à -20°C en 

attendant d’être analysés. Au total, trois campagnes d’échantillonnages ont été effectuées durant ma 

thèse : la première pour obtenir des mesures à haute résolution sur la Terminaison V et MIS 11, une 

deuxième pour étudier à basse résolution les variations du Δ17O de O2 au cours de la période entre 445 

et 800 ka, et enfin, une troisième, effectuée par Ji-Woong Yang, permettant d’augmenter la résolution 

des mesures sur la période entre 445 et 800 ka. Les mesures de Δ17O de O2 effectuées durant le stage 

de Violaine Favre sur 39 échantillons entre 124 et 154 ka (Terminaison II) sont aussi présentées dans ce 

manuscrit. 

La chambre froide du LSCE est équipée d’une scie à ruban pour la découpe des carottes. La découpe de 

la glace et faite le matin même de l’analyse. Pour chaque échantillon, il est nécessaire d’enlever environ 

5 mm de glace sur chaque surface ainsi que le long des possibles fractures présentes dans les 

échantillons pour éviter toute contamination par l’air extérieur ou par le fluide de forage. Entre 70 et 80 

g de glace sont prélevés pour chaque échantillon puis coupés en barreau et répartis également dans 

deux ballons de verre refroidis à -20°C.   

 

2.2.6.2 Extraction de l’air piégé dans la glace 

 

 

L’extraction de l’oxygène de l’air piégé dans la glace se fait sur une ligne semi-automatique d’extraction 

et de séparation de l’oxygène montée au LSCE entre 2015 et 2016.  

La ligne est équipée de 8 ports, permettant l’analyse de 6 échantillons de glace par jour ainsi que de 

deux standards d’air extérieur (Figure 2.7). Les ballons de verre refroidis à -20°C ainsi que deux ampoules 

d’air extérieur sont fixés sur les ports avec une pince rotulex et un joint pour assurer l’étanchéité. Après 

pompage de la ligne, les échantillons de glace sont fondus pour extraire l’air piégé dans la glace. L’air 

passe alors successivement par un piège à eau immergé dans de l’éthanol visqueux à -90°C et par un 

piège à CO2 immergé dans de l’azote liquide à -196°C. Le gaz passe ensuite à travers un tamis 

moléculaire à -196°C puis par une colonne chromatographique d’1 m de long et 2 mm de diamètre, 

plongée dans un bac à 0°C qui permet de séparer le dioxygène et l’argon du diazote. Enfin, le gaz restant 
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est conduit à travers un dernier tamis moléculaire pour éliminer toute trace d’hélium restant. L’O2 et l’Ar 

sont ensuite piégés dans une rosette multiport de 8 tubes en acier inoxydable immergé dans de l’hélium 

liquide à -269°C. La méthode d’extraction suivie sur cette ligne est celle décrite par Barkan et Luz (2003), 

excepté pour la colonne chromatographique qui est 80 cm plus longue que dans leur étude, et qui est 

gardée à une température de 0°C au lieu de -90°C.  

 

 

Figure 2.7 Schéma de la ligne d'extraction et de purification de l'oxygène au LSCE. 

 

2.2.6.3 Analyse isotopique par spectromètre de masse                                                                             

 

Les rapports isotopiques de l’oxygène (17O/16O et 18O/16O) ainsi que le rapport 32O2/
40Ar (δO2/Ar) ont été 

mesurés au LSCE sur un spectromètre de masse Thermo Scientific MAT253 en mode double injection. 

Chaque échantillon est mesuré en trois séquences de 24 mesures par rapport à un standard d’O2 et d’Ar 

commerciaux mélangés à la concentration atmosphérique. Des volumes variables permettent 

l’introduction des aliquotes de l’échantillon et du standard simultanément dans la ligne.  La combinaison 

d’un important temps d’analyse avec un nombre conséquent de mesures permet d’avoir une bonne 

statistique pour chaque échantillon et ainsi de réduire l’écart-type. La moyenne des trois séquences est 

calculée pour chaque échantillon, et la variabilité associée à l’extraction, à la séparation et à l’analyse au 

spectromètre de masse est inclue dans l’écart-type. Avant corrections, les écarts types pour les mesures 

de δ18O, δ17O, δO2/Ar et de Δ17O de O2 sont respectivement de 0,05‰, 0,02‰, 6,4‰ et 6 per meg. 
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2.2.6.4 Calibration des mesures par l’air atmosphérique 

 

Chaque jour, des mesures de δ18O, δ17O et Δ17O de O2 sont effectuées sur deux échantillons d’air 

extérieur. Ces mesures servent de standard pour les échantillons de gaz, les mesures de Δ17O de O2 étant 

faites par rapport au Δ17O de O2 moderne, égal à zéro par définition à l’actuel (voir chapitre 3).  

La formule utilisée pour la calibration est la suivante : 

δ18Oext air corr = [
(δ18Osample 1000⁄ ) + 1

(δ18Oext air 1000⁄ ) + 1
− 1] ∗ 1000 

δ17Oext air corr = [
(δ17Osample 1000⁄ ) + 1

(δ17Oext air 1000⁄ ) + 1
− 1] ∗ 1000 

 

2.2.6.5 Corrections  

 

Avant de pouvoir être interprétées, les données brutes de δ18O, δ17O et de Δ17O de O2 doivent être 

corrigées des différents fractionnements isotopiques ayant lieu dans le névé et lors du stockage. Le détail 

des corrections effectuées est expliqué dans le chapitre 3.  

  



71 

 

2.3 Etude micropaléontologique et géochimique de la carotte 

MD04-2718  
 

 

Les carottes de sédiments marins sont utilisées depuis de nombreuses années par les 

paléoclimatologues pour retracer les variations océanographiques passées. Elles renferment des 

nombreuses informations sur la courantologie marine, les variations des paramètres physico-chimiques 

des océans comme la température et la salinité, ou encore sur les changements de productivité 

biologique marine en lien avec les variations climatiques.  

Au cours de ma thèse, j’ai travaillé dans le secteur Indien de l’Océan austral, sur la carotte de sédiment 

marin MD04-2718, sur laquelle j’ai effectué une étude géochimique (CaCO3, COT) et 

micropaléontologique (coccolithes). Ces analyses, combinées à i) des données d’assemblage, 

d’abondance et de masse des foraminifères planctoniques ; ii) l’analyse des isotopes de l’oxygène et du 

carbone de ces même foraminifères et iii) des données de Fluorescence des rayons X (XRF) (données 

non publiées, Elisabeth Michel), ont permis de reconstruire les variations de la Pompe Biologique au 

cours des derniers 800 milliers d’années. Dans ce chapitre, je présenterai le contexte géologique et 

océanographique de la région d’étude, en me focalisant sur la dynamique de la productivité primaire 

actuelle, puis je détaillerai les différentes méthodes utilisées pour mener à bien cette étude.   

 

2.3.1 La région des Kerguelen, au centre du secteur Indien de l’Océan 

Austral 

 

2.3.1.1 Contexte géologique 

 

L’archipel des Kerguelen, situé dans le secteur Indien de l’Océan Austral, est formé de plusieurs îles 

volcaniques. Découvert en 1772 par le navigateur français Yves Joseph de Kerguelen de Trémarec, il fait 

partie des Terres Australes et Antarctiques Françaises, les TAAF, depuis 1955. Avec les îles australiennes 

Heard et McDonald, ils composent le plateau des Kerguelen, un plateau volcanique qui s’étend sur plus 

de 2000 km de long selon la direction Nord-Ouest/Sud-Est et allant jusqu’à 2000 m de profondeur. Du 

fait de leur isolation (les terres les plus proches sont le continent Antarctique, à 2000 km, l’île de la 

Réunion à plus de 3200 km, et l’Australie à plus de 4000 km), de son climat froid, et des vents d’Ouest 

(Westerlies) qui soufflent en permanence, les îles Kerguelen sont aussi appelées les îles de la désolation.  
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2.3.1.2 Contexte océanographique 

 

La circulation océanique de surface de l’Océan Austral est régie par les vents d’Ouest, les Westerlies, qui 

tournent autour de l’Antarctique et entrainent les eaux de surface dans leur sillage, formant le Courant 

Circumpolaire Antarctique (ACC). L’ACC connecte les secteurs Indien, Pacifique et Atlantique de l’Océan 

Austral et s’étend de 40 à 60°S environ. Ses limites Nord et Sud, respectivement la Limite Nord (Northern 

Boundary, NB) et la Limite Sud (Southern Boundary, SB), dépendent de la topographie (Sokolov and 

Rintoul, 2009 ; Freeman et al., 2016 ; Park et al., 2019), et varient latitudinalement en fonction des saisons 

et de la position des westerlies. Trois fronts caractérisent l’ACC : Le Front Subantarctique (SAF), le Front 

Polaire (PF), et le Front Sud de l’ACC (SACCF). Ces fronts sont définis par des changements importants 

de température et/ou de salinité dans les premières centaines de mètres de la colonne d’eau (Orsi et al., 

1995 ; Park et al., 2019). Plus au Nord, vient s’ajouter le Front Subtropical (STF), qui délimite l’extension 

Nord de l’Océan Austral. Dans certaines régions, le STF et la NB de l’ACC se confondent. Les fronts 

permettent de délimiter 4 zones principales dans l’Océan Austral : la Zone subtropicale (STZ), entre le 

STF et le SAF, la Zone Subantarctique, (SAZ), entre le SAF et le PF, la Zone du Front Polaire (PFZ), entre 

le SAF et le PF, et enfin, la Zone Antarctique (AAZ), au Sud du front Polaire (Orsi et al., 1995 ; Park et al., 

2019) (Figure 2.8).   

 

Figure 2.8 Les fronts du Courant Circumpolaire Antarctique (ACC). NB : Limite Nord de l’ACC, SAF : Front 

Subantarctique, PF, Front Polaire, SACCF : Front Sud de l’ACC, SB : Limite Sud de l’ACC. SAZ : Zone Subantarctique, 

PFZ : Zone du Front Polaire, AAZ : Zone Antarctique. Les flèches bleues représentent le sens de l’ACC. Fronts 

d’après Park et al., 2019. 
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Le plateau des Kerguelen est une des barrières topographiques majeures de l’ACC, du fait de sa faible 

profondeur et de son étendue latitudinale (Park et al., 1993, 2008, Orsi et al., 1995, Wang et al., 2016). 

La majeure partie de l’ACC est déviée vers le Nord du Plateau, tandis qu’une petite partie passe au Sud, 

dans le Chenal Fawn (Fawn Trough) et le Chenal Princess Elisabeth (Princess Elisabeth Trough) (Park et 

al., 2008, Vivier et al., 2015) (Figure 2.9). Les Fronts subantarctique (SAF) et Polaire (PF) passent quant à 

eux respectivement au Nord et au Sud de l’archipel des Kerguelen, guidés par la topographie du plateau 

(Park et al., 2008 ; 2014).  

 

Figure 2.9 Schéma des courants majeurs de l'ACC au niveau du plateau des Kerguelen. En bleu : Le courant 

principal de l’ACC, en blanc, celui associé au Tawn Trough et en rouge celui associé au Princess Elisabeth Trough.  

NB : Limite Nord de l’ACC, SAF : Front Subantarctique, PF, Front Polaire, SACCF : Front Sud de l’ACC, SB : Limite 

Sud de l’ACC. (Courants de l’ACC d’après Park et al., 2008, fronts d’après Park et al., 2019). 

 

La circulation océanique profonde dans l’Océan Austral est régie par la présence d’upwellings austraux 

au Sud du front Polaire, faisant remonter des eaux froides riches en CO2 et en nutriments à la surface. 

Plus précisément, les eaux profondes circumpolaires (Circumpolar Deep Waters, CDW) remontent en 

surface dans la Zone Subantarctique, et se divisent en plusieurs courants : une branche migre vers le Sud 

pour plonger le long de la côte Antarctique et former les eaux de fond antarctiques (Antarctic Bottom 
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Waters, AABW), tandis qu’une autre s’écoule au Nord du Front Polaire pour former les eaux antarctiques 

intermédiaires (Antarctic Intermediate Waters, AAIW), plongeant entre 500 et 1000 m de profondeur 

entre le PF et le SAF, et les eaux subantarctiques modales (Subantarctic Mode Waters, SAMW), qui 

plongent jusqu’à 500 m de profondeur au Nord du SAF (Talley et al., 2011). Ces eaux intermédiaires et 

modales migrent vers le Nord, apportant ainsi des nutriments aux eaux de surface des moyennes et 

basses latitudes (Toggweiler et al., 1991) (Figure 2.10).  

 

Figure 2.10 Schéma de la circulation dans l’Océan Austral. AABW : Eaux de fond Antarctiques, LCDW : Eaux 

profondes circumpolaires inférieures, UCDW : Eaux profondes circumpolaires supérieures, NADW : Courant 

Profond Nord Atlantique, AAIW : Eaux Antarctiques Intermédiaires, SAMW : Eaux Modales Subantarctiques, PF : 

Front Polaire, SAF : Front Subantarctique, STF : Front Subtropical. Speer et al., 2000. 

 

2.3.1.3 Le plateau des Kerguelen, une zone de forte productivité 

 

Dans l’Océan Austral, et en particulier dans la Zone Subantarctique et la Zone du Front Polaire, la 

productivité est fortement dépendante des apports en micronutriments et notamment en Fer (Blain et 

al., 2001 ; 2007). Alors que les apports de fer par les poussières sont souvent décrits comme jouant un 

rôle majeur sur la productivité du secteur Atlantique de l’Océan Austral à l’échelle des cycles glaciaires-

interglaciaires (Martin, 1990 ; Bopp et al., 2003 ; Kohfeld et al., 2005 ; Martinez-Garcia et al., 2009 ; 2011 ; 

Lamy et al., 2014), des études montrent que les apports par les sédiments ne seraient pas négligeables, 

notamment dans les secteurs Indien et Pacifique (Blain et al., 2007 ; Robinson et al., 2016). Les îles 

Kerguelen ont une influence toute particulière sur la productivité primaire de la région puisqu’elles 

représentent une source notable de fer pour l’océan (Latimer and Filippelli, 2001 ; Blain et al., 2007 ; 

2008 ; Quéroué et al., 2015). De nombreuses études menées dans cette région enregistrent d’importants 

blooms phytoplanctoniques, en partie représentés par des coccolithophoridés, à la fin du printemps et 

de l’été (Rembauville et al., 2016).  
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2.3.2 Les coccolithophoridés, des acteurs majeurs de la Pompe Biologique 

 
Les coccolithophoridés sont des algues unicellulaires photo-autotrophes, appartenant au phylum des 

Haptophyta et à la classe des Prymnesiophyceae. Leur unique cellule est protégée par un squelette 

calcaire appelé coccosphère, et composé de nombreuses plaques de calcite, les coccolithes. A leur mort, 

les coccolithes, et plus rarement les coccosphères, se déposent dans les sédiments marins. En tant que 

producteurs primaires, ils dépendent de la lumière et vivent de ce fait, dans la zone photique (< 200 

mètres de profondeur). Leur distribution dans les océans du globe est dépendante des conditions 

physico-chimiques des eaux de surface, telles que la température, les teneurs en nutriments et la salinité 

(Baumann et al., 1999 ; Zondervan et al., 2007). Ils prolifèrent préférentiellement dans les eaux chaudes, 

stratifiées et oligotrophiques des basses latitudes, mais se développent aussi dans les eaux plus froides 

des hautes latitudes, malgré une diversité d’espèce moins importante (McIntyre and Bé, 1967 ; Winter 

et al., 1994 ; Balch et al., 2007). Les affinités écologiques particulières de chaque espèce font des 

coccolithophoridés de bons traceurs des conditions environnementales des eaux de surface, autant à 

l’actuel qu’au cours du Quaternaire, à travers les coccolithes fossiles préservés dans les sédiments marins, 

en s’appuyant sur le principe d’actualisme (Beaufort et al., 2011 ; Meier et al., 2014 ; Duchamp-Alphonse 

et al., 2018). 

 Apparus au Trias, il y a environ 225 Ma, on dénombre aujourd’hui plus de 200 espèces de 

coccolithophoridés (Young et al., 2003). L’espèce la plus abondance à l’actuel est Emiliania huxleyi, qui 

colonise tous les océans du globe, à l’exception des très hautes latitudes. Cette espèce est à l’origine 

d’importants blooms de coccolithophoridés dans différentes parties des océans, comme en Atlantique 

Nord, dans le Golfe de Californie, la Baie de Biscay ou encore l’Océan Austral (Brown and Yoder, 1994 ; 

Balch et al., 2014 ; Giraudeau et al., 2016 ; Ladd et al., 2018 ; Matson et al., 2019). Ces blooms, visibles 

depuis l’espace, sont responsables d’une importante production de Carbone Inorganique Particulaire 

(CIP) en surface. Dans le passé, certaines périodes très productives ont notamment permis 

l’accumulation de plusieurs dizaines de mètres d’épaisseur de sédiments riches en coccolithes, formant 

avec le temps de grandes formations crayeuses, comme par exemple les falaises de craie de Normandie 

et de Douvres (Figure 2.11). 
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L’utilisation du carbone par les coccolithophoridés à la fois pour la production de matière organique lors 

de la photosynthèse, mais aussi pour la formation de leur coccosphère fait d’eux des acteurs majeurs du 

cycle du carbone et en particulier de la Pompe Biologique à travers leur contribution à la l’export du 

carbone organique et inorganique particulaire depuis les eaux océaniques de surface vers les 

profondeurs (Figure 2.12) (voir chapitre 1).  

 

Figure 2.12 Les coccolithophoridés, acteurs majeurs de la Pompe Biologique et du cycle du Carbone (Hutchins, 

2011). 

 

Figure 2.11 Falaises de craies sur la côte Sud de l'Angleterre (photo personnelle) et 

blooms de coccolithophoridés dans la baie de Biscay vus par satellite (NASA). 
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Dans la région des Kerguelen, l’abondance des coccolithophoridés est la plus importante pendant l’été 

austral (Rembauville et al., 2016). Les assemblages actuels, péchés durant plusieurs étés au Sud du Front 

Subtropical sont principalement représentés par l’espèce Emiliania huxleyi, composant plus de 60% des 

assemblages totaux (Mohan et al., 2008 ; Rembauville et al., 2016 ; Patil et al., 2017). Deux espèces sont 

majoritairement représentées entre le STF et la AAZ : Emiliania huxleyi (morphotypes B/C, C et D) et 

Calcidiscus leptoporus, cette dernière se développant principalement entre la SAZ et le PF (Figure 2.13). 

Au-delà du PF, l’assemblage est mono spécifique et seulement représenté par Emiliania huxleyi. Au-delà 

de 60°S, la présence de coccolithes ou de coccospheres est très faible voire nulle. On observe ainsi une 

diminution de la diversité des espèces de coccolithes depuis le STF jusqu’au sud du PF.  

Au cours des cycles glaciaires-interglaciaires, les assemblages fossiles étudiés dans les carottes 

sédimentaires prélevées au sud du Front Subtropical sont composés en majorité de coccolithes de la 

famille des Noelaerhabdaceae (Emiliania huxleyi à partir de ~270 ka et Gephyrocapsa sp.), et des espèce 

Calcidiscus leptoporus et Coccolithus pelagicus (Flores et al., 2003 ; Saavedra-Pellitero et al., 2017a ; 

2017b).  

 

Figure 2.13 Distribution des assemblages de coccolithophoridés péchés en été dans les eaux océaniques de 

surface. Les camemberts représentent les abondances relatives des espèces (Mohan et al., 2007, Patil et al., 2017). 

Les fronts océaniques sont d’après Park et al., (2019). 
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2.3.3 La carotte MD04-2718 

 
La carotte MD04-2718 a été prélevée lors de la campagne VIGO, effectuée en 2004, à bord du Navire 

Océanographique Marion Dufresne. Située dans le secteur Indien de l’Océan Austral, sur le plateau 

Nord-Ouest des Kerguelen (48°53.30S; 65°57.42E), elle a été prélevée à 1428 mètres de profondeur 

(Figure 2.14).  

 

 

Figure 2.14 Localisation de la carotte MD04-2718 dans le secteur Indien de l’Océan Austral. La position actuelle 

des fronts est représentée par les lignes noires (SAF : Front Subantarctique, PF : Front Polaire, SACCF : Front Sud 

du Courant Circumpolaire Antarctique, Park et al., 2019). Les limites Nord et Sud du Courant Circumpolaire 

Antarctique sont représentées respectivement par la NB : Limite Nord et la SB : Limite Sud (Park et al., 2019). Les 

zones de l’Océan Austral sont marquées en blanc : SAZ : Zone Subantarctique, PFZ : Zone du Front Polaire, AAZ : 

Zone Antarctique. 
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La carotte mesure 50,54 m de long au total et est principalement composée d’une alternance de boue 

riche en silice biogénique, de boue carbonatée composée de foraminifères et nannofossiles et de 

niveaux détritiques (Figure 2.15). 

 

 

Figure 2.15 Photographie des 2250 premiers mètres de la carotte MD04-2718 (Rapport de Campagne 

MD136/VIGO). 

 

Les signaux de δ18O, mesurés tous les 10 cm sur les foraminifères planctoniques Neogloboquadrina 

pachyderma senestre, et de CaXRF mesuré tous les cm sur le sédiment, ont été préalablement obtenus au 

LSCE et à l’École polytechnique fédérale de Zurich (ETH) par Elisabeth Michel, et ont permis d’établir une 

chronologie préliminaire de la carotte MD04-2718. L’étude des 20 premiers mètres de la carotte 

permettent de couvrir de façon continue les 9 déglaciations les plus récentes, soit les derniers 800 ka 

environ (Figure 2.16) (Le modèle d’âge de la carotte effectué dans le cadre de ce travail est détaillé dans 

les chapitres 4 et 5). L’enregistrement de CaXRF suggère d’importantes variations dans les proportions de 

la fraction carbonatée au cours des cycles glaciaires-interglaciaires, en particulier durant l’interglaciaire 

MIS 11, avec un pic majeur de CaXRF vers 1250 cm de profondeur.  
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Figure 2.16 Modèle d’âge préliminaire de la carotte MD04-2718. a δ18ON. pachyderma s , b signal de CaXRF (nombre de 

coups). 

 

2.3.4 Stratégie d’échantillonnage 
 

La carotte MD04-2718 a été échantillonnée dans la carothèque du LSCE, à Gif sur Yvette. Dans un premier 

temps, des échantillons ont été prélevés tous les 10 cm sur les 20 premiers mètres de la carotte. Une 

deuxième session d’échantillonnage a été menée pour augmenter le pas d’échantillonnage sur les 

tronçons 7 et 8 de la carotte, entre 1053 et 1327 cm avec un échantillon tous les 3 et 7cm de profondeur. 

Ce deuxième échantillonnage a pour but d’augmenter la résolution durant la période entre MIS 12 et 

MIS 10 au cours de laquelle le sédiment déposé, de couleur blanche, est plus riche en nannofossiles. Ces 

échantillons ont permis l’analyse micropaléontologique (coccolithes et foraminifères) et géochimique 

(CaCO3 et COT) de la carotte.  

 

2.3.5 Analyses micropaléontologiques 
 

2.3.5.1 Préparation de lames de coccolithes par décantation 

 

Les lames de coccolithes ont été préparées au Laboratoire GEOPS sur la base d’un processus de 

décantation, en adaptant le protocole décrit dans Duchamp-Alphonse et al., (2018) d’après Beaufort et 

al., (2014).  
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Dans un premier temps, 1 à 60 mg de sédiment sec sont prélevés à l’aide d’une micro-cuillère. 

L’importante variation de masse de sédiment sec utilisé d’un échantillon à un autre est liée aux fortes 

différences de teneurs en carbonates dans les sédiments qui sont elles-mêmes généralement 

représentées par des changements de concentration en coccolithes. Le sédiment est ensuite mis en 

solution dans 28 mL d’eau de Luchon, présentant un pH de 8. Le sédiment est désagrégé à l’aide d’un 

bain à ultrason (2 à 3 secondes) avant d’être filtré à travers une membrane cellulosique présentant des 

pores circulaires, de 20 µm de diamètre. Cette étape permet de retirer les plus grosses particules 

détritiques de la solution. Le filtrat est ensuite versé dans un cristallisoir de 70 mm de diamètre. Après 

30 secondes d’attente correspondant au temps nécessaire pour que les particules les plus denses 

décantent, une lamelle de 12x12 mm est déposée au centre du cristallisoir. 4h30 d'attente sont 

nécessaires pour que les coccolithes (y compris les plus petits et les moins denses) décantent sur la 

lamelle. Le surnageant est délicatement aspiré, puis le cristallisoir est mis à l’étuve à 60°C, 30 minutes 

minimum, pour arriver à l’évaporation complète du surnageant. 8 lamelles sont montées sur une lame à 

l’aide de colle NOA74 et la lame est disposée sous une lampe à UV pour permettre à la colle de sécher. 

Pour chaque échantillon, un duplicata est fait avec un poids de sédiment différent, pour permettre une 

meilleure estimation du nombre de coccolithes.   

Au total, 256 échantillons ont été préparés, soit 512 lamelles. Les résultats micropaléontologiques, 

incluant le comptage, la reconnaissance des espèces de coccolithes ainsi que la mesure des paramètres 

morphométriques et l’estimation de la masse de chaque individu, ont été obtenus par le logiciel SYRACO 

couplé à une caméra SPOT-Flex monochrome de grossissement x1.2, montée sur un microscope LEICA 

DM6000 B. Le microscope est équipé de filtres, de polariseurs ainsi que d’un objectif à immersion LEICA 

HCX PL FLUOTAR 100/1.30 OIL de grossissement x100. 

 

2.3.5.2 Le logiciel SYRACO 

 

De manière générale, la reconnaissance et le comptage des coccolithes dans les sédiments marins se 

font à l’œil par un opérateur humain. Un minimum de 300 individus doit être compté pour avoir une 

juste estimation des assemblages. Outre les assemblages et abondances, il est aussi possible à l’aide de 

logiciels ou d’images acquises au MEB, de mesurer les paramètres morphologiques (longueur, largeur) 

d’un coccolithe. Il est cependant plus compliqué de mesurer la masse d’un individu, du fait de leur petite 

taille (quelques microns). Plusieurs techniques existent pour estimer la masse moyenne de calcite des 

coccolithes. Young and Ziveri (2000) ont développé une technique basée sur l’estimation moyenne de 

la masse d’un coccolithe à partir de son volume. Chaque espèce de coccolithophoridés ayant des 
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coccolithes différents, il est nécessaire de corriger ces calculs d’un coefficient défini par espèce. Cette 

technique nécessite d’estimer la masse d’un nombre important de coccolithes par échantillon pour 

appliquer le coefficient le plus juste possible. Cependant, cette méthode ne permet qu’une estimation 

et enregistre une erreur pouvant aller jusqu’à 50% (Young and Ziveri, 2000). Une autre méthode, basée 

sur la mesure de la fraction carbonatée inférieure à 20 µm, permet de remonter à la contribution des 

coccolithes au CaCO3 dans le sédiment. Cette méthode comporte aussi un biais important du fait de la 

présence de fragments de CaCO3 provenant entre autres des foraminifères, ce qui engendre une 

surestimation de la masse de calcite des coccolithes (Broecker and Clark, 2009 ; Rembauville et al., 2016 ; 

Duncan et al., 2016). 

Le SYstème de Reconnaissance Automatique des COccolithes, appelé SYRACO, un logiciel développé au 

CEREGE depuis une vingtaine d’année (Dollfus, 1997 ; Dollfus et Beaufort, 1999), permet d’obtenir les 

assemblages et comptages des coccolithes mais aussi les paramètres morphométriques. Beaufort (2005) 

et Beaufort et al. (2014) ont par la suite développer une méthode permettant de mesurer la masse 

moyenne de chaque individu. Cette méthode permet d’obtenir une estimation plus précise de la masse 

de calcite produite par les coccolithes (Duchamp-Alphonse et al., 2018) mais aussi d’observer les 

variations de la masse moyenne des coccolithes au cours du temps en lien avec les changements de 

conditions de surface (Beaufort et al., 2011 ; McClelland et al., 2016). Cet outil est celui utilisé au cours 

de cette thèse. Les prochains paragraphes s’attèlent à décrire son fonctionnement.  

 SYRACO repose sur un réseau de neurones artificiels entrainé à reconnaitre automatiquement 

plusieurs morphotypes de coccolithes. Les différentes évolutions du logiciel lui permettent aujourd’hui 

de reconnaître 44 morphotypes, incluant, toutes les espèces de coccolithes présentes dans la carotte 

étudiée. Ce système permet de les dénombrer, et fournit leurs caractéristiques morphologiques 

principales (longueur, largeur, aire, circularité…) ainsi que leur masse (Beaufort, 2005 ; Beaufort et al., 

2014). SYRACO constitue un outil moderne, puissant, qui fournit une estimation qualitative et 

quantitative rapide et fiable des assemblages de coccolithes qui composent les échantillons étudiés.  

Dans le principe, deux étapes sont nécessaires à la reconnaissance automatique des coccolithes à 

GEOPS et reposent sur l’acquisition d’images des champs visuels de l’échantillon et leur analyse. 

 

2.3.5.2.1 L’acquisition des images  

 

L’acquisition des images se fait en lumière polarisée pour bien différencier la calcite biréfringente 

(blanche) des coccolithes du fond noir de la lame. Les images sont obtenues grâce à une caméra 
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monochrome montée sur un microscope optique relié à un ordinateur sur lequel est installé le logiciel 

Coccoscan, qui est prédéfini pour acquérir automatiquement une série de 165 champs visuels par lame. 

Pour chaque champ visuel, trois photographies sont prises avec des degrés de polarisations différents 

et obtenus à l’aide de filtres positionnés à 0°, 35° et 45°. 

 

2.3.5.2.2 L’analyse 

 

L’analyse des images se fait grâce au réseau de neurones artificiels. Les trois images de chaque champ 

visuel obtenues sont superposées automatiquement pour n’obtenir qu’une seule image présentant un 

maximum de biréfringence. SYRACO délimite ensuite chaque objet, l’identifie et le classe dans une 

catégorie en fonction de ses caractéristiques morphologiques (Beaufort et Dollfus, 2004) (Figure 2.17).  

 

 

Figure 2.17 Analyse d'images par SYRACO. 

 

2.3.5.2.3 Reconnaissance des espèces de coccolithes par SYRACO 

 

SYRACO permet l’identification de toutes les espèces présentes dans la carotte étudiée, soit, comme vu 

précédemment, les espèces de la famille des Noelaerhabdaceae (Emiliania huxleyi, Gephyrocapsa 

muellerae, Gephyrocapsa oceanica, Gephyrocapsa small, Gephyrocapsa caribbeanica) ainsi que les 

espèces Calcidicus leptoporus et Coccolithus pelagicus. Les différentes espèces sont classés dans 14 

morphotypes différents, 9 pour la famille des Noelaerhabdaceae, 4 pour Coccolithus pelagicus et un 

pour Calcidiscus leptoporus.  

Pour vérifier les résultats obtenus par SYRACO, des observations à l’œil ont été faites sur plusieurs 

échantillons. De plus, les objets reconnus par SYRACO et classés dans les différents morphotypes ont 

été contrôlés pour estimer la part d’erreur associée à des intrusions, c’est-à-dire à des objets non-
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coccolithes reconnu par le logiciel comme un coccolithe. Les observations à l’œil montrent une bonne 

correspondance avec les résultats de SYRACO. Cependant, comme observé par Grelaud, 2008 à propos 

des Helicosphaera carteri, SYRACO confond les C. pelagicus de cette carotte avec des agrégats ou des 

particules détritiques dans les niveaux riches en matériel détritique. L’abondance de C. pelagicus dans 

certains niveaux est donc surestimée et doit être corrigée par des comptages à l’œil.  

 

2.3.5.2.4 Détermination de la taille des coccolithes 

 

Lors de l’acquisition, les images obtenues font 2048*2048 pixels soit 125*125µm avec un objectif x100 

et une caméra au grossissement x1.5. Lors de l’analyse, les dimensions des axes de chacun des 

coccolithes (grand et petit axes) sont enregistrées en pixel. Les pixels sont convertis en µm selon la 

formule suivante : côté d’un pixel (µm) = 125/2048 = 0.061. L’aire, enregistrée aussi en pixel, est calculée 

selon la formule : aire d’un pixel (µm2) = (125/2048)².  

 

2.3.5.2.5 Détermination de la masse des coccolithes 

  

Comme dit précédemment, Beaufort (2005) et Beaufort et al (2014) ont développé une nouvelle 

fonctionnalité de SYRACO, permettant la mesure de la masse de l’ensemble des coccolithes reconnus 

sur un échantillon. SYRACO se base sur la relation existante entre la couleur d’un minéral et son épaisseur 

(Michel-Levy et Lacroix, 1888). En effet, il existe une relation de proportionnalité entre le niveau de gris 

des grains de calcite et l’épaisseur des coccolithes pour les spécimens dont l’épaisseur est inférieure à 

1.56 µm (Figure 2.18). Plus un coccolithe est épais, plus il sera biréfringent. Il est alors possible de déduire 

la masse d’un coccolithe à partir de la biréfringence de la calcite dont il est constitué. A chaque pixel 

d’un coccolithe reconnu est attribué un niveau de gris (Grey Level), qui correspond à une épaisseur de 

calcite qui peut être utilisée pour calculer une masse. En effet, les niveaux de gris sont calibrés en poids 

de calcite ce qui permet une mesure de la masse du coccolithe entier. Au-delà de 1,56 µm d’épaisseur, 

la biréfringence n’est plus en niveau de gris mais tend vers des couleurs comme le jaune. La relation 

entre la biréfringence et l’épaisseur n’est donc plus linéaire.  

Dans cette étude, la relation proportionnelle entre épaisseur et biréfringence s’applique pour la famille 

des Noelaerhabdaceae, famille majoritaire dans les échantillons analysés. La masse moyenne des C. 

leptoporus est sous-estimée par SYRACO du fait de l’apparition d’une croix d’extinction en lumière 

polarisée, tandis que la relation entre le niveau de gris et la masse de calcite des C. pelagicus, présentant 
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des épaisseurs supérieures à 1.56 µm, n’est pas linéaire (Beaufort, 2005). Pour ces raisons, les masses de 

C. leptoporus et C. pelagicus ne sont pas discutées.  

 

Figure 2.18 Relation entre l’épaisseur des cristaux de calcite et le niveau de gris (Beaufort et al., 2014). 

 

2.3.5.2.6 Calcul de l’abondance et de la masse de calcite par gramme de sédiment 

 

Le nombre de coccolithes par gramme de sédiment est calculé à partir de la formule suivante (Grelaud 

et al., 2009) :  

𝐴 =
(𝑁𝑐 ∗ 𝑆𝑐)

(𝑁𝑜 ∗ 𝑆𝑜 ∗ 𝑊𝑠)
 

A : nombre de coccolithes par gramme de sédiments.  

Nc : nombre de coccolithes comptés 

Sc : surface du cristallisoir, ici 3117 mm²  

No : nombre de champs visuels observés, ici 165 champs visuels.  

So : surface du champ visuel, ici 0,01 mm²  

Ws : masse de sédiment filtré (mg) 

 

La masse totale de coccolithes par gramme de sédiment est calculée à l’aide de la même formule, en 

remplaçant le nombre de coccolithes comptés par champs visuels, par la masse totale de coccolithes 

par champs visuels.  
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2.3.5.3 Microscope Electronique à Balayage 

 

Des images de la composition du sédiment ont été obtenues au Microscope Electronique à Balayage 

TESCAN VEGA au Museum National d’Histoire Naturelle sur 2 échantillons (1200, 1250 cm) situés dans 

l’intervalle riche en CaXRF. De nouvelles images seront acquises dans les prochains mois pour avoir une 

vision plus complète des variations de la composition du sédiment à l’échelle de la carotte.  

 

2.3.6 Analyses géochimiques 

 

2.3.6.1 Mesure des teneurs en CaCO3 

 

Les teneurs en CaCO3 des sédiments ont été obtenues à l’aide d’un manocalcimètre. Cet outil est 

composé d’une chambre de réaction de 22.4 cm3 dans laquelle est disposé l’échantillon ainsi qu’une 

fiole d’acide chlorhydrique. La chambre est montée d’un manomètre MANO MEX2-420 (Fig. 2.18). La 

méthode utilisée se base sur la relation proportionnelle qui existe entre le pourcentage de CaCO3 d’un 

échantillon de sédiments et la pression partielle de CO2 dégagé lors de l’attaque acide du CaCO3 selon 

la formule suivante :  

CaCO3 + 2HCl > CaCl2 + CO2 + H2O 

La libération du CO2 dans l’enceinte du manocalcimètre lors de l’attaque acide engendre une 

augmentation de pression partielle mesurée par le manomètre. La calibration du manocalcimètre est 

faite de telle sorte que pour 100 mg de CaCO3 pur attaqué (100%), l’augmentation de pression 

corresponde à 1 bar.  

Pour effectuer les mesures, le sédiment, préalablement séché à 50°C pendant une nuit, est broyé à l’aide 

d’un pilon et d’un mortier en agate (Figure 2.19). Cette étape permet d’augmenter la surface spécifique 

de l’échantillon pour une plus grande efficacité de l’attaque chimique. L’attaque chimique est effectuée 

à l’aide d’une solution d’HCl 6N sur 100 mg de sédiment pesé à l’aide d’une balance précise à 0,1 mg.  

Dans le détail, une fiole d’acide chlorhydrique est disposée délicatement sur le sédiment disposé au fond 

du manocalcimètre et ce dernier est refermé hermétiquement. Le dispositif est ensuite agité pour mettre 

en contact la solution d’acide chlorhydrique avec le sédiment. La pression partielle de CO2 mesurée par 

l’appareil peut ensuite être convertie en pourcentage de CaCO3 dans le sédiment grâce à la calibration 

préalablement déterminée. Pour vérifier que la calibration est juste et que la mesure n’est pas influencée 
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par des variations de conditions de température ou de pression dans la salle de manipulation, des 

mesures avec de la poudre de carbonate de calcium pure sont effectuées tous les 5 échantillons. La 

limite inférieure de détection de la teneur en CaCO3 par le manocalcimètre est de 3% et la barre d’erreur 

de la mesure est de l’ordre de +/- 0.02 bar soit une teneur en CaCO3 estimée à +/- 2%. 

 

Au total, 106 mesures de CaCO3 ont été effectuées tout au long de la carotte.  

 

2.3.6.2 Analyses élémentaires et isotopiques du carbone organique 

 

Les pourcentages de Carbone Organique Total (COT), d’azote (N) ainsi que les mesures de δ13Corg sur la 

fraction organique ont été obtenus au LSCE. Avant analyse, le sédiment est préalablement décarbonaté 

à l’aide d’une attaque à l’acide chlorhydrique 0,6N. Plusieurs rinçages successifs à l’eau milliQ sont 

ensuite nécessaires pour arriver à un pH de 4-4,5 mais strictement inférieur à 5. Une fois la solution 

décantée, le surnageant est prélevé à l’aide d’une pipette, et le sédiment est mis à l’étuve à une 

température inférieure à 60°C pour être séché. Une fois sec, 10 à 15 mg de sédiment sont pesés et mis 

dans une nacelle en étain. Les concentrations en carbone et en azote sont mesurées grâce à un analyseur 

élémentaire FlashEA 1112 serie de Thermo Scientific. Les mesures de δ13Corg sont effectuées par couplage 

de l’analyseur élémentaire avec un spectromètre de masse à rapport isotopique (IRMS). L’erreur sur la 

Figure 2.19 Mesure de la fraction carbonatée dans le sédiment. a-e étapes de mesure de la pression 

partielle de CO2 associée à la teneur en carbonate dans le sédiment (modifié d’après Leblanc, 2017). f 

Manocalcimètre 
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mesure pour les pourcentages de carbone organique, d’azote et de δ13Corg sont de 0.013%, 0.004% et 

de 0.24‰ respectivement.  

Les pourcentages de carbone organique et d’azote ainsi que les signaux de δ13Corg ont été 

respectivement obtenus sur 38 et 17 échantillons, régulièrement répartis le long de la carotte pour 

pouvoir visualiser les possibles variations de ces teneurs entre les périodes glaciaires et interglaciaires.  

 

L’ensemble des mesures effectuées ainsi que la résolution des différents enregistrements sont détaillés 

dans le tableau ci-dessous (Tableau 2.3).  

Traceur  Nombre de mesures Expérimentateur 

   0 - 840 ka 360 - 440 ka  

Géochimique    

CaCO3 106 26 Margaux Brandon 

CaXRF 1866 219 Elisabeth Michel 

COT 38  Margaux Brandon 

Christine Hatté (LSCE) 

δ13C, δ18O 251 65 
Elisabeth Michel 

Margaux Brandon 

Micropaléontologique    

Coccolithes 256 68 Margaux Brandon 

Foraminifères 

MIS 2-MIS 1 19 

Elisabeth Michel 

Gulay Isguder 
MIS 6 – MIS 5 15 

MIS 12 – MIS 10 60 

 

Tableau 2.3 Récapitulatif des mesures effectuées sur la carotte MD04-2718 et présentées dans ce manuscrit. La 

résolution des mesures est développée dans le chapitre 5.  
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3. Une productivité biosphérique 

exceptionnelle durant la Terminaison V 

et le début de MIS 11 
 

 

 

 

La productivité biosphérique inclut la productivité terrestre et la productivité marine. Alors que des 

traceurs indirects permettent de reconstruire les variations passées des productivité marine et terrestre 

à l’échelle locale, il existe peu d’études sur la productivité à l’échelle de la biosphère globale.  

Comme vu dans les chapitres précédents, la composition isotopique triple de l’oxygène (Δ17O de O2) 

piégé dans les bulles d’air des carottes de glace est un traceur indirect des flux d’oxygène d’origine 

biosphérique. Deux études de Blunier et al., 2002 et 2012 ont reconstruit les variations de productivité 

biosphérique des derniers 400 ka à l’aide de ce traceur, montrant une forte productivité biosphérique 

au cours des périodes interglaciaires comparées aux périodes glaciaires.  

Dans ce chapitre, nous détaillons dans un premier temps les nouvelles mesures effectuées pour 

appliquer des corrections sur les mesures de Δ17O de O2. La seconde partie de ce chapitre est présentée 

sous la forme d’un article publié dans Nature Communications (Brandon et al., 2020). Cet article présente 

les nouvelles mesures de Δ17O de O2 effectuées à haute résolution sur la carotte Epica Dome C entre 

445 et 405 ka, soit durant la Terminaison V et MIS 11. Le flux d’oxygène biosphérique calculé au cours 

des derniers 445 ka à partir des données présentées et des données publiées (Blunier et al., 2002 ; 2012) 

est comparé au δ18Oatm et à des traceurs locaux de productivité terrestre et marine pour discuter l’origine 

des variations observées.    
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3.1 Vers une meilleure correction des données de Δ17O de O2 

 

Comme vu dans le chapitre 3, l’oxygène de l’air piégé dans la glace subit divers fractionnements 

isotopiques, que ce soit dans le névé ou lors du stockage.  

Les précédentes études basées sur la mesure du Δ17O de O2 prennent en compte l’effet du 

fractionnement gravitationnel sur les isotopes de l’oxygène de l’air dans le névé (Luz et al., 1999 ; Blunier 

et al., 2002 ; 2012). Mais avant cette thèse, aucune étude n’a été faite sur les effets du fractionnement 

thermique et du fractionnement par perte de gaz sur le Δ17O de O2.  

 

3.1.1 Corrections du fractionnement thermique sur le Δ17O de O2  
 

Alors que l’effet du fractionnement thermique sur le δ18Oatm dans le névé est connu pour les carottes de 

glace du Groenland et d’Antarctique, aucune étude n’a été faite sur l’impact du fractionnement 

thermique sur le Δ17O de O2.  

Pour connaître l’influence de ce processus sur le Δ17O de O2, nous avons mesuré le δ18Oatm et le Δ17O de 

O2 dans 4 échantillons prélevés sur les 17 premiers mètres du névé du site EastGRIP. Contrairement au 

site EDC, le site EastGRIP enregistre de forts gradients thermiques saisonniers. L’effet du fractionnement 

thermique serait donc plus visible que pour des échantillons d’EDC.  

L’effet du fractionnement thermique sur le δ18Oatm et le Δ17O de O2 a été calibré à partir du signal de 

température saisonnier du site EastGRIP. 

Dans le cas du δ18Oatm, on observe un effet thermique maximal à 6 mètres de profondeur. A contrario, 

Le Δ17O de O2 varie de l’ordre de 10 per meg. L’incertitude sur la mesure de Δ17O de O2 étant de 6 per 

meg, on peut conclure que le Δ17O de O2 ne montre pas de variation significative (Tableau 3.1).  

Profondeur δ18Oatm Δ17O de O2 

EGRIP 0 m 0.0 10 

EGRIP 6 m 0.19 0 

EGRIP 11 m 0.16 4 

EGRIP 17 m 0.08 6 

 

Tableau 3.1 Effet du fractionnement thermique sur le δ18Oatm et le Δ17O de O2 dans le névé de la carotte EastGRIP, 

Groenland. 
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Le Δ17O de O2 ne semble pas être affecté par le fractionnement thermique dans le névé au site EastGRIP. 

Le gradient thermique étant plus faible en Antarctique, le fractionnement isotopique est minimal. Il n’est 

donc pas nécessaire de corriger les données de δ18Oatm et de Δ17O de O2 de cet effet pour cette étude. 

 

3.1.2 Effet de la fermeture des pores sur le Δ17O de O2 
 

A la base du névé, dans la zone non-diffusive, les molécules sont affectées par un effet de piégeage lors 

de la fermeture des pores. Du fait de la différence de pression entre les pores libres et les bulles dans 

cette zone, les molécules les plus petites s’échappent de la bulle encore ouverte. L’O2 et l’Argon étant 

plus petit que le N2, on observe une diminution des rapports O2/N2 et Ar/N2 dans l’air piégé dans les 

bulles par rapport à l’air dans la zone diffusive (Battle et al., 1996 ; Severinghaus and Battle, 2006).  

L’effet du piégeage lors de la fermeture des pores est inconnu pour le Δ17O de O2. Nous avons effectué 

des mesures de Δ17O de O2 dans la glace bulleuse de la carotte NEEM pour vérifier le potentiel impact 

de cet effet sur ce traceur.  

Après correction du fractionnement gravitationnel, nous trouvons un enrichissement systématique du 

Δ17O de O2 de 13 ppm dans les bulles d’air près de la surface non affectée par la perte de gaz lors du 

stockage et après correction du signal gravitationnel par rapport au Δ17O de O2 de l’air atmosphérique. 

Les données sont corrigées de cet effet nouvellement mesuré.  

Les nouveaux facteurs de corrections de fractionnement thermique, de perte de gaz et de fermeture des 

pores mesurés au cours de cette thèse et décrits dans cette section ont été appliqués sur toutes les 

données de Δ17O de O2 mesurées. 

 

3.1.3 Effet de la perte de gaz sur le fractionnement isotopique lors du 

stockage 
 

 

Comme vu dans le chapitre 2, un fractionnement isotopique peut s’opérer par perte de gaz dans la glace 

lors du stockage à une température supérieure à -50°C. Cet effet est visible sur les rapports O2/N2, N2/Ar 

et sur le δ18Oatm. On pourrait donc s’attendre à un effet sur le δ17Oatm et donc sur le Δ17O de O2. 
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Pour vérifier l’impact du fractionnement isotopique par perte de gaz, nous avons mesuré le δ18Oatm, le 

δ17Oatm et le rapport élémentaire O2/Ar sur l’intérieur et l’extérieur d’échantillons de glace de la carotte 

GRIP, stockée depuis plus de 20 ans à -20°C. Les échantillons de glace extérieure correspondent aux 

deux premiers centimètres de l’échantillon. Le rapport O2/N2 ne pouvant pas être mesuré quand on 

mesure le Δ17O de O2 car la présence d’azote dégrade la précision du Δ17O de O2, nous avons mesuré le 

rapport δO2/Ar pour estimer la perte d’oxygène. L’argon, tout comme l’azote, est affecté par la perte de 

gaz (Bender et al., 1995 ; Severinghaus et al., 2009) mais dans une moindre mesure que l’azote (Kobashi 

et al., 2015). Le δO2/Ar est donc un bon indicateur des pertes importantes de gaz dans l’échantillon.  

 

 

Figure 3.1 Schéma de la découpe d’un échantillon de glace pour l’analyse du fractionnement isotopique par perte 

de gaz. 

 

Les résultats montrent une diminution du δO2/Ar et du Δ17O de O2 entre l’intérieur et l’extérieur de 

l’échantillon. Cela confirme que le Δ17O de O2 est affecté par un fractionnement isotopique lié à la perte 

de gaz (Tableau 3.2). 

 

Echantillon Intérieur Extérieur 

δO2/Ar (‰) Δ17O de O2 (ppm) δO2/Ar (‰) Δ17O de O2 (ppm) 

GRIP échantillon 1 -74 29 -146 13 

GRIP échantillon 2 -82 50 -134 13 

GRIP échantillon 3 -94 50 -156 26 

Tableau 3.2 Comparaison des valeurs de δO2/Ar et de Δ17O de O2 entre les parties intérieures et extérieures des 

échantillons de glace de la carotte GRIP. 
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Une correction de la perte de gaz a donc été effectuée sur tous les échantillons de cette étude en 

appliquant la formule suivante :  

 

∆17𝑂𝑔𝑎𝑠 𝑙𝑜𝑠𝑠 𝑐𝑜𝑟𝑟 = ∆
17𝑂𝑠𝑎𝑚𝑝𝑙𝑒 − 0.3945 ∗ [(𝛿𝑂2 𝐴𝑟)⁄

𝑠𝑎𝑚𝑝𝑙𝑒
− (𝛿𝑂2 𝐴𝑟)⁄

𝑠𝑡𝑑
] 

 

Les différentes mesures effectuées sur la glace pour estimer les fractionnements isotopiques associés à 

la température dans le névé, à la fermeture des pores et à la perte de gaz lors du stockage ont permis 

de déterminer de nouvelles corrections à appliquer aux données de δ18Oatm, δ17Oatm et de Δ17O de O2. 

Ces nouvelles corrections seront appliquées sur les mesures de Δ17O de O2 montrées dans ce chapitre 

et le chapitre 5. 

3.2 Une productivité biosphérique exceptionnellement élevée 

durant MIS 11 
 

Au cours des derniers 800 ka, la Terminaison V correspond à la première transition glaciaire-interglaciaire 

enregistrant une augmentation des variations de CO2 atmosphérique, avec une amplitude jusqu’à 100 

ppm entre période glaciaire et interglaciaire. Cette transition, correspondant à la Transition Brunhes 

Moyen (MBT), est suivie par l’interglaciaire MIS 11, le plus long des 9 derniers interglaciaires, avec une 

durée de 30 ka contre 10 ka en moyenne. C’est le premier interglaciaire clairement associé aux cycles de 

100 ka. Coïncidant avec un minimum d’excentricité et une faible amplitude de précession, il est décrit 

comme un potentiel analogue pour l’interglaciaire actuel.  

Des études basées sur la composition isotopique triple de l’oxygène (Δ17O de O2) des carottes de glace 

de Siple Dome, GISP2 et Vostok ont permis de reconstruire les variations des flux d’oxygène 

biosphérique au cours des derniers 410 ka (Blunier et al., 2002 ; 2012). Les résultats montrent une 

augmentation de la productivité de la biosphère pendant les déglaciations, avec des valeurs proches de 

l’actuel pendant les interglaciaires, tandis que les périodes glaciaires enregistrent une baisse du flux 

d’oxygène associé à la biosphère de 10 à 30%. La productivité biosphérique au cours de la période 

atypique incluant la Terminaison V et MIS 11 est cependant encore inconnue.  

Cette section présente de nouvelles mesures de la composition isotopique triple de l’oxygène de l’air 

(Δ17O de O2) piégé dans la glace de la carotte Epica Dome C entre 445 et 405 ka ainsi que la 

reconstruction des variations des flux d’oxygène associés à la productivité biosphérique sur la période 



96 

 

de 0 à 445 ka. Ces données sont comparées aux données indirectes de productivité terrestre et marines 

locales pour essayer de comprendre l’origine des signaux globaux de productivité.  

Les résultats de cette étude ainsi que la discussion sont publiés dans un article présenté ci-dessous.  
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3.2.1 Article : Exceptionally high biosphere productivity at the beginning 

of Marine Isotopic Stage 11 
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3.3 Conclusion 
 

Le Δ17O de O2 mesuré dans les bulles d’air piégées dans la glace est un traceur unique des flux d’oxygène 

liés à la productivité de la biosphère. Mais du fait de la complexité de le mesurer, peu d’études l’utilisent 

aujourd’hui.  

Dans ce chapitre, de nouvelles mesures du Δ17O de O2 sur la carotte Epica Dome C au cours de la 

Terminaison V et de l’interglaciaire MIS 11 sont présentées, permettant de compléter l’enregistrement 

disponible jusqu’à 445 ka. La mesure des effets de fractionnement thermique, de fermeture des pores 

et de perte de gaz a permis d’établir de nouvelles corrections sur le Δ17O de O2 afin de mieux estimer 

l’impact de ces processus sur le signal de Δ17O de O2. La reconstruction des flux d’oxygène biosphérique 

à partir des données de Δ17O de O2 au cours des derniers 445 ka révèle une importante productivité 

biosphérique pendant la Terminaison V et le début de MIS 11, de l’ordre de 10 à 30% supérieure au 

dernier interglaciaire. La comparaison des variations de productivité biosphérique globale avec le 

δ18Oatm, le niveau marin global et des enregistrements indirects locaux de productivité terrestre et marine 

semblent montrer une forte influence de la productivité terrestre pour expliquer l’important flux 

d’oxygène biosphérique au cours de la Terminaison V et du début de MIS 11. L’augmentation 

préférentielle de la productivité terrestre au cours de cette période pourrait être due au contexte orbital 

de faible excentricité ou encore la combinaison d’une lente remontée du niveau marin et une fonte plus 

importante des calottes glaciaires des hautes latitudes de l’hémisphère Nord. Alors que, dans le même 

temps, les océans enregistrent une productivité carbonatée conséquente favorisant une source de CO2 

pour l’atmosphère durant l’interglaciaire MIS 11, l’exceptionnelle productivité biosphérique aurait 

permis de contrebalancer l’impact de cette augmentation de production carbonatée sur le CO2 en 

stockant plus de carbone en retour.   

L’apport de ces nouveaux résultats confortent l’importance de l’étude de la productivité biosphérique à 

l’échelle globale pour apporter de nouveaux éléments de réponses aux variations de la concentration 

atmosphérique en CO2 au cours des cycles glaciaires-interglaciaires. Cependant, l’interprétation de ces 

résultats est limitée par le manque de données de productivité locale. Enfin, alors que les interglaciaires 

des derniers 430 ka sont associés à d’importantes amplitudes des variations glaciaires-interglaciaires, 

l’amplitude des cycles climatiques précédant MIS 11 est plus faible. L’apport de nouvelles mesures de 

Δ17O de O2 entre 450 et 800 ka permettraient de reconstruire la variation des flux d’oxygène au cours 

des 9 derniers interglaciaires et ainsi de comparer l’amplitude des variations de productivité entre ces 

deux périodes.  
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4. Reconstitution de l’efficacité de la Contre-

Pompe des Carbonates et de la dynamique 

des upwellings dans le secteur Indien de 

l’Océan Austral pendant l’interglaciaire 

MIS 11 : impact sur le cycle du carbone 
 

 

4.1 Introduction 
 

Les mécanismes derrières l’augmentation de 80 ppm de la concentration atmosphérique en CO2 durant 

les déglaciations des derniers 800 ka sont encore discutés aujourd’hui du fait des nombreux paramètres 

impliqués. La productivité biologique marine, et en particulier dans l’Océan Austral, aurait joué un rôle 

important dans les variations du CO2 à l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires à travers les 

changements d’efficacité de la Pompe Biologique (Kohfeld et al., 2005). Cependant, le manque de 

données géochimiques et micropaléontologiques permettant de remonter aux variations de l’efficacité 

de la Pompe des Tissus Mous et de la Contre-Pompe des Carbonates dans cette région restreignent la 

compréhension de la contribution de la Pompe Biologique sur les échanges de carbone entre océan et 

atmosphère.  

L’interglaciaire MIS 11 est associé à une forte productivité carbonatée dans les océans des hautes et 

basses latitudes. L’étude des variations d’efficacité de la Contre-Pompe des Carbonates durant cette 

période pourrait permettre de mieux comprendre son impact sur le cycle du carbone et plus 

spécifiquement sur la concentration atmosphérique en CO2.  

Pour répondre à cette question, ce chapitre, présenté sous la forme d’un article en préparation, introduit 

les données géochimiques (CaCO3, CaXRF, δ13CN. pachyderma s.) et micropaléontologiques (coccolithes, 

foraminifères) mesurées sur la carotte MD04-2718, située dans le secteur Indien de l’Océan Austral 

(48°53 S; 65°57 E) durant la période MIS 12 – MIS 10 (440-360 ka), dans le but de remonter à l’efficacité 

de la Contre-Pompe des Carbonates pendant cette période de forte production carbonatée marine et 

de comprendre l’origine de ses variations. Les résultats obtenus sont comparés à des données de 

production carbonatée exportée et à des traceurs de la ventilation des eaux dans les différents secteurs 

de l’Océan Austral ainsi qu’aux données de flux d’oxygène biosphérique global pour mieux comprendre 
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les relations entre les mécanismes biologique et physique dans l’Océan Austral et la productivité 

biosphérique et mieux estimer leur contribution sur la concentration atmosphérique en CO2.  

 

4.2 Article : Impact of the Carbonate Counter Pump on the 

Carbon Cycle over MIS 11 in the Indian sector of the Southern 

Ocean 
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Abstract 16 

The role of the Carbonate Counter Pump (CCP) on the Carbon Cycle has often been neglected in past 17 

studies, despite its capacity to reduce the Biological Pump efficiency to reduce atmospheric pCO2. 18 

Interglacial Marine Isotope Stage (MIS) 11 is characterized by a strong carbonate production in the whole 19 

ocean, therefore, studying the variations of the CCP during this specific period of time is important to 20 

better understand its relationship with biospheric productivity changes and better constraint their 21 

impacts on atmospheric pCO2. Here we present geochemical (CaCO3, CaXRF, δ13CN. pachyderma s) and 22 

micropaleontological (coccolith, foraminifera) records from the Indian sector of the Southern Ocean 23 

from MIS 12 to MIS 10 (440 – 360 ka) to reconstruct the past changes in CCP efficiency and estimate its 24 

impact on atmospheric pCO2. Our data suggest the CCP efficiency over MIS 11 is probably linked to 25 

changes in SST and nutrient availability in the upper water column, thanks to the southward migration 26 

of SO fronts and reinvigoration of austral upwelling during that period. This CCP strengthening might 27 

have contributed to increase the flux of CO2 from the ocean to the atmosphere during MIS 11, but the 28 

strong biological productivity registered during this period might have permitted to maintain the 29 

relatively low CO2 level that characterize this time interval. 30 

mailto:margaux.brandon@universite-paris-saclay.fr
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1. Introduction 31 

 32 

The Southern Ocean (SO) is a key region for understanding past changes in atmospheric pCO2 since it 33 

significantly impacts ocean-atmosphere CO2 exchanges due to changes in ventilation, sea-ice extent and 34 

biological productivity (Sigman and Boyle, 2000; Stephen and Keeling, 2000; Kohfeld et al., 2005, 35 

Martinez-Garcia et al., 2009; Ferrari et al., 2014; Abelmann et al., 2015; Menviel et al., 2018). The impact 36 

of marine biological productivity on atmospheric CO2 can be studied through the biological pump, which 37 

role is to sequester the carbon in the deep ocean at the expense of the surface ocean and the 38 

atmosphere. The dynamic of the biological pump is complex and thus, difficult to decipher because of 39 

the opposite impacts of the Soft Tissue Pump (STP) and the Carbonate Counter Pump (CCP) on 40 

atmospheric CO2. While the STP, through the production and export of Particulate Organic Carbon (POC) 41 

to the deep ocean is a sink of CO2, the CCP, through the production and export of Particulate Inorganic 42 

Carbon (PIC) that decrease the alkalinity of the surface ocean, is a source of CO2 (Broecker and Peng, 43 

1982; Volk and Hoffert, 1985; Hain et al., 2014). Most of the studies on the biological pump efficiency 44 

are based on changes in STP (Martin et al., 1990; Martinez-Garcia et al., 2009), the impact of the CCP 45 

being often neglected.  46 

As the main calcifying pelagic organisms, coccolithophores and planktonic foraminifera play a 47 

major role in the PIC downward export and in the CCP efficiency (Baumann et al., 2004; Broecker and 48 

Clark, 2009; Salter et al., 2014; Rembauville et al., 2016). Coccolithophores are single-celled 49 

phytoplankton living in the photic zone of the oceans. They use Dissolved Inorganic Carbon (DIC) to 50 

produce POC through photosynthesis, playing an important role in the STP. However, they also use DIC 51 

from the surface ocean to secrete calcium carbonate plates called coccoliths, that are subsequently 52 

exported to the deep ocean. Planktonic foraminifera are single-celled zooplankton. Like 53 

coccolithophores, they are major marine PIC export contributors since the calcium carbonate skeleton 54 

they produce in surface layers also sinks to the deep ocean. In the Southern Ocean, studies based on 55 

the Subantarctic Zone (SAZ) close to the Kerguelen Plateau and South Australia, show that coccolith can 56 

represent up to 85% and 60% of the annual PIC export, respectively, with a peak export during austral 57 

spring and summer (Rembauville et al., 2016; Rigual-Hernandez et al., 2020). In all cases, both, coccolith 58 

and planktonic foraminifera are the major components of surface sediment CaCO3 (Schiebel, 2002; 59 

Baumann et al., 2004; Kučera, 2007; Broecker and Clark, 2009). 60 

While studies often use coccolithophore or planktonic foraminifera to unravel past changes in 61 

sea surface conditions (Baumann, 1999; Flores et al., 2003; Vasquez-Riveiros et al., 2010), only a few use 62 

both organisms to investigate their impact on CCP (Duncan et al., 2016; Duchamp-Alphonse et al., 2018). 63 
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Measurements of calcite mass produced and exported by both, coccolithophores and planktonic 64 

foraminifera, are essential to estimate the CCP efficiency and its influence on atmospheric CO2. While 65 

the weighing of individual foraminifera is feasible (Meilland et al., 2018; Duchamp-Alphonse et al., 2018), 66 

the weight of a single coccolith cannot be determined directly as their size are < 20 µm, and their weight 67 

never exceed a few thousand of pg. SYRACO (SYstème de Reconnaissance Automatique des Coccolithes) 68 

is an automated software allowing to estimate the calcite weight of individual coccolith based on their 69 

birefringence under cross-polarized light (Beaufort et al., 2005; 2014). This powerful tool allows to 70 

estimate the calcite mass produced by coccolithophores over a large number of samples (Meyer et al., 71 

2014; McClelland et al., 2016; Duchamp-Alphonse et al., 2018), enabling to unravel coccolithophore 72 

impact on the CCP in the past (Duchamp-Alphonse et al., 2018).   73 

Among the interglacials of the past 800 ka, MIS 11 is the longest (~30 ka). Following the cold 74 

glacial MIS 12, it begins at the end of Termination V, the first termination of the last 800 ka recording 75 

high amplitude increases in the atmospheric CO2 concentration (up to 90 ppmv) and the Antarctic 76 

temperature (up to 12°C), respectively (Bereiter et al., 2015; Jouzel et al., 2007). MIS 11 occurs during a 77 

minimum of eccentricity and coincides with a strong global biosphere productivity (Brandon et al., 2020), 78 

a major phase in coral reef expansion (Husson et al., 2018), and a climax in coccolithophore production 79 

(Barker et al., 2006). A few works describe the increase in coccolith abundances in the Southern Ocean 80 

over this period in the Pacific and Atlantic sectors (Flores et al., 2003; Saavedra-Pellitero et al., 2017a; 81 

2017b). However, no studies exist in the Indian sector, and no one focus on the CCP and its impact on 82 

atmospheric pCO2 based on both, coccolith and planktonic foraminifera carbonate export estimates. 83 

Here we present coccolith and planktonic foraminifera abundances and masses as well as 84 

sedimentary carbonate signals measured over MIS 12 – MIS 10 (440-360 ka) on core MD04-2718, located 85 

in the Indian sector of the Southern Ocean, in order to reconstruct past changes of Carbonate Counter 86 

Pump efficiency in this area and therefore, complete the overview of carbonate export variations that 87 

exist in the Southern Ocean, so far. Coupled with new reconstructed SST as well as past records of 88 

planktonic carbonate export and oceanic circulation, it allows a better understanding of its influence on 89 

carbon cycle and more particularly on atmospheric pCO2 across this key period of the glacial-interglacial 90 

cycles. 91 

 92 

 93 

2. Regional setting  94 

 95 

The SO is known as a major component of the carbon cycle as it witnesses significant changes in oceanic 96 

circulation and biological productivity that impact CO2 fluxes with atmosphere. It is bounded, to the 97 
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South, by the coasts of the Antarctic continent and to the North, by the Subtropical front (STF). In surface, 98 

the Antarctic Circumpolar Current (ACC) flows eastward and connects the Atlantic, Pacific and Indian 99 

sectors of the SO. Driven by the Westerly Winds, this surface current has the largest mass transport of 100 

all ocean currents, showing mean speeds of 130 - 140 Sv (m3.s-1). Its Northern and Southern Boundaries 101 

(NB and SB) are usually delimited around 40°S and 60°S respectively, but their exact location is 102 

dependent on bottom topography (Sokolov and Rintoul, 2009; Park et al., 2019) and varies latitudinally 103 

(Freeman et al., 2016). Three major fronts are defined in the ACC: The Subantarctic Front (SAF), the Polar 104 

Front (PF) and the Southern Antarctic Circumpolar Front (SACCF). They help defining the Subantarctic 105 

Zone (SAZ) between the STF and the SAF, the Polar Front Zone (PFZ) between the SAF and the PF, and 106 

the Antarctic Zone (AAZ) delimited by the PF to the North, and the SB to the South (Orsi et al., 1995; 107 

Park et al., 2019).  108 

Within the Indian sector of the SO, the Kerguelen Plateau is the second largest submarine 109 

plateau in the world. Due to its great meridional extent and relatively shallow depths, it constitutes a 110 

major barrier to the ACC and has significant impact on both, ACC transport and front patterns. While 111 

most of the ACC current is deflected north of the Kerguelen Plateau, the remainder pass south of the 112 

islands, through the Fawn Trough (56°S, 77°E, 2650 m) and the Princess Elisabeth Trough (64°S, 82°E, 113 

3650m) (Park et al., 2009).  The SAF follows the northern shelf of the Kerguelen Plateau, passing close to 114 

the STF and leading to a limited latitudinal expansion of the SAZ. The PF flows alongside the south coast 115 

of the Kerguelen island from the West and marks a northward deflection along the East coast of the 116 

island (Park et al., 2014). The presence of Kerguelen Plateau renders the seasonal displacement of ACC 117 

and frontal system with Westerly Winds difficult. The most striking pattern is observed for the PF that 118 

shifts from 52 °S to 47 °S between autumn and spring (Pauthenet et al., 2018).  119 

The circulation in the Southern Ocean is also regulated by the upwelling of deep CO2 and 120 

nutrient-rich Circumpolar Deep Waters (CDW) that resurface in the AAZ. While part of these waters 121 

descends back to the deep ocean along the continental margin of Antarctica to create Antarctic Bottom 122 

Waters (AABW), the other part sink into the intermediate ocean North of the PF and the SAF to create 123 

Antarctic Intermediate Waters (AAIW) and Subantarctic Mode Waters (SAMW) respectively, that supply 124 

mid- and low-latitudes surface waters with nutrients (Toggweiler et al., 1991). The reinvigoration of SO 125 

upwelling during deglaciations was responsible for the CO2 rise in the atmosphere (Anderson et al., 2009; 126 

Skinner et al., 2010, Siani et al., 2013). In today’s SO, the change in the strength of upwelling impacts the 127 

balance between source and sink of CO2 to the atmosphere at the decadal scale (Lovenduski et al., 2008; 128 

Landschützer et al., 2015). 129 

In the SO, primary productivity is primarily driven by bottom up processes (physical and chemical 130 

conditions) which are spatially and temporally heterogeneous. The presence/absence of sea ice together 131 
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with the progressive temperature decrease poleward divide the SO into distinct provinces associated 132 

with specific functional assemblages (Boyd, 2002; Constable et al., 2014). And within the SO that remains 133 

ice-free throughout the year (i.e. the Permanently Open Ocean Zone (POOZ)), primary productivity is 134 

commonly co-limited by light and micronutrient availability (Boyd et al., 2002). Indeed, while 135 

macronutrient concentrations in the SO are among the highest in any surface waters in the world (Pollard 136 

et al., 2006), due largely to the massive-scale upwelling of the CDW at the Antarctic Divergence, primary 137 

productivity is relatively low, owing to the iron (Fe) limitation on phytoplankton growth (Martin et al., 138 

1990; Pollard et al., 2009). In all cases, phytoplankton that flourishes south of the PF is dominated by 139 

diatoms, with blooms occurring during austral summer (Rigual-Hernandez et al., 2015). Phytoplankton 140 

that thrives north of the PF is more heterogeneous and represented by nano- and picoplankton of 141 

different origins. One of the most striking pattern associated with phytoplankton in this area, is the 142 

significant coccolithophore blooms that occur during spring and summer between 40 and 60°S of 143 

latitude, and that form the so-called Great Calcite Belt that enriches surface waters in PIC (Balch et al., 144 

2011; 2016; Rembauville et al., 2016). Within the Indian sector of the SO, near the Kerguelen plateau, this 145 

Great Calcite Belt is found in the PFZ (Smith et al., 2017) as well as in the north of the AAZ, between 146 

Kerguelen and Heard islands (Blain et al., 2007; Rembauville et al., 2016), with coccolithophore blooms 147 

occurring during late spring and summer, in silicic acid depleted waters (Rembauville et al., 2016; Smith 148 

et al., 2017) 149 

Relatively high primary productivity may also be highlighted locally, near the PF and the Crozet 150 

and Kerguelen plateaus, where oceanic current and/or bottom topography enriches surface waters with 151 

iron (Blain et al., 2007; Sokolov and Rintoul, 2007; Pollard, 2009; Quéguiner et al., 2013).  152 

 153 

3. Material and methods 154 

 155 

3.1 Material 156 

 157 

Marine core MD04-2718 (48°53,31S;65°57,42E) was retrieved in the North-West flank of the Kerguelen 158 

Plateau in 2004, by the R.V. Marion, during MD136/VIGO expedition (Figure 1). The core was collected 159 

within the modern PFZ, at a water depth of 1428 m, i.e. well above the lysocline documented at ~ 4300 160 

m water depth in the area (Kolla et al., 1976; Howard and Prell, 1994).  It consists of alternations of 161 

siliceous (rich in diatoms) and calcareous (rich in coccolith and foraminifera) oozes.  162 

 163 

 164 
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 165 

Figure 1. Core location and study area. a, b Location of the studied core (MD04-2718, in red) as well as cores from 166 

previous studies (ODP sites 1088, and 1090 (Hodell et al., 2003) and PS75/059-2 (Saavedra-Pellitero et al., 2017) (in 167 

yellow). Oceanic fronts are from Park et al., (2019). NB: Northern Boundary of the ACC, SAZ: Subantarctic Zone, 168 

SAF: Subantarctic Front, PFZ: Polar Front Zone, PF: Polar Front, AAZ: Antarctic Zone, SACCF: Southern Antarctic 169 

Circumpolar Front, SB: Southern Boundary of the ACC, c Salinity (psu) section at 66°S using WOA18 on ODV 170 

software. SAMW: Subantarctic Mode Wates, AAIW: Antarctic Intermediate Water, CDW: Circumpolar Deep Water, 171 

AABW: Antarctic Bottom Water. 172 

 173 

3.2. Stable isotopes 174 

 175 

Isotopic analyses of δ18O and δ13C (expressed in ‰) were measured on planktonic foraminifera 176 

Neogloboquadrina pachyderma senestral every 3-4 cm, between 11.03 and 13.3 m (except for 1307, 177 
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1310 and 1313 cm where not enough N. pachyderma s. were found). For each sample, 30 N. pachyderma 178 

s. were picked, weighted and analysed at LSCE, on an IRMS GV ISOPRIME mass spectrometer coupled 179 

with an extraction line The measurements are reported versus the Vienna Pee Dee Belemnite standard 180 

(VPDB) with respect to NSB19 standard, with a mean external reproducibility (1) of carbonate standards 181 

of ±0.04‰ and 0.06‰ for 13C and 18O respectively. Measured NBS-18 18O and 13C are -23.27 ± 182 

0.10‰ and -5.01 ± 0.3‰ VPDB respectively. The reproducibility for N. pachyderma s. measured 18O 183 

and 13C on this core are of 0.1 and 0.06 ‰ respectively. 184 

 185 

3.3. Carbonate fraction 186 

 187 

CaCO3 percentage was measured on 26 samples at GEOPS Laboratory, using a vacuum-gasometric 188 

technique with a ±2% precision (Duchamp-Alphonse et al., 2018). 100±2 mg of dried sediment were 189 

crushed and CaCO3 were dissolved in a manometer MANO MEX2-420 chamber using HCl 6N. The 190 

increase in pressure caused by the degassing of CO2 during the reaction of CaCO3 with HCl was 191 

converted into CaCO3 percentages based on the linear relationship that exists between pure CaCO3 192 

weight and the pressure measured in the chamber.  193 

 194 

3.4. XRF measurements 195 

 196 

The high-resolution Ca elementary analysis was measured every 1 cm using an X-ray fluorescence (XRF) 197 

core scanner (AVAATECH) at ETH Zurich, Switzerland with a 10s integration at 10kV and 500µA.  198 

 199 

3.5. Coccolith abundance and morphometric measurements 200 

 201 

Coccolith abundance and morphometric measurements were determined at GEOPS Laboratory. Smear 202 

slides were prepared for 68 samples, using the protocol detailed in Duchamp-Alphonse et al (2018) after 203 

Beaufort et al., (2014). Between 1.5 and 70 mg of dry sediment were diluted in 28 mL of low pH and 204 

bicarbonate concentration water, ultra-sonicated and filtered through a 20 µm sieve. The suspension 205 

was poured in a 75 mm diameter flat beaker for decantation on a 12 x 12 mm coverslip during 4h30. 206 

Once the left suspension was drained, the coverslips were dried in an oven at 70°C for a minimum of 30 207 

minutes and mounted on a smear slide with NOA74 glue. Two coverslips were made per sample in order 208 

to reduce the error of the coccolith abundance and mass estimates.  209 
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Coccolith data were obtained using SYRACO (Système de Reconnaissance Automatique de Coccolithes, 210 

Dollfus and Beaufort, 1999; Beaufort et al., 2014) a software combined with an automated LEICA DM600B 211 

microscope that provides coccolith abundances as well as morphometric parameters and mass of 212 

individual coccoliths. Only the abundance of C. pelagicus is based on human counts, the presence of 213 

detrital particles in the sediment causing an overestimation of this species by SYRACO. Coccolith mass 214 

was calculated based on the quasi-linear relationship that exists between grey-level and calcite thickness 215 

under crossed-polarized light (Beaufort et al., 2014). Because this method applies on coccoliths thinner 216 

than 1.56 μm that exhibit grey scale colours, we interpreted only thickness and mass measurements for 217 

Noelaerhabdaceae coccoliths. 165 view fields were taken for each smear slide. An average of 6 172 218 

coccoliths (176 to 13 233 specimens) were identified per sample.  219 

 220 

The number of coccolith per gram of sediment (absolute coccolith abundance – ACA) was calculated 221 

using the formula of Grelaud et al., (2009) as follow: 222 

 223 

𝐴𝐶𝐴 =  
𝑁𝑐 ∗  𝑆𝑓

𝑁𝑜 ∗  𝑆𝑜 ∗ 𝑊𝑠
 224 

  225 

with Nc is the total coccolith number per sample, Sf is the flat beaker area (3117 mm²), No is the number 226 

of view fields (165), So is the view field area (0.01 mm²) and Ws is the dry sediment weight. The coccolith 227 

calcite mass per gram of sediment is calculated using the same formula, with Nc being replaced by Mc, 228 

that represents the coccolith calcite mass per view fields.   229 

 230 

3.6. Planktonic foraminifera abundance and mass 231 

 232 

Planktonic foraminifera assemblages and abundances were obtained at the LSCE, on the > 150 µm 233 

fraction of 67 samples from the 11.03 - 13.3 m interval. For each sample, an average of 452 foraminifera 234 

were counted (between 360 and 717). The absolute foraminifera abundance (AFA) per gram of sediment 235 

was calculated as follow:  236 

 237 

𝐴𝐹𝐴 =  
𝑁𝑓 ∗  2

𝑠𝑝𝑙𝑖𝑡

𝑊𝑑𝑟𝑦
 238 

 239 

With Nf the number of foraminifera per sample (> 300), split the number of splits done on the sediment 240 

before counting, and Wdry the dry sediment weight.  241 
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 242 

Planktonic foraminifera calcite mass estimations were calculated at LSCE using estimated mean weight 243 

of the major foraminifera species represented in the assemblage. Neogloboquadrina pachyderma 244 

(sinistral and dextral), Gobigerinita glutinata and Turborotalia quinqueloba were estimated with a mean 245 

weight of 4.7 µg, Globigerina bulloides, G. falcolensis and G. calida were estimated to have a mean 246 

weight of 10.7 µg and a mean weight of 26.5 µg for Globorotalia family. The calcite mass produced by 247 

planktonic foraminifera, CaCO3plank.foram, was calculated for each sample using the following formula:  248 

 249 

𝐶𝑎𝐶𝑂3𝑝𝑙𝑎𝑛𝑘.𝑓𝑜𝑟𝑎𝑚 = 
(∑ (𝑚𝑖 ∗ 𝑋𝑖)) ∗ 𝐴𝐹𝐴𝑖

100
 250 

 251 

Where mi is the mean weigh of the specie i, X the percentage of the specie i in the sample and AFA the 252 

absolute foraminifera abundance.  253 

 254 

The fraction taken for the foraminifera assemblage (>150 µm) doesn’t take into account the foraminifera 255 

< 150 µm such as G. uvula, part of the T.quinqueloba adult populations and juveniles foraminifera, that 256 

can represent a significant part of the calcite mass produced by foraminifera.  257 

 258 

3.7. SST reconstruction 259 

 260 

SST reconstructions for the period MIS 12 – MIS 10 are based on planktonic foraminifera assemblages 261 

using two techniques: the Modern Analog Technique and the percentage of Neogloboquadrina 262 

pachyderma s. SSTs were determined on the same 68 samples as those used for foraminifera 263 

assemblages. The Modern Analog Technique relies on the use of a database of modern foraminifera 264 

assemblage and the PaleoAnalogs software to find the closest modern analogues for the fossil 265 

assemblage (Prell, 1985; Haddam et al., 2016). The second technique is based on the linear relation 266 

between SST and the percentage of Neogloboquadrina pachyderma s. in the total planktonic 267 

foraminifera assemblage. The formula used for the SST reconstruction is based on Govin et al. (2009): 268 

[T°C(%pachy s.)=-0.087(%pachy s.)+11.339]. No SST could be estimated between 1313 and 1307 cm, the 269 

number of planktonic foraminifera being insufficient (<300).  270 

 271 

 272 

 273 

 274 
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4. Results 275 

 276 

4.1. Stable isotopes 277 

 278 

The δ18O signal obtained on N. pachyderma s. ranges between 2.2 ‰ and 3.8‰ (Figure 2a). After a rapid 279 

decrease from 3.72 to 2.23 ‰ between 1300 and 1233 cm, δ18O values gradually increase to reach 280 

highest values of 3.63 ‰ at 1133 cm. The δ13C record ranges from 0.75 ‰ to 1.67 ‰ (Figure 2b). It is 281 

characterized by a plateau around 1.4 ‰ between 1280 to 1223 cm and two sharp decreases up to 0.5 282 

and 0.6 ‰ between 1323 to 1303 cm and 1157 to 1133 cm, respectively. 283 

 284 

Figure 2. Bulk carbonate signals and stable isotope records of planktonic foraminifera N. pachyderma s. from 285 

sediment core MD04-2718. a δ18ON. pachy s (‰), b δ13CN. pachy s (‰), c CaCO3 (%), d XRF Calcium (counts). 286 
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4.2. Carbonate fraction and CaXRF  287 

 288 

Carbonate (CaCO3) percentages range between 2% and 90% (Figure 2c). They never exceed 21% 289 

between 1330 to 1310 cm and 1130 to 1103 cm, while they average ~80% between 1267 and 1190 cm. 290 

The most striking trends are observed between 1310 and 1250 and between 1190 and 1130, when 291 

carbonate percentages drastically increase to reach a maximum of 90% at 1250 cm and when they 292 

undergo a two-fold decrease to reach minimum values of 10% at 1130 cm.    293 

The CaXRF record varies between 60 000 and more than 1.3 million (M) counts (Figure 2d). It 294 

mimics CaCO3 trends, the lowest values being obtained at 1310 and 1121 cm, and the highest ones 295 

being recorded at 1265 cm. In detail, after a sharp increase from 60 000 to 1.3M counts between 1310 296 

and 1266 cm, CaXRF is marked by a two-fold decrease: a gradual one from 1.2 M to 1 M counts between 297 

1240 and 1203 cm, followed by a drastic from 1 M to 90 000 counts between 1203 and 1141 cm.  298 

 299 

4.3. Coccolith abundance and morphometrics 300 

 301 

Coccolith assemblages are mainly composed of coccoliths from the Noelaerhabdaceae family, i.e.  302 

Gephyrocapsa sp. Indeed, this family ranges between 99.2 to 99.9 % of the assemblage along the record 303 

(Figure 3). Coccolithus pelagicus and Calcidicsus leptoporus are present as well, but in lower proportions. 304 

They are mainly represented by the subspecies C. pelagicus ssp. braarudii (10-14 µm) and C. leptoporus 305 

of intermediate size (5-8  m). They range between 0 and 3 % and between 0 and 1.8% of the 306 

assemblages, respectively. Gephyrocaspa sp. almost represents the entire coccolith assemblage (99,8%) 307 

between 1287 and 1150 cm (Supplementary Figure 1). 308 

The total coccolith abundance recorded in core MD04-2718 ranges from 0.0053*109 to 12*109 309 

coccoliths per gram of sediments (per g. sed.), with lowest and highest values being reached at 1310 310 

and 1210 cm, respectively (Fig. 3f). In detail, after an increasing trend between 1290 and 1267 cm, the 311 

number of coccolith plateaus around 6.5*109 coccoliths per g. sed. between 1267 and 1180 cm, and 312 

decreases to reach values as low as 0.11*109 coccoliths per g. sed. at 1117cm. The abundance of 313 

Noelaerhabdaceae varies between 0.005*109 and 11.9*109 coccoliths per g. sed. It clearly shows the exact 314 

same trends as those described for total coccolith ones (Fig. 3e). C. leptoporus abundance fluctuates 315 

between 0.06*106 and 21.6*106 coccoliths per g. sed. Its general distribution resembles the one of 316 

Noelaerhabdaceae (and thus of total coccoliths), with an increasing trend between 1307 and 1267 cm, a 317 

long-term decreasing trend from 1237 to 1147 cm, with a peak at 1210 cm. That is only at 1213 cm that C. 318 

leptoporus singularly shows an abundance peak of 21.6 *106 coccoliths per g. sed (Fig. 3d). C. pelagicus 319 
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abundance varies between 0 and 1.6*106 coccoliths per g. sed (Fig. 3c). It is absent of the assemblage 320 

between 1273 and 1154 cm. They only are present in the sediment between 1330 and 1277 cm and 321 

between 1153 and 1103 cm, where they reach values as high as 1.6 and 0.77*106 coccoliths per g. sed 322 

respectively. The mean mass of individual Noelaerhabdaceae (Fig. 3b) ranges between 1.03 pg and 2.24 323 

pg. After maximum values of 2.07 and 2.24 between 1323 and 1313 cm, it is characterized by a slight 324 

long-term decreasing trend along the studied period, to reach relatively low values of 1.03 at 1140 cm.   325 

 326 

 327 

Figure 3. Coccolith assemblages between 1103 and 1330 cm of the sediment core MD04-2718. a δ18ON. pachy s (‰), 328 

b Noelaerhabdaceae mean mass (pg), Abundances of c C. pelagicus (number*106/g of sediment), d. C. leptoporus 329 

(number*106/g of sediment), e Noelaerhabdaceae (number*109/g of sediment) f coccoliths (number of 330 

coccoliths*109/g of sediment). 331 

 332 

 333 
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4.4. Foraminifera abundance and mass 334 

 335 

The foraminifera assemblage is mainly composed of Neogloboquadrina pachyderma sinistral (from 0 % 336 

to 99.8 %) and Globigerina bulloides (from 0 to 75.1 %). The other species, represented by Globigerinita 337 

glutinata, Globorotalia inflata, Globorotalia crassaformis, Neogloboquadrina pachyderma dextral and 338 

Turborotalia quinqueloba never exceed 6,8 %. (Supplementary Figure 2) 339 

 340 

The total foraminifera abundance varies between 0 and 18.5*103 specimens per gram of sediment. 341 

Foraminifera abundance is low between 1330 and 1317 cm and between 1150 and 1130 cm. No 342 

foraminifera are found between 1313 and 1307 cm. Foraminifera abundance is generally characterized 343 

by values around 5*103 specimens per g. sed between these periods. That is only at 1297 cm, 1270 cm, 344 

and between 1173 and 1167 cm that it reaches values as high as 5.66*103, 18.5*103 and ~11*103 345 

specimens per g. sed, respectively (Fig. 4j).    346 

N. pachyderma s. fluctuates between 0 and 12.4*103 specimens per g.sed (Fig. 4i). and show the 347 

same trend as total foraminifera abundance. The abundance of G. bulloides and G. glutinata range from 348 

0 to 4.7*103
 specimens per g.sed and from 0 to 551.4 specimens per g. sed respectively (Fig. 4h and 4g). 349 

They both show similar trends despite the different values. Low abundances are found at the same time 350 

as the total foraminifera abundance. Briefly, G. bulloides and G. glutinata abundances register a first peak 351 

at 1297 followed by a strong increase between 1290 and 1270 to reach high values of 4.75*103 and 512 352 

specimens per g. sed respectively. The abundances then register a slow decrease up to 1160, only 353 

interrupted by high values at 1233 cm, with the highest abundance of G. glutinata registered. G. 354 

crassaformis abundances are between 0 and 259.5 specimens per g. sed, with low values at 1330-1307 355 

cm, 1293-1283 cm and 1203 to 1130 cm (Fig. 4f). High values between 120 and 259 are counted at 1297 356 

cm and between 1267 and 1220 cm. Abundances in N. pachyderma d. range between 0 and 548.6 357 

specimens per g. sed. and follow the general same trend as total foraminifera and N. pachyderma s. 358 

abundances (Fig. 4e). T. quinqueloba abundance extents from 0 to 219.4 specimens per g. sed, with 359 

values lower than 50 specimens per g. sed before 1300 cm, between 1293 and 1280 cm and after 1180 360 

cm in general (Fig. 4d). The rest of the period is characterized by abundances between 50 and 219 361 

specimens per g. sed.  Finally, G. inflata abundance range between 0 and 106 specimens per g. sed, with 362 

high values up to 20 specimens per g. sed at 1280, between 1267 and 1227 and at 1153 (Fig. 4c). The 363 

rest of the record show no or low G. inflata abundance.  364 

 365 

 366 
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 367 

Figure 4. Foraminifera assemblages between 1130 and 1330 cm of the sediment core MD04-2718. Abundances 368 

(number / g of sediment) of: a δ18ON. pachy s (‰). foraminifera (*103), b SST (°C) Blue curve is the reconstructed SST 369 

using N. pachyderma s. percentages, green curve is the reconstructed SST based on Modern Analog Technique 370 

method, c G. inflata, d T. quinqueloba, e N. pachyderma d., f G. crassaformis, g G. glutinata,, h N. pachyderma s. 371 

(103), i G. bulloides (103), j foraminifera (103). 372 

 373 

4.5. SST reconstruction  374 

 375 

The reconstructed SST fluctuates between 1.80 and 8.9 °C, with lower values recorded at 1327 cm, and 376 

higher values obtained at 1300 cm (Fig. 4b). Indeed, they sharply increase from 1327 to 1300 cm to reach 377 

a maximum value of 9°C. After a decrease to values around 5°C from 1293 to 1270 cm, the SST register 378 

a second period of high values around 7°C during a plateau between 1267 and 1227 cm. Then, from 379 

1227, they gradually decrease to fall around 3 °C from 1203 to the end of the record.  380 

 381 
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5. Age model 382 

 383 

A preliminary age model of core MD04-2718 was made based on the δ18O of N. pachyderma s. and the 384 

CaXRF signals obtained on the top first 30 m of sediments. It helped identifying Glacial-Interglacial cycles 385 

and determine that the first 2000 cm of the core correspond to the last 800 ka. It also allowed to define 386 

the MIS 12 – MIS 10 period between 1300 and 1100 cm depths (Supplementary Figure 3).  387 

Numerous studies showed that the good correlation existing between SST obtained in the Southern 388 

Ocean and air temperature reconstructed from Antarctica, can help synchronizing SO sediment core SST 389 

with Antarctic δD, and thus better constraint sediment core age model (Pichon et al., 1992; Pahnke et 390 

al., 2003; Lamy et al., 2004; Calvo et al., 2007; Vazquez-Riveiros et al., 2010). Therefore, for the interval 391 

MIS 12 – MIS 10, the age model of core MD04-2718 were based on the graphical alignment of our 392 

reconstructed SST with the Epica Dome C ice core Temperature record (δD), using the AICC2012 393 

chronology (Jouzel et al., 2007; Bazin et al., 2013; Veres et al., 2013). A total of 5 tie points were identified 394 

based on the synchronous changes that SST and δD signals document (Figure 5).  395 

 396 

 397 

Figure 5. a Age model of MD04-2718 based on the correlation between MD04-2718 SST reconstructions and EDC 398 

δD signal on AICC2012. Blue curve is the reconstructed SST using N. pachyderma s. percentages. Green curve is 399 

the reconstructed SST based on Modern Analog Technique method. Black curve is the δD measured in EDC ice 400 

core (Jouzel et al., 2007) using AICC2012 chronology (Bazin et al., 2013, Veres et al., 2013). Black dots are the tie 401 

points between SST and δD b Estimated sedimentation rate of MD04-2718 core. Black curve represents the depth 402 

versus the calibrated age (ka BP on AICC2012) and the grey shaded area represent the variation of sedimentation 403 

rate with time. 404 

 405 
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The 11.03- 13.3 m core section represents the period between 438.4 and 360.2 ka, i.e. from the end of 406 

MIS 12 to the beginning of MIS 10. The sedimentation rate averages 3.1 cm.ka-1, with lowest values (1 407 

cm.ka-1) being recorded during MIS 12, and highest ones (4.9 cm.ka-1) being obtained at the beginning 408 

of MIS 11. The sampling time-resolution for coccolith and foraminifera analyses as well as for oxygen 409 

and carbon isotope data range from 0.6 to 3.8 ka, with an average of 1.2 ka. The sampling interval for 410 

CaCO3 fraction provides a resolution from 0.8 to 7.8 ka, with an average resolution of 3 ka. The 1 cm-411 

resolution of CaXRF data allows to reach time resolution between 0.2 to and 2 ka, with an average of 0,4 412 

ka.  413 

 414 

 415 

6. Discussion 416 

 417 

6.1. CaXRF as a record of CCP efficiency 418 

 419 

In SO pelagic environments, sedimentary carbonate has been suggested to reflect CCP based 420 

on the paradigm stating that in mesotrophic and oligotrophic environments, coccolithophores (and to 421 

a lesser proportion, planktonic foraminifera) are the dominant mineralized organisms (Flores et al., 2003). 422 

However, the carbonate fraction may also be from detrital or diagenetic origin, and within the biogenic 423 

fraction, the contribution of foraminifera may be not negligible. Therefore, a special care must be 424 

devoted to the significance of sedimentary carbonate signals before any interpretation is feasible in 425 

terms of planktonic carbonate productivity, and eventually of CCP. It requires to carefully select the 426 

sedimentary core that might preferentially reflect biogenic carbonate (i); investigate the possible effects 427 

of diagenesis mainly represented by dissolution processes on foraminifera and coccolith assemblages 428 

(ii); and estimate the relative contribution of coccolith and foraminifera to the sedimentary carbonate 429 

signal (iii).  430 

(i) Core MD07-2418 was retrieved at 1428 m water depth, i.e.  above the modern lysocline located at ~ 431 

4300 m in the area (Kolla et al., 1976; Howard and Prell, 1994) while the sediment receives carbonate-432 

free terrigenous material sourced from volcanic rocks of the Kerguelen plateau (Nougier, 1970). 433 

Therefore, it meets all the preliminary criteria that promote a carbonate fraction of biological origin, i.e. 434 

free of significant diagenetic overprint and free of detrital carbonate.  435 

 436 
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(ii) To evaluate the degree of foraminifera susceptibility to dissolution, the relative proportions of 437 

broken tests have been estimated to provide the shell fragmentation index of each studied sample 438 

and describe the percentage of foraminiferal fragment through the MIS 12-MIS 10 period (Vazquez-439 

Riveiros et al., 2010; Flores et al., 2003). During that time interval, shell fragmentation percentage 440 

shows low mean value of ~ 2 % for most of the dataset, which indicates that foraminiferal 441 

preservation is good (Le and Shackleton, 1992) (Supplementary Figure 4). That is only between 426 442 

and 418 ka that the assemblage is characterized by increased breakage of foraminiferal tests (up to 443 

15%) that might reflect a slight increase in foraminiferal dissolution. Dissolution processes might 444 

trigger a strong differential preservation within coccolith assemblages as well, keeping resistant 445 

specimens and losing delicate ones. However, the most delicate morphotypes of core MD07-2418 446 

belong to the Noelaerhabdaceae family that represents the main coccoliths of the assemblages 447 

(average of 98%). Moreover, the small Noelaerhabdaceae (<3 μm, i.e., mainly small Gephyrocapsa 448 

sp.) depict the same exact pattern as the larger ones, suggesting that dissolution processes do not 449 

significantly impact coccolith assemblages (Supplementary Figure 5). Such assumption is confirmed 450 

by the qualitative estimation of coccolith preservation performed on specimens from MIS 11 (at 451 

405.8 ka BP and 389.1 ka BP), based on SEM observations (Figure 6). Indeed, observations highlights 452 

very well preserved coccoliths and intact coccospheres. In such a context, it seems reasonable to 453 

interpret the changes in abundances and masses of coccoliths and planktonic foraminifera as 454 

primary signals of productivity and thus use them to reconstruct past changes in CCP efficiency. 455 

 456 

Figure 6. Visual estimation of coccolith preservation of sediment core MD04-2718 based on SEM observation. a at 457 

389.1 ka, good preservation, b at 405.8 ka, good preservation. 458 

 459 
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(iii) At site MD04-2718, coccolith and foraminifera calcite mass were calculated using the abundance and 460 

the mean mass of each morphotype. The coccolith calcite mass varies between 0.07 mg/g and 16.47 461 

mg/g, the lowest values being recorded during MIS 12 (0.07 mg/g) and MIS 10 (0.53 mg/g) respectively, 462 

and the highest ones being documented during MIS 11. Briefly, it increases from 0.07 to 10.29 mg/g at 463 

the beginning of MIS 11, fluctuates between 4.90 and 16.47 mg/g (average of 10.52 mg/g) during MIS 464 

11, and decreases gradually from 382 ka to 372 ka, to reach low values during glacial MIS 10. The 465 

Noelaerhabdaceae calcite mass varies between 0.01 mg/g and 16.28 mg/g and follows the exact same 466 

trends as those of total coccolith calcite mass. The foraminifera calcite mass varies between 0 and 116.3 467 

mg/g. Briefly, it is characterized by nul or low values during MIS 12 (down to 0 mg/g) and MIS 10 (down 468 

to 0.2 mg/g) and high values during MIS 11 (up to 116.3 mg/g) and the beginning of MIS 10 (up to 59.3 469 

mg/g). Interestingly, foraminifera calcite mass peaks a first time at 424.7 ka during Termination V with 470 

values of 46.3 mg/g, before reaching its highest value of 116.3 mg/g at 412.7 ka during MIS 11.  471 

Coccolith and planktonic foraminifera calcite masses contribute both to the carbonate signal of 472 

the studied core, as testified by coccolith (r2=0,79) and planktonic foraminifera (r2=0,78) exponential 473 

correlations with CaCO3, as well as by the overall excellent exponential correlation the coccolith + 474 

planktonic foraminifera calcite mass shows with CaCO3 (r²=0.80). Therefore, it seems reasonable to 475 

assume that sedimentary carbonate fraction of core MD04-2718 is of biogenic and mainly planktonic 476 

origin and that fluctuations of CaCO3 during MIS 12-MIS 10 may be interpreted in terms of variations in 477 

biogenic carbonate export production. More precisely, the long-term structure of the CaCO3 record 478 

resembles the most to the coccolith calcite mass pattern and more particularly to the Noelaerhabdaceae 479 

one, highlighting that this family contributes significantly to the CaCO3 export signal in the past, thus 480 

echoing well the major control it exerts on PIC export today (Rembauville et al., 2016; Patil et al., 2020). 481 

Planktonic foraminifera play an important role as well. It is particularly obvious at the beginning of MIS 482 

11 and more particularly around 416 and 408 ka BP, when planktonic foraminifera peaks perfectly match 483 

CaCO3 maxima. It is worth mentioning that the excellent correlation that exists between the coccolith 484 

and Noelaerhabdaceae calcite masses (r2= 0,99), is clearly linked to the massive production of 485 

Gephyrocapsa sp. during MIS 11, since it contributes to 99,8% of the coccolith assemblages, with no 486 

specific changes in specimen mean mass during that time interval (Fig. 7 and Supplementary Fig. 6). 487 

Numerous studies showed that sedimentary calcium (Ca) could reflect carbonate in marine 488 

sediment records and that CaXRF signal could be used as a powerful tool for biogenic sedimentary CaCO3, 489 

once diagenetic and detrital influences on CaCO3 have been excluded (Gebhardt et al., 2008; Jaccard et 490 

al., 2009, 2013; Duchamp-Alphonse et al., 2018; Gottschalk et al., 2018). Such assumption applies to our 491 

study. Indeed, CaXRF shows a very good correlation with sedimentary CaCO3 (r
2=0.91) and because 492 

sedimentary CaCO3 is clearly associated to planktonic calcifiers, it appears that changes in CaXRF signal 493 
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may reflect changes in biogenic carbonate export, and thus probably document past changes in CCP 494 

efficiency. From then, the CaXRF signal will therefore be used to document the CCP efficiency, and refer 495 

to carbonate export production from coccolithophores and planktonic foraminifera, bearing in mind that 496 

Gephyrocapsa sp. contributes the most to the signal during MIS 11. 497 

 498 

 499 

Figure 7. Origin of the carbonate fraction. 1 Correlation between coccolith calcite mass and Noelaerhabdaceae 500 

calcite mass, 2-5 correlation between CaCO3 and coccolith calcite mass (2), foraminifera calcite mass (3), coccolith 501 

+ foraminifera calcite mass (4), CaXRF (5). 6 a Foraminifera abundance (103 foraminifera/g sed)., b Foraminifera 502 

calcite mass (mg/g), c Noelaerhabdaceae mean mass (pg), d Noelaerhabdaceae abundance (109
 coccoliths/g sed), 503 

e Coccolith absolute abundance (109coccoliths/g sed), f Noelaerhabdaceae calcite mass (mg/g), g Coccolith 504 

calcite mass (mg/g), h CaCO3 (%) and CaXRF (counts). Smoothed curves (except CaXRF) use a three-point average 505 

using IGOR software. The deglacial period corresponding to the increase in SST during Termination V in the core 506 

is indicated with the red shading. MIS 11 is indicated with the orange shading, the darker shading representing 507 

the period of high SST. 508 

 509 

 510 
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6.2. Increased CCP efficiency during TV and MIS 11 as a response to the southward 511 

migration of westerly winds and ACC front positions  512 

 513 

Based on the assumption that the CaXRF signal obtained at site MD04-2718 reflects coccolithophores 514 

and planktonic foraminifera carbonate export production and may eventually be used to trace CCP 515 

efficiency during MIS 12-MIS 10, it appears that this pump is relatively low during glacials MIS 12 and 516 

MIS 10, and relatively high during interglacial MIS 11 (Fig. 7). Because changes in CaXRF and thus, in CCP 517 

efficiency, are driven by changes in coccolithophores and foraminifera assemblages, the forcing factors 518 

behind the recorded trends must be sought within changes in surface geochemical conditions that 519 

impact both organisms, and by analogy with modern SO settings, it is most probably related to 520 

significant changes in SST and nutrient conditions (Baumann et al., 1999; Zondervan et al., 2007). 521 

Reconstructed SST at site MD04-2718 range between ~2-3°C during glacial MIS 12 and MIS 10, and 522 

~7°C during interglacial MIS 11. Since increases or relatively high temperatures are generally observed 523 

during increases or relatively high CCP efficiency (and vice versa), there is no doubt that a part of the 524 

CCP efficiency changes is driven by SST changes. As documented above, this is particularly obvious at 525 

the glacial/interglacial scale when CCP is more efficient during the relatively warm interglacial MIS 11 526 

compared to the relatively cold glacial MIS12 and MIS10. It is also clear during TV and MIS 11, when SST 527 

maxima and minima are coincident with CCP efficiency peaks and lows. The most striking evidence is 528 

observed at  425 ka, when the pulse in CCP efficiency perfectly match SST maximum (~9°C). CCP 529 

efficiency trends show however, some mismatches with SST changes. The most striking evidences occur 530 

at the transition between MIS 12 and MIS 11, when CCP efficiency (despite an increasing trend), remains 531 

relatively low, while SST already shows high values; or at the end of MIS 11 (between 395 and 375 ka), 532 

when CCP remains relatively efficient, while SST drastically decrease. The answer behind these patterns 533 

are probably to be found on the nutrient side.  534 

 535 
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 536 

Figure 8. Coccolithophore productivity in the Indian sector of the Southern Ocean. a atmospheric CO2 537 

(Siegenthaler et al., 2005), b δ13C of N. pachyderma s., c SST reconstructed using N. pachyderma s percentages 538 

(blue curve) and using Modern Analog Technique method (green curve), d Noelaerhabdaceae mean mass (pg), e 539 

C. leptoporus abundance (*106/g sed), f C. pelagicus abundance (*106/g sed), g CaXRF (counts). The red shading 540 

represents the period of decreasing δ13C linked to the SO upwelling phase. 541 

 542 

The presence of C. pelagicus and C. leptoporus in the assemblages of core MD07-2418 is key to 543 

reconstruct changes in both, nutrient content and SST in the SO. Indeed, they flourish in mixed and 544 

nutrient-rich waters and are therefore used in sedimentary cores to characterize coastal upwelling 545 

strength from low to mid- latitudes (Giraudeau, 1992; Cachao and Moita, 2000), or frontal zone dynamics 546 

from high-latitudes (Flores et al., 1999; Findlay and Giraudeau, 2000; Flores et al., 2003; Baumann et al., 547 

2004; Malinverno et al., 2005; Marino et al., 2008; Saavedra-Pellitero et al., 2017). They seem to have 548 
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peculiar affinities with the relatively cold waters of high-latitude settings (Andruleit, 1997; Balestra et al., 549 

2004; Amore et al., 2012), and this is within these environments that the main difference exists between 550 

these two species. Indeed, C. pelagicus seems to proliferate under colder conditions than C. leptoporus 551 

(Cobianchi et al., 2012). Such behaviour is well documented at glacial/interglacial scale, and particularly 552 

within the SO, where C. pelagicus preferentially thrive during glacial periods, while C. leptoporus better 553 

flourishes during interglacial ones (Flores et al., 1999; Findlay and Flores, 2000; Marino et al., 2009; 554 

Saavedra-Pellitero et al., 2017). It is confirmed at our core site, when C. pelagicus peaks during glacial 555 

MIS 12 and MIS 10 as well as during the decrease in SST at the beginning of MIS 11, while relatively high 556 

abundances of C. leptoporus are observed during interglacial MIS 11 (Fig. 8). Therefore, it seems 557 

reasonable to propose that at site MD04-2718, C. pelagicus proliferates under relatively cold nutrient-558 

rich waters, while C. leptoporus prefers relatively “warm” nutrient-rich ones. According to this 559 

assumption, the significant increase of C. pelagicus abundance between 435 and 420 ka, and its gradual 560 

replacement by C. leptoporus between 420 and 410 ka, most probably highlights higher nutrient 561 

contents in surface layers at the transition between MIS 12 and MIS 11, while SST progressively increases. 562 

The small decrease of C. pelagicus abundances observed at 426 ka might reflect the sharp increase in 563 

SST recorded at the study site, also in the Atlantic sector (Vazquez-Riveiros et al., 2010), thus highlighting 564 

the punctual warming observed in Antarctica at that time (Jouzel et al., 2007). Between 385 and 372 ka, 565 

nutrient content might progressively decrease to reach minima at the beginning of MIS 10. That is only 566 

around 375 Ma that nutrient content in upper layers might rise back despite relatively low SST 567 

conditions, as highlighted by the return of C. pelagicus at the study site.  568 

Interestingly, the Noelaerhabdaceae mean mass increase observed at ~430 ka is concomitant 569 

with the sharp decrease in δ13CN.pachyderma s. In the SO, the decrease in δ13C signal obtained on planktonic 570 

foraminifera during Terminations (Spero and Lea, 2002; Siani et al., 2013; Manoj and Thamban, 2015) 571 

and Noelaerhabdaceae mean mass has systematically been associated with nutrient- and CO2 rich 572 

surface waters and has been used to reflect the dynamic of SO upwelling (Duchamp-Alphonse et al., 573 

2018). Moreover, the rise in C. pelagicus abundance observed during and after the decrease in 574 

δ13CN.pachyderma s. may reflect the increase in nutrient supply from upwelled cold nutrient-rich waters during 575 

Termination V. Such processes may be relevant at core MD04-2718 site, where surface waters are directly 576 

under the influence of Antarctic surface waters (upwelled CDW) that migrate equatorward and supply 577 

nutrients to the low-latitude thermocline. Therefore, it is more likely that the geochemical and 578 

micropalaeontological signals obtained at the study site during Termination V and MIS 11 reflect an 579 

enhanced deep-water ventilation due to the resumption of SO upwelling. This assumption is 580 

corroborated by lower 13C values, higher Δδ13C signal, CaCO3 contents and/or higher coccolith 581 

abundances in the SAZ of the Pacific (Schaefer et al., 2005; Ullermann, 2015; Saavedra-Pellitero et al., 582 
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2017a,b) and Atlantic (Diekmann and Kuhn, 2002; Hodell et al., 2003; Martinez-Garcia et al., 2009; 583 

Vazquez-Riveiros et al., 2010; Williams et al., 2019) sectors during MIS 11 compared to MIS 12 and MIS 584 

10, that have been interpreted as reflecting an increase in carbonate export related to changes in 585 

upwelling and sea-surface conditions. The upwelled waters that resurface in the AAZ act under the 586 

forcing of prevailing westerlies (Anderson et al., 2009; Lauderdale et al., 2013; Menviel et al., 2018) that 587 

most probably migrate southward between MIS12 and MIS11, and are associated with a Southward 588 

migration of the frontal system (Flores and Sierro, 2007; Kemp et al., 2010; Saavedra-Pellitero et al., 589 

2017). In that case, the PF shift farther south to site MD04-2718 during MIS 11, that might be closer to 590 

the SAF. However, according to the reconstructed SST (< 8°C) as well as the relatively low percentages 591 

of C. leptoporus it is most likely that the studied core remains in the PFZ. At the end of MIS 11, the 592 

concomitant decrease in SST and reappearance of C. Pelagicus may reflect the northward migration of 593 

the PF close to the study site. 594 

  595 

6.3. Increased CCP efficiency during TV and MIS 11 and its impact on atmospheric CO2 596 

 597 

The CCP efficiency recorded at site MD04-2718 starts increasing at 425 Ma, i.e. at the very beginning of 598 

SST rise, while it delays by a few thousands of years, the onset of deep-water ventilation and atmospheric 599 

pCO2 increases (Fig. 8 and Fig. 9). These distinct timings suggest that enhanced upwelling occurred early 600 

in the deglacial progression and is probably associated with the initial rise in atmospheric pCO2. It also 601 

highlights that changes in CCP efficiency might be at play later during MIS 11, when SST in the ocean 602 

are warmer to promote coccolithophores and planktonic foraminifera productions. Indeed, as 603 

mentioned above (chapter 6.1), the rise in CCP efficiency obtained during MIS 11 at site MD04-2718, is 604 

mainly driven by the drastic increase on Gephyrocapsa sp., and it most probably reflects the blooms 605 

observed for this species, in various ocean regions during MIS 11 (Barker et al., 2006; Rickaby et al., 2007; 606 

Alvarez et al., 2010; Amore et al., 2012; Saavedra-Pellitero et al., 2019). In that case, this CCP efficiency 607 

increase highlights a global phenomenon that might have significant impact on atmospheric pCO2. 608 

Remarkably, it perfectly matches a CO2 level plateaus that stagnates around moderate values (Fig. 9). 609 

This result is quite puzzling, because according to the mechanisms put forward so far to explain the 610 

impact of the biological carbon pump on atmospheric pCO2, increased CCP demands a corresponding 611 

increase in pCO2. However, it is also concomitant to the significant increase (about 10 to 30%) in global 612 

oxygen biosphere productivity observed at that time and related to a significant increase in terrestrial 613 

biosphere productivity (Brandon et al., 2020). Therefore, the most plausible explanation is that the 614 

exceptionally high CCP efficiency observed in the ocean at the beginning of MIS 11 and expected to be 615 
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associated with increasing atmospheric pCO2, may have been counteracted by the peak in terrestrial 616 

biosphere productivity that would have the opposite tendency of decreasing it. The exceptional strong 617 

biosphere (terrestrial) productivity during this period (de Vernal et Hillaire-Marcel, 2008; Melles et al., 618 

2012) has been linked to exceptionally low eccentricity around 400 ka, that causes longer summer 619 

insolation duration (Brandon et al., 2020). Such mechanism is most probably at play behind CCP increase 620 

as well. Indeed, low eccentricity decreases the annual mean insolation of the earth and exerts a specific 621 

control on marine primary producers and most particularly those of high-latitude settings, significantly 622 

increasing day and season lengths. Besides, it appears that the Noelaerhabdaceae family is particularly 623 

sensitive to light availability (Rickaby et al., 2007). In particular, the species Gephyrocapsa caribbeanica 624 

and Emiliania huxleyi show major blooms in the oceans during periods of low eccentricity, probably 625 

caused by longer growing seasons or changes in nutrients from silica leakage or weathering (Rickaby et 626 

al., 2007).   627 

 628 
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 629 

Figure 9. Increase in the CCP in the SO during MIS 11 and implications on atmospheric CO2. a Eccentricity (Laskar 630 

et al., 2004), b atmospheric CO2 (Siegenthaler et al., 2005), c Biopshere productivity (Fbio,t/Fbio,PST, Brandon et al., 631 

2020), d Coccolith abundance (109coccoliths/g sed), this study, e foraminifera abundance (*103 per g. of 632 

sediment), this study, f δ13C of N. pachyderma s., this study, g PS75/059-2 Coccoliths abundance (109coccoliths/g 633 

of sediment, Saavedra-Pellitero et al., 2017), h Δδ13C ODP Site 1088- ODP Site 1090 (Hodell et al., 2003),  g is 634 

shown on AICC2012 chronology. d and e are smoothed using a three-point average with IGOR software. The 635 

deglacial period corresponding to the increase in SST during Termination V in the core is indicated with the red 636 

shading. MIS 11 is indicated with the orange shading, the darker shading representing the period of high SST. 637 

 638 

 639 
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7. Conclusion  640 

  641 

Our study records the past efficiency of the Carbonate Counter Pump in the Southern Ocean and its 642 

impact on the carbon cycle over the period between MIS 12 and MIS 10. Using the combination of 643 

geochemical and micropaleontological proxies in sediment core MD04-2718, we demonstrate that the 644 

CaXRF can be used as a tracer of the Carbonate Counter Pump efficiency at this site. Variation in the 645 

Carbonate Counter Pump efficiency during the period studied is related to changes in nutrient and SST. 646 

The strong carbonate production during MIS 11 is linked to an increase in Gephyrocapsa sp. Abundance 647 

related to an increase in SST. Changes in abundances of C. leptoporus and C. pelagicus as well as δ13C 648 

of N. pachyderma s. allow to recover the SO upwelling dynamics linked to the latitudinal shift of Westerly 649 

winds. We demonstrate that increase in SST, likely correlated with the low eccentricity during MIS 11, 650 

were responsible for the strong increase in coccolithophore productivity, leading to a strong CCP 651 

efficiency. The combined results obtained in this study allow to highlight the sequence of event leading 652 

to the deglaciation: while the first atmospheric CO2 rise is led by the reinvigoration of the SO upwelling 653 

due to the Southward migration of the Westerlies and ACC fronts, the long trend of the CO2 plateau 654 

observed during MIS 11 could be explained by the extended CCP efficiency along the interglacial MIS 655 

11. The trend observed in the Indian sector is also registered in other parts of the Southern Ocean, 656 

highlighting a regional pattern. The high carbonate productivity recorded in the Southern Ocean during 657 

MIS 11 would have led to an increased source of CO2 to the atmosphere, however, the strong global 658 

biosphere productivity registered during the Termination V and MIS 11 could have counteract the effect 659 

of the higher CCP efficiency.  660 
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Supplementary Figure 1 Relative abundance of coccolith species. a δ18ON. pachy s (‰), b C. pelagicus relative 

abundance (%), c C. leptoporus relative abundance (%), d Noelaerhabdaceae relative abundance (%). 
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Supplementary Figure 2 Relative abundance of the different foraminifera species (in %). a δ18ON. pachy s (‰), b SST 

(°C) Blue curve is the reconstructed SST using N. pachyderma s. percentages, green curve is the reconstructed SST 

based on Modern Analog Technique method, c G. inflata, d T. quinqueloba, e N. pachyderma s., f G. crassaformis, 

g G. glutinata, h G. bulloides, i N. pachyderma s. 
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Supplementary Figure 3 Preliminary age model of MD04-2718 based on stratigraphic correlation between CaXRF 

(b) and δ18ON. pachy s (c) with δD of Epica Dome C ice core on AICC2012 (a) (Jouzel et al., 2007; Bazin et al., 2013; 

Veres et al., 2013).   
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Supplementary Figure 4 Preservation of foraminifera in sediment. a Percentage of planktonic foraminifera 

fragments (%), b CaXRF (number of counts).  
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Supplementary Figure 5 Preservation of small Noelaerhabdaceae (< 3 µm). a Abundance of small (< 3 µm) 

Noelaerhabdaceae (*109 per gram of sediment), b Abundance of Noelaerhabdaceae (*109 per gram of sediment). 
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Supplementary Figure 6 Relation between Noelaerhabdaceae calcite mass (mg/g) and a Noelaerhabdaceae 

abundance (*109 per gram of sediment) and b Noelaerhabdaceae mean mass (pg).  
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4.3 Conclusion 
 

A l’échelle du secteur Indien de l’Océan Austral, l’analyse géochimique de la fraction carbonatée 

combinée à l’analyse micropaléontologique des abondances et masses de calcite des coccolithes et 

foraminifères dans la carotte sédimentaire MD04-2718 au cours de la période MIS 12 – MIS 10 (440-360 

ka) a permis de révéler une forte production carbonatée d’origine biologique – et en particulier de 

l’espèce de coccolithes Gephyrocapsa - durant l’interglaciaire MIS 11, pouvant être interprétée comme 

un signal d’augmentation de l’efficacité de la Contre-Pompe des Carbonates dans le secteur. L’étude de 

l’abondance des espèces C. pelagicus et C. leptoporus et de masse moyenne des Noelaerhabdaceae 

combinée aux températures de surface et au δ13C des N. pachyderma s. ont permis de montrer que cette 

hausse de l’efficacité de la Contre-Pompe des Carbonates était liée à une revigoration des upwellings 

austraux pendant la Terminaison V et une augmentation des températures pendant l’interglaciaire MIS 

11, en lien avec une migration des fronts austraux et des Westerlies vers le Sud. La forte productivité des 

Gephyrocapsa, quant à elle, pourrait aussi être particulièrement influencée par la faible excentricité 

durant cette période. Cette étude combinant données géochimiques et micropaléontologiques 

démontre que, tandis que l’augmentation du CO2 pendant la Terminaison V semble être liée à la 

revigoration des upwellings austraux, l’augmentation de l’efficacité de la Contre-Pompe des Carbonates 

au cours de MIS 11 permettrait d’expliquer en partie le long plateau de CO2 enregistré pendant cette 

période. Ces résultats vont de pair avec les tendances observées dans les autres secteurs de l’Océan 

Austral. L’absence d’un pic majeur de CO2 en lien avec la forte production carbonatée enregistrée durant 

MIS 11 durant l’interglaciaire MIS 11 pourrait s’expliquer par l’importante productivité de la biosphère 

globale enregistrée durant MIS 11.  

Suite aux résultats de ce travail, de nouvelles questions se posent. Alors que durant MIS 11, le secteur 

Indien de l’Océan Austral enregistre une forte production carbonatée en lien avec une hausse de la 

productivité des coccolithes et des foraminifères, qu’en est-il pour les autres périodes interglaciaires des 

derniers 800 ka, et quel impact l’augmentation de l’efficacité de la Contre-Pompe des Carbonates a-

t ’elle sur la Pompe Biologique et sur les variations atmosphériques de CO2 ? L’apport de données 

géochimiques et micropaléontologique permettant de retracer l’efficacité de la Pompe des Tissus Mous 

et de la Contre-Pompe des Carbonates au cours des derniers 800 ka permettrait de fournir de nouveaux 

éléments de réponses aux questions encore en suspens.  
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5. Productivité biologique et pCO2 

atmosphérique au cours des derniers 800 

ka : vers une meilleure compréhension du 

signal de productivité globale 
 

Durant le Pléistocène, les cycles glaciaires-interglaciaires sont passés de cycles de 40 ka à des cycles plus 

longs de 100 ka au cours de la Transition du Pléistocène moyen, vers 1 Ma environ (Ruddiman et al., 

1989 ; Imbrie et al., 1993). Une deuxième transition climatique est observée à partir de la Terminaison V, 

appelée Mid-Brunhes Transition (MBT) et définie par une amplification des variations glaciaires-

interglaciaires à partir de ~430 ka. En effet, les interglaciaires à partir de MIS 11 enregistrent des 

augmentations plus importantes du CO2 (de l’ordre de 40 ppm, Bereiter et al., 2015), de la température 

Antarctique (Jouzel et al., 2007) ou encore une diminution du δ18O des foraminifères benthiques dans 

les océans du globe, liée à une réduction plus importante du volume des glaces sur les continents 

(Lisiecki and Raymo, 2005) (Figure 5.1). La productivité biologique étant dépendante de la température, 

ces changements pourraient avoir un fort impact sur les variations de la productivité, autant à l’échelle 

locale qu’à l’échelle globale. Aujourd’hui, peu d’enregistrements locaux de productivité biologique 

terrestre ou marine existent à l’échelle des 800 ka, ne permettant pas de définir clairement si l’on observe 

une variation de l’amplitude de la productivité biologique en lien avec MBT. A l’échelle globale, la 

reconstruction des flux d’oxygène liés à la productivité de la biosphère, calculés à partir du Δ17O de O2 

dans les bulles de glace, n’est disponible que pour les cycles glaciaires-interglaciaires postérieurs à la 

MBT. Durant cette période, la Terminaison V et le début de l’Interglaciaire MIS 11 enregistrent une 

productivité en moyenne 20% supérieure aux autres terminaisons. A l’échelle des océans, l’interglaciaire 

MIS 11 est marqué par une production significativement plus élevée de coccolithes de l’espèce 

Gephyrocapsa que les autres périodes interglaciaires. La mesure du Δ17O de O2 entre 445 et 800 ka 

combinée à l’étude des variations de la Pompe Biologique dans l’Océan Austral au cours des derniers 

800 ka permettrait de reconstituer les variations de productivité de la biosphère à l’échelle globale et 

locale au cours des derniers 800 ka et ainsi de savoir si leur amplitude a changé par rapport à la période 

antérieure à la MBT et si la productivité exceptionnelle enregistrée durant la TV et MIS 11 est unique. 

 



170 

 

 

Figure 5.1 Enregistrements du CO2 atmosphérique, de la température Antarctique et du Volume des glace au 

cours des derniers 800 ka. a Excentricité (Laskar et al., 2004, b CO2 atmosphérique (ppmv, Bereiter et al., 2015), c 

δD (‰, Jouzel et al., 2007), sur la chronologie AICC2012 (Bazin et al., 2013, Veres et al., 2013), d δ18O composite 

des foraminifères benthiques (‰) sur la chronologie LR04 (Lisiecki and Raymo, 2005). 

 

 La productivité biologique est dépendante des variations climatiques, mais elle influe aussi sur le CO2 

atmosphérique. Alors que des hypothèses pour expliquer l’augmentation d’amplitude du CO2 après la 

MBT impliquent des changements d’insolation via les paramètres orbitaux ou encore de la circulation 

océanique profonde, en particulier dans l’Océan Austral (Yin et Berger, 2010 ; 2012, Kemp et al., 2010 ; 

Bouttes et al., 2018 ; 2020), les modèles ne parviennent pas à reconstruire l’amplitude de l’augmentation 

entre la période antérieure et la période postérieure à MBT. Les variations de la productivité biologique 

pourraient en partie impacter les changements de CO2. 

Pour répondre à ces questions, nous présentons, en deux parties de nouvelles mesures effectuées sur la 

carotte sédimentaire MD04-2718 et sur la carotte de glace EDC, nous permettant de remonter aux 

variations locale et globale de la productivité biologique.  

Dans la première partie, nous allons nous intéresser aux résultats géochimiques et 

micropaléontologiques de la carotte MD04-2718 obtenus sur les 20 premiers mètres de sédiments, nous 

permettant de reconstituer la productivité des derniers 840 ka. Les teneurs en CaCO3, le signal de CaXRF 

ainsi que les données associées aux assemblages de coccolithes et de foraminifères (abondance et 

caractéristiques morphologiques) permettront de remonter à l’efficacité de la Contre-Pompe des 
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Carbonates. Les teneurs en Carbone Organique Total (COT) et les mesures de δ13Corg et de C/N, 

permettront d’étudier les changements d’efficacité de la Pompe des Tissus Mous. Enfin, à l’aide de ces 

traceurs, nous essaierons de reconstruire les variations de la Pompe Biologique au cours des cycles 

glaciaires-interglaciaires et discuterons son impact sur le CO2.  

Dans une seconde partie, nous présentons de nouvelles mesures de Δ17O de O2 effectuées sur la carotte 

de glace Antarctique Epica Dome C sur la période allant de MIS 12 à MIS 20. A l’aide de ces mesures, 

des mesures déjà publiées dans Blunier et al., (2002) ; (2012) et dans Brandon et al., (2020), nous 

reconstituons le premier enregistrement du flux d’oxygène associé à la productivité de la biosphère 

globale au cours des derniers 800 ka.  

Ces données seront comparées à des données publiées de productivité terrestre et marine locales 

auxquelles seront ajoutées les nouvelles données de production organique et carbonatée de la carotte 

MD04-2718, dans le but d’étudier l’origine des variations globales de la productivité biosphérique. Enfin, 

nous discuterons de l’impact des changements de productivité biologique sur la pCO2 atmosphérique.  

 

5.1 Variations d’efficacité de la Pompe Biologique dans le secteur 

Indien de l’Océan Austral au cours des derniers 800 000 ans 
 

5.1.1 Introduction 
 

La quantification des variations de productivité biologique dans l’Océan Austral est importante pour 

comprendre leur impact sur les changements de CO2 durant les cycles glaciaires-interglaciaires. Des 

études basées sur des modèles montrent que durant les périodes glaciaires, la hausse de la productivité 

dans cette région aurait pu expliquer la baisse du CO2 de quelques dizaines de ppm (Bopp et al., 2003 ; 

Kohfeld et al., 2005 ; Gottschalk et al., 2019).  

Pour bien contraindre l’impact de la productivité biologique sur le CO2, il faut s’intéresser à la Pompe 

Biologique, c’est-à-dire à l’export de carbone depuis l’océan de surface vers l’océan profond (Volk and 

Hoffert, 1985 ; Hain et al., 2014). La Pompe Biologique est influencée par la production de matière 

organique par les producteurs primaires et son export en surface, que l’on appelle Pompe des Tissus 

Mous, et qui joue le rôle de puits de carbone (Volk and Hoffert, 1985). Mais elle est aussi impactée par 

la production de CaCO3 des organismes calcifiants comme les coccolithophoridés et les foraminifères, 
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la Contre-Pompe des Carbonates, qui est une source de CO2 pour l’atmosphère (Broecker and Peng, 

1989).  

Dans l’Océan Austral, peu d’études retracent les variations de l’export de carbone organique ou de 

CaCO3 à l’échelle des derniers 800 ka. Alors qu’il existe quelques enregistrements dans l’océan Atlantique 

et dans l’Océan Pacifique (Diekmann and Kuhn, 2002 ; Martinez-Garcia et al., 2009 ; Dudley et Nelson, 

1994 ; Schaefer et al., 2005), aucun enregistrement n’existe sur les 9 derniers cycles pour le secteur Indien 

de l’Océan Austral. De plus, ces études ne prennent souvent pas en compte les deux parties de la Pompe 

Biologique.  

Nous présentons dans cette première partie les données géochimiques (CaCO3, CaXRF, COT, δ13CN.pachy s., 

C/N et δ13Corg) et micropaléontologiques (coccolithes, foraminifères) de la carotte MD04-2718 au cours 

des derniers 840 ka dans le but de retracer les variations d’efficacité de la Pompe Biologique.   

 

5.1.2 Modèle d’âge de la carotte MD04-2718 
 

Pour pouvoir comparer les résultats obtenus sur la carotte de sédiment MD04-2718 avec les mesures 

effectuées sur la carotte de glace Epica Dome C, il est important d’utiliser un modèle d’âge commun aux 

deux carottes. Le modèle d’âge de la carotte MD04-2718 pour les 20 premiers mètres est basé sur la 

corrélation des enregistrements géochimiques de la carotte avec les enregistrements de δD, de CO2 et 

de flux de poussières des carottes de glace datés avec le modèle d’âge AICC2012. Cette corrélation point 

par point a été effectuée à l’aide du logiciel Analyseries (Paillard et al., 1996) (Figure 5.2).  

La baisse du δ18O et l’augmentation du CaXRF sont liées au passage d’une période glaciaire à une période 

interglaciaire et sont donc aussi liées à une augmentation de la température. Les courbes de 

δ18ON. pachyderma s, du CaXRF et de l’intensité de bleu (réflectance du sédiment dans la bande de longueur 

d’onde correspondant à la couleur bleue et reflétant la teneur en carbonates du sédiment) ont été 

corrélées au δD, un traceur des températures Antarctiques (Jouzel et al., 2007). La courbe de δ13C a été 

corrélée à la courbe de CO2 composite sur l’échelle AICC2012 (Bereiter et al., 2015) et les courbes de 

FeXRF et de susceptibilité magnétique, qui reflètent les apports en Fer, ont été corrélées au flux de 

poussière de la carotte EDC (Lambert et al., 2008).  

Pour les périodes MIS 2- MIS 1 (entre 220 et 20 cm), MIS 6-MIS 5 (470 - 330 cm) et MIS 12-MIS 10 (1350 

– 1090cm), les températures de surface ont été reconstruites à l’aide des assemblages de foraminifères 

étudiés par Elisabeth Michel et Gulay Isguder. Le modèle d’âge de ces périodes est principalement basé 
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sur la corrélation entre les températures de surface de la carotte MD04-2718 et le δD de la carotte Epica 

Dome C (Jouzel et al., 2007 ; Bazin et al., 2013 ; Verez et al., 2013). En effet, le δD étant un traceur de la 

température en Antarctique, il est possible de le corréler aux températures de surface de notre zone 

d’étude du fait de leur proximité. Cette technique permet d’obtenir un modèle d’âge mieux contraint 

pour ces intervalles.   

 

 

Figure 5.2 Modèle d'âge de la carotte MD04-2718 basé sur la corrélation entre les enregistrements de dD, 

poussières et CO2 des carottes de glace sur le modèle d'âge AICC2012 avec les enregistrements géochimiques de 

la carotte MD04-2718. Les traits pointillés horizontaux séparent les différentes corrélations point par point en 

fonction du traceur glaciaire. Les pointillés verticaux marquent les terminaisons à partir de la courbe de CO2. 

 

Le modèle d’âge de la carotte MD04-2718 ainsi obtenu permet de comparer les différents 

enregistrements entre eux sur la même échelle d’âge AICC2012. Le taux de sédimentation de la carotte 

varie entre 0.23 cm/ka et 13.6 cm/ka, avec un taux de sédimentation plus élevé en moyenne en période 

interglaciaire et plus bas en période glaciaire (Figure 5.3).  
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Figure 5.3 Modèle d'âge et taux de sédimentation de la carotte MD04-2718. 

 

La résolution des différentes données géochimiques et micropaléontologiques est développée dans le 

tableau ci-dessous (Tableau 5.1).  

 

Traceur  Nombre de mesures Résolution (ka) Expérimentateur 

   0 - 840 ka 360 - 440 ka 0 - 840 ka 360 - 440 ka  

Géochimique     

CaCO3 106 26 7.87 3.05 Margaux Brandon 

CaXRF 1866 219 0.45 0.36 Elisabeth Michel 

COT 38  21.95  Margaux Brandon 

Christine Hatté (LSCE) 

δ13C, δ18O 251 65 3.35 1.22 
Elisabeth Michel 

Margaux Brandon 

Micropaléontologique     

Coccolithes 256 68 3.34 1.16 Margaux Brandon 

Foraminifères 

MIS 2-MIS 1 19 2.16 
Elisabeth Michel 

Gulay Isguder 
MIS 6 – MIS 5 15 3.65 

MIS 12 – MIS 10 60 1.71 

 

Tableau 5.1 Tableau récapitulatif des mesures effectuées sur la carotte MD04-2718 et la résolution associée à 

l’échelle des derniers 800 ka. 

 



175 

 

5.1.3 Résultats 
 

Les prochaines sections de cette partie décrivent les résultats des mesures géochimiques et 

micropaléontologiques effectuées sur la carotte MD04-2718 au cours des derniers 840 ka. Le matériel 

utilisé ainsi que les méthodes de mesure sont détaillés dans le chapitre 2.  

5.1.3.1 Fraction carbonatée et CaXRF   

 

Les teneurs en CaCO3 dans le sédiment varient entre 1 et 90%, avec des valeurs supérieures à 30 % 

pendant les interglaciaires et des valeurs inférieures à 30% pendant les périodes glaciaires (Figure 5.4a). 

La période qui enregistre la plus importante fraction carbonatée est l’interglaciaire MIS 11, avec des 

valeurs comprises entre 70 et 90 %.   

Le CaXRF mesuré tous les cm montre des variations de fortes amplitudes au cours des derniers 800 ka, 

allant de 12 500 coups à 1.3 millions de coups (Figure 5.4b). Les valeurs les plus élevées sont obtenues 

pendant les périodes interglaciaires, et en particulier pendant MIS 5, MIS 9 et MIS 11, qui enregistrent 

jusqu’à 0.8 millions de coups pour les deux premiers interglaciaires et jusqu’à 1.3 millions de coups pour 

MIS 11. Alors que l’amplitude des changements de CaXRF entre les périodes glaciaires et interglaciaires 

des derniers 450 ka est bien marquée, les glaciaires enregistrant des valeurs de CaXRF significativement 

plus faibles que pendant les périodes interglaciaires, les variations de CaXRF avant 450 ka sont moins 

marquées. En effet, l’amplitude des variations entre périodes glaciaires et interglaciaires est moins 

importante et ceci semble être le fait de valeurs de CaXRF plus élevées pendant les périodes glaciaires et 

moins élevées durant les périodes interglaciaires comparées aux 5 derniers cycles glaciaires-

interglaciaires.  

5.1.3.2 Carbone Organique Total 

 

Les teneurs en Carbone Organique Total (COT) varient entre 0.21 et 0.85 %, les valeurs maximales et 

minimales étant respectivement obtenues à la fin de MIS 16 (628.6 ka) et durant MIS 9 (335.2 ka) 

(Figure 5.4c). Malgré la faible résolution des données, on observe un pourcentage de COT généralement 

plus important pendant les périodes glaciaires et plus faible pendant les périodes interglaciaires. Une 

des tendances remarquables, est l’augmentation des teneurs en COT pendant l’interglaciaire MIS 11, 

avec des valeurs de 0.79% obtenues à 406 ka.   

Les données de δ13C et de C/N varient entre -26.13 et -20.03 ‰ et entre 5.40 et 9.30 respectivement.  
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Figure 5.4 Données géochimiques de la carotte MD04-2718. a CaCO3 (%), b CaXRF (nombre de coups), c Carbone 

Organique Total (COT, %). Les bandes grises représentent les périodes d'augmentation du CO2.Le numéro des 

Marine Isotope Stage (MIS) est indiqué par les chiffres. 

 

5.1.3.3 Isotopes stables 

 

Les isotopes stables de l’oxygène (δ18O) et du carbone (δ13C) des foraminifères planctoniques N. 

pachyderma s. ont été mesurés au LSCE par Elisabeth Michel tous les 10 cm au long des 20 premiers 

mètres de la carotte (données non publiées). Des mesures supplémentaires ont été effectuées tous les 

3-4 cm entre 1053 et 1327 cm pour obtenir une meilleure résolution durant la période MIS 12 – MIS 10. 

Les valeurs de δ18O varient de 2.17 à 4.26 ‰, avec des valeurs entre 3.5 et 4 en moyenne pendant les 

périodes glaciaires et des valeurs inférieures à 3 pendant les périodes interglaciaires (Figure 5.5a). Quant 

au δ13C, il varie entre -0.02, enregistré durant le glaciaire MIS 18, et 1.72 ‰, enregistré durant MIS 12 

(Figure 5.5b). A l’échelle des 800 ka, le δ13C enregistre une augmentation progressive de 800 à 450 ka 

puis diminue de 450 à 0 ka. A l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires, la période de MIS 20 à MIS 

13 enregistre des valeurs basses de δ13C pendant les périodes glaciaires et des valeurs hautes de δ13C 

pendant les périodes interglaciaires. A partir de MIS 12, des baisses rapides de δ13C sont enregistrées 

pendant les terminaisons, suivies tout aussi rapidement d’une hausse des valeurs au début des périodes 

interglaciaires.   



177 

 

 

Figure 5.5 Isotopes stables mesurés sur les foraminifères planctoniques N. pachyderma s a . δ18ON. pachy s. (‰), b 

δ13CN. pachy s. (‰). 

 

5.1.3.4 Données micropaléontologiques 

 

Les principaux morphotypes retrouvés dans les sédiments de la carotte MD04-2718 appartiennent à la 

famille des Noelaerhabdaceae (Emiliania huxleyi à partir d’ 244 ka, ainsi que small Gephyrocapsa (< 3 

µm), Gephyrocapsa oceanica, Gephyrocapsa mullerae et Gephyrocapsa caribbeanica) ou aux espèces 

Coccolithus pelagicus sp. (incluant Coccolithus pelagicus et Coccolithus braarudi) et Calcidiscus 

leptoporus.  

 

5.1.3.4.1 Abondances et masses des coccolithes 

 

L’abondance de coccolithes dans le sédiment varie entre 2.98*106 et 11.97*109 coccolithes par gramme 

de sédiment (Figure 5.6d). Les abondances les plus importantes sont enregistrées pendant les périodes 

interglaciaires et inversement, les valeurs les plus faibles sont enregistrées pendant les périodes 

glaciaires. L’interglaciaire MIS 11 est la période de plus forte abondance de coccolithes (11.97*109 

coccolithes par g.sed.), les valeurs durant les autres périodes interglaciaires étant inférieures à 2*109 

coccolithes par g.sed. Durant les périodes glaciaires, les abondances sont en dessous de 0.5*109 

coccolithes par g.sed ; le glaciaire MIS 10 étant la seule exception avec des valeurs allant jusqu’à 2*109 

coccolithes par g.sed. L’abondance des Noelaerhabdaceae fluctue de 2.8 à 11.95*109 coccolithes par 

g.sed (Figure 5.6c). Les tendances de l’abondance des Noelaerhabdaceae est très proche de celle des 
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coccolithes totaux, cette famille représentant au moins 60% de l’assemblage au cours des derniers 800 

ka. 

 

 

Figure 5.6 Variations de l’abondance des coccolithes enregistrées au cours des derniers 800 ka sur la carotte 

sédimentaire MD04-2718. a, Abondance de C. pelagicus (*106/ g sed.) b Abondance de C. leptoporus (*106/ g 

sed.), c Abondance des Noelaerhabdaceae (*106/ g sed.), d Abondance de coccolithes totaux (*106/ g sed.). Les 

bandes grises représentent les périodes d'augmentation des concentrations en CO2 atmosphérique. Le numéro 

des Marine Isotope Stage (MIS) est indiqué par les chiffres. Les courbes dans le graphique 1 sont montrées avec 

l’amplitude maximale des variations d’abondances des différentes espèces de coccolithes. Les crochets rouges 

représentent l’amplitude des variations d’abondances montrées dans les courbes détaillées dans le graphique 2. 

Ce deuxième graphique permet d’observer les variations d’abondance de coccolithes en dehors des périodes de 

très forte abondance (MIS 11 pour les Noelaerhabdaceae, MIS 5 pour les C. leptoporus et MIS 9 pour les C. 

pelagicus). 
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L’abondance de C. leptoporus varie entre 0 et 87.3*106coccolithes par g.sed, le maximum étant 

enregistré durant MIS 5 (Figure 5.6b). Au cours des derniers 800 ka, C. leptoporus est une espèce peu 

présente dans les assemblages, puisqu’elle ne représente jamais plus de 11% des morphotypes retrouvés 

dans les sédiments étudiés. Cependant, il est à noter qu’elle est relativement abondante pendant les 5 

derniers interglaciaires. Enfin, les C. pelagicus varient entre 0.2 et 277.4*106 coccolithes par g.sed (Figure 

5.6a). Ils représentent jusqu’à 39.8% des assemblages, avec une forte présence à la fin de la Terminaison 

TIV.  

La masse de calcite produite par les coccolithes fluctue entre 0.03 et 37.6 mg/g (Figure 5.7c). Elle est plus 

importante pendant les périodes interglaciaires que pendant les périodes glaciaires, avec un maximum 

enregistré à la fin de la Terminaison IV, et des valeurs élevées pendant les interglaciaires MIS 5 et MIS 

11. La masse de calcite produite par les Noelaerhabdaceae varie entre 0.003 et 16.3 mg/g, le maximum 

étant enregistré pendant MIS 11, les autres périodes interglaciaires ayant des masses de calcite 

inférieures à 2 mg/g de sédiment (Figure 5.7a, b).  

 

 

Figure 5.7 Variations de la masse de calcite produite par les coccolithes au cours des derniers 800 ka. a,b Masse 

de calcite produite par les Noelaerhabdaceae (mg/g), c Masse de calcite produite par les coccolithes totaux 

(mg/g). Les bandes grises représentent les périodes d'augmentation de la pCO2 atmosphérique. Le numéro des 

Marine Isotope Stage (MIS) est indiqué par les chiffres. Le crochet rouge sur la courbe b représente l’amplitude 

d’observation des variations de la masse de calcite des Noelaerhabdaceae détaillé en a. 

 

5.1.3.4.2 Abondances et masses des foraminifères 

 

Les assemblages et masses des foraminifères ont été obtenus par Elisabeth Michel et Gulay Isguder au 

LSCE, sur les Terminaison I (MIS 2 à MIS 1), II (MIS 6 à MIS 5) et V (MIS 12 à MIS 10) dans le but d’étudier 

la part des foraminifères dans la production carbonatée dans la zone d’étude et ainsi avoir une vision la 
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plus complète possible de l’efficacité de la Contre-Pompe des Carbonates. Les Terminaisons I et II ont 

été choisies pour la possibilité de compare les résultats obtenus avec les nombreuses études de la 

littérature. La période de MIS 12 à MIS 10 aussi été étudiée, à haute résolution, pour pouvoir étudier la 

part des foraminifères et des coccolithophoridés sur la Contre-Pompe des Carbonates durant cette 

période de forte productivité carbonatée globale, en particulier pendant MIS 11. Les résultats 

d’abondance, de masse de calcite des foraminifères ainsi que les températures de surface reconstruites 

à partir des assemblages seront discutés ici (Figure 5.8).  

 

Figure 5.8 données liées aux foraminifères durant les interglaciaires MIS 1, MIS 5 et MIS 11. a fragments de 

foraminifères (%), b SST reconstruites à partir du pourcentage de N. pachyderma s. (bleu) et des assemblages de 

foraminifères en utilisant la technique des analogues modernes (vert), c Abondance de foraminifères (*103/g sed), 

d masse de calcite des foraminifères (mg/g). Les bandes grises représentent les périodes d'augmentation de la 

pCO2 atmosphérique. Les bandes hachées représentent les intervalles sans foraminifères. 

 

Les abondances et les masses de calcite des foraminifères sont faibles pendant les périodes glaciaires, 

augmentent pendant les déglaciations et atteignent les valeurs maximales pendant les interglaciaires. 

 Les valeurs maximales sont respectivement obtenues pendant les interglaciaires MIS 1, MIS 5 et MIS 11 

avec des abondances de 24.6, 17.9 et 18.5*103 foraminifères par gramme de sédiment et des masses de 

124.7, 115.2 et 116.3 mg/g (Figure 5.8c, d). Les SST minimales observées durant les intervalles étudiés 

sont respectivement de 1.4°C, 2°C et 0.9°C, enregistrés pendant les périodes glaciaires, tandis que les 

SST maximales sont de 6.4°C, 8.4°C et 9.9°C pendant les interglaciaires MIS 1, MIS 5 et MIS 11 

respectivement (Figure 5.8b). Enfin, le pourcentage de fragments de foraminifères maximal déterminé 
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dans le sédiment durant les périodes étudiées est au maximum de 14.1, 3.2 et 15.2 % pour MIS 2, la 

Terminaison II et le début de l’interglaciaire MIS 11 respectivement (Figure 5.8a). 

 

5.1.4 Discussion 

 

5.1.4.1 Influence de la productivité des coccolithes et des foraminifères sur l’efficacité 

de la CCP   

 

 

Comme présenté dans le chapitre précédent, des études ont prouvé que le CaXRF pouvait être associé au 

CaCO3 dans le cas où ce dernier est d’origine biogénique (Gebhardt et al., 2008 ; Jaccard et al., 2009 ; 

2013 ; Duchamp-Alphonse et al., 2018 ; Gottschalk et al., 2018). Cela était confirmé pour MIS 11 et 

s’applique aussi pour les derniers 800 ka en totalité, avec une très bonne corrélation observée entre le 

CaCO3 et le CaXRF (R²=0.87) (Figure 5.9).  

 

Figure 5.9 Corrélation entre le CaCO3 (%) et le CaXRF (nombre de coups). 

 

En se basant sur la discussion centrée sur l’origine de la fraction carbonatée de la carotte MD04-2718 

au cours de MIS12-MIS10 (chapitre 4), il semble raisonnable d’émettre l’hypothèse que la fraction 

carbonatée des derniers 800 ka est aussi d’origine biogénique, la carotte étant située au-dessus de la 

lysocline (Kolla et al., 1976 ; Howard and Prell, 1994) et relativement loin des apports carbonatés d’origine 
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terrigène. Par ailleurs, de la même manière que pour l’intervalle de temps MIS 12-MIS 10, les 

pourcentages de fragments de foraminifères comptés sur les intervalles MIS 2-MIS 1, MIS 6-MIS 5 et 

MIS 12-MIS 10 enregistrent des valeurs maximales n’excédant pas les 15% (11, 4 et 15% durant les 

maximums glaciaires de MIS 2, MIS 6 et MIS 12) (Figure 5.8a) tandis que les coccolithes les plus fragiles 

(c.à.d. les Noelaerhabdaceae < 3 µm) sont présents tout au long des derniers 800 ka, n‘indiquant pas de 

période de forte dissolution, comme cela a pu être enregistré sur des carottes sédimentaires prélevées 

dans l’Océan Austral, à des profondeurs proches de celle de la lysocline et sujet à des processus de 

dissolution pendant les périodes glaciaires (Flores et al., 2003 ; Saavedra-Pellitero et al., 2017a ; 2017b).  

L’analyse des coccolithes au MEB durant les périodes glaciaires et interglaciaires permettraient d’obtenir 

une meilleure estimation de l’état de préservation de ces derniers et ainsi de mieux contraindre l’impact 

de la dissolution sur le signal de CaCO3, ces analyses seront faites par la suite.     

 

 

Figure 5.10 Origine de la fraction carbonatée de la carotte MD04-2718. a Abondance de foraminifères (*103/g 

sed.), b Masse de calcite des foraminifères (mg/g), c Abondance de coccolithes (*106/g sed.), d Masse de calcite 

des coccolithes (mg/g), e CaXRF (coups) et CaCO3 (%). Les bandes grises représentent les périodes d'augmentation 

du CO2. 

 

Les variations glaciaires-interglaciaires de la fraction carbonatée concordent avec les variations des 

masses de calcite des coccolithes et des foraminifères (Figure 5.10). En effet, au cours des derniers 800 
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ka, les masses de calcite des coccolithes et des foraminifères sont faibles pendant les périodes glaciaires 

et élevées pendant les périodes interglaciaires, avec les plus fortes augmentations enregistrées à la fin 

des terminaisons ou au début des périodes interglaciaires. La contribution des foraminifères et des 

coccolithes sur le signal de la fraction carbonatée est confirmée par les bonnes corrélations du CaCO3 

avec les masses de calcite des foraminifères (R² > 0.70) et des coccolithes (R²=0.69) sur les derniers 800 

ka (Figure 5.11a, b). Comme démontré dans le chapitre 4 pour la période MIS 12 – MIS 11, la masse de 

calcite des foraminifères et des coccolithes impactent le signal de CaCO3 et donc de CaXRF, confirmant 

l’origine pélagique de la fraction carbonatée.  

 

Figure 5.11 Origine des variations de la fraction carbonatée. a Corrélation entre le CaCO3 (%) et la masse de calcite 

des foraminifères (mg/g) (violet : MIS 2 – MIS 1, bleu : MIS 6 – MIS 5, jaune : MIS 12 – MIS 10), b Corrélation entre 

le CaCO3 (%) et la masse de calcite des coccolithes (mg/g), c Corrélation entre la masse de calcite produite par les 

coccolithes et la masse de calcite produite par les Noelaerhabdaceae, d Corrélation entre l’abondance (*109/g sed) 

et la masse de calcite (mg/g) des coccolithes. Sur les figures b, c et d, les points jaunes représentent les données 

pendant MIS 11, les points verts représentent les masses influencées par les C. leptoporus et les C. pelagicus, le 

point orange représente la forte contribution des C. pelagicus à 335 ka. Le coefficient de corrélation de la figure b 

ne prend pas en compte le point orange. Le coefficient de corrélation des figures c et d ne prennent pas en 

compte les points verts et orange. 
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Au cours des derniers 800 ka, les masses de calcite produites par les foraminifères et les 

coccolithophoridés ne sont pas du même ordre pendant les 9 derniers interglaciaires. Alors que la masse 

de calcite des foraminifères durant MIS 11 sont de 40 mg/g en moyenne, marqué par un pic allant 

jusqu’à 116 mg/g au début de l’interglaciaire, MIS 5 enregistre des valeurs plus de deux fois supérieures, 

en atteignant 100 mg/g. Durant la dernière déglaciation, la masse de calcite des foraminifères est 

supérieure à 80 mg/g en moyenne durant l’Holocène. A contrario des tendances observées avec les 

foraminifères, les coccolithes enregistrent une forte abondance et une forte production carbonatée 

durant MIS 11, avec des abondances au moins 3 fois plus élevées que les autres périodes interglaciaires 

et une production de calcite parmi les plus importantes des derniers 800 ka. Plus en détail, à l’échelle 

des 9 derniers interglaciaires, la masse de calcite des coccolithes ne dépasse pas 5 mg/g durant les 

interglaciaires avant 445 ka, tandis que durant les 5 interglaciaires les plus récents, la masse de calcite 

est plus importante, en particulier pendant les interglaciaires MIS 5, MIS 9 et MIS 11. La masse de calcite 

des coccolithes au cours de la période étudiée provient principalement de la masse de calcite des 

Noelaerhabdaceae (Figure 5.11c). Cependant, la masse de calcite produite par les coccolithes est 

dépendante de la masse moyenne de chacun des coccolithes. Les trois espèces principales présentes 

dans la carotte MD04-2718 présentent des masses moyenne très différentes : alors que les coccolithes 

de la famille des Noelaerhabdaceae font moins de 10 pg en moyenne dans cette région du globe, la 

masse moyenne des C. leptoporus et des C. pelagicus est bien supérieure à celle des Noelaerhabdaceae. 

Durant certaines périodes, comme les interglaciaires MIS 5 et MIS 9, la hausse des abondances de C. 

leptoporus et C. pelagicus dans les sédiments pourrait avoir un impact important sur la masse de calcite 

des coccolithes totaux (Figure 5.11d).  

Du fait de la bonne corrélation avec le CaCO3 d’origine biogénique, le CaXRF semble être un très bon 

indicateur des variations de la fraction carbonatée exportée et par conséquent, de l’efficacité de la CCP. 

Durant les périodes interglaciaires, la hausse de l’efficacité de la CCP est liée à une augmentation de la 

masse de calcite des foraminifères et des coccolithes, principalement causée par une plus forte 

abondance mais aussi par des variations dans les assemblages. Nous pouvons aussi noter que la 

contribution des deux populations de producteurs carbonatés varie au cours des différents 

interglaciaires.   

5.1.4.2 Influence de la migration des fronts austraux et des upwellings sur l’efficacité 

de la CCP 

 

Les variations de CaXRF au cours des 800 ka montrent de forts changements de l’efficacité de la CCP au 

cours des cycles glaciaires-interglaciaires, avec une CCP plus efficace pendant les interglaciaires et 
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inversement, moins efficace pendant les périodes glaciaires. Cette tendance s’observe dans de 

nombreuses carottes de l’Océan Austral situées au Nord du Front Polaire, dans la Zone Subantarctique 

(Charles et al., 1991 ; Dudley and Nelson, 1994 ; Howard and Prell, 1994 ; Diekmann and Kuhn, 2002 ; 

Schaefer et al., 2005 ; Ullermann, 2015), mais aussi au Sud du Front Polaire, dans la Zone Antarctique 

(Jaccard et al., 2013 ; Thöle et al., 2019). A l’image de l’intervalle de temps étudié précédemment (MIS12-

MIS10), l’efficacité de la CCP est tributaire de la productivité des coccolithophoridés et des foraminifères 

planctoniques et donc des conditions des eaux de surface, et en particulier des SST et des apports en 

nutriments (Baumann et al., 1999 ; Zondervan et al., 2007).  Comme vu dans le chapitre 4, il semblerait 

que la présence de C. pelagicus dans la zone d’étude soit liée à la présence d’eaux froides mélangées et 

riches en nutriments, en lien avec la revigoration des upwellings austraux (Boeckel et al., 2006 ; Cobianchi 

et al., 2012), tandis que la présence de C. leptoporus traduirait une augmentation des SST et des eaux 

de surface mésotrophiques (Marino et al., 2009 ; Cobianchi et al., 2012). Les données d’assemblages de 

coccolithes seraient un bon traceur des conditions de surface des eaux.  

A l’échelle des derniers 800 ka, les assemblages de coccolithes montrent d’importantes variations dans 

les abondances des trois espèces étudiées. De manière générale, on observe une augmentation de 

l’abondance des coccolithes durant les périodes interglaciaires. Cependant, les assemblages de 

coccolithes varient à l’échelle d’une période glaciaire-interglaciaire. L’augmentation d’abondance des C. 

pelagicus est principalement observée durant les déglaciations ou au tout début des interglaciaires. Les 

C. pelagicus préférant les eaux fraiches, riches en nutriments et mélangées, on peut émettre l’hypothèse 

que leur présence indique une revigoration des upwellings austraux proche du site d’étude. Pour 

confirmer cette hypothèse, il est possible d’utiliser les données de δ13CN.pachy s.  Le δ13CN.pachy s est tributaire 

de nombreux mécanismes comme les variations du mélange des eaux (ventilation), de la productivité 

biologique, de la température ou encore des échanges entre océan et atmosphère. Les baisses de 

δ13CN.pachy s observées durant les déglaciations sont associées au mélange des eaux profondes et des 

eaux de surface, reflétant la dynamique des upwellings dans l’Océan Austral (Spero and Lea, 2002 ; Siani 

et al., 2013 ; Manoj and Thamban, 2015). De ce fait seules ces tendances sont interprétées ici comme 

traceur du mélange des eaux en lien avec la reprise des upwellings austraux. L’augmentation de 

l’abondance de C. pelagicus observée durant les déglaciations est généralement synchrone avec une 

diminution du δ13C mesuré dans les foraminifères N. pachyderma s. et/ou des valeurs de δ13CN.pachyderma 

relativement faibles. C’est particulièrement le cas durant les Terminaisons II et IV, où l’on observe une 

augmentation importante de l’abondance des C. pelagicus. Ces variations soulignent très probablement 

une augmentation de la disponibilité en nutriments pour le phytoplancton calcaire, ainsi que des eaux 

de surface agitées et mixées, en lien avec une revigoration des upwellings austraux (McIntyre et al., 

1970 ; Giraudeau et al., 1992 ; Boeckel et al., 2006 ; Saavedra-Pellitero et al., 2010). La hausse des 
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C. pelagicus est suivie d’une augmentation des abondances de C. leptoporus et de Noelaerhabdaceae à 

la fin des déglaciations et au début des interglaciaires. Cette hausse de la productivité des coccolithes 

coïncide avec la hausse des SST reconstruites à partir des assemblages de foraminifères durant les 

périodes MIS 2-MIS 1, MIS 6-MIS 5 et MIS 12-MIS 10. En effet, on observe une augmentation des 

températures de surface de l’ordre de 4 – 6°C, passant de 2-4°C en période glaciaire à 6 – 9°C en période 

interglaciaire (Figures 5.8b et 5.12c). La baisse des SST survenant à la fin des périodes interglaciaires va 

de pair avec la diminution des abondances de coccolithes dans le sédiment.  

 

Figure 5.12 fluence des facteurs externes et internes sur la productivité des coccolithophoridés. a Excentricité 

(Laskar et al., 2004), b SST (°C), c δ13CN. pachy s. (‰), d Abondance des C. pelagicus (*106/g sed.), e Abondance des C. 

leptoporus (*106/g sed.), f Abondance des Noelaerhabdaceae (*106/g sed.). Les bandes grises représentent les 

périodes d'augmentation du CO2. 

 

La combinaison des données d’assemblages de coccolithes et des traceurs de SST et de mélange des 

eaux nous permet ainsi de reconstruire les changements des conditions des eaux de surface dans la 

zone d’étude. Il est fort probable, que les changements d’assemblage de coccolithes observés dans la 

carotte au cours des Terminaisons traduisent la revigoration des upwellings austraux pendant les 

déglaciations en lien avec une migration vers le Sud des Westerlies et des fronts de l’ACC (Anderson et 

al., 2009 ; Lauderdale et al., 2013; Menviel et al., 2018). Durant les périodes interglaciaires, les eaux plus 

chaudes et riches en nutriments permettraient le développement des coccolithophoridés et des 



187 

 

foraminifères dans la zone d’étude. Les fortes abondances de C. leptoporus pendant l’interglaciaire MIS 

5 pourrait refléter un déplacement plus important des fronts vers le Sud et la proximité du Front 

Subantarctique, comme observé à l’actuel dans la Zone Subantarctique (Mohan et al., 2008 ; Patil et al., 

2017). A contrario, durant les périodes glaciaires, la migration vers le Nord du Front Polaire ferait basculer 

le site d’étude (actuellement dans la Zone du Front Polaire), dans la Zone Antarctique. Ce changement 

de zone australe expliquerait la très faible production carbonatée pendant les périodes glaciaires.  

L’efficacité de la CCP dans l’Océan Austral à l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires, à travers les 

changements de productivité des coccolithes et des foraminifères, est donc fortement dépendante des 

variations latitudinales des Westerlies et des fronts ainsi que de la dynamique des upwellings austraux. 

A l’échelle des derniers 800 ka, l’interglaciaire MIS 11 enregistre une forte productivité des 

Noelaerhabdaceae, en lien avec la faible excentricité de cette période. L’interglaciaire MIS 19, lui aussi 

dans un contexte orbital de faible excentricité, enregistre une hausse importante de l’abondance des 

Noelaerhabdaceae en comparaison des autres interglaciaires en dehors de MIS 11. Malgré le manque 

de recul clair du fait de l’étendue temporelle de cette étude, cette hausse de productivité serait liée au 

cycle d’excentricité de ~400 ka (Rickaby et al., 2007). Des études à plus longue échelle de temps 

permettrait de mieux estimer l’impact de l’excentricité sur la productivité des coccolithes.  

Le signal d’efficacité de la CCP, à travers le CaXRF, enregistre un changement d’amplitude à partir de la 

Terminaison V, avec une efficacité de la CCP plus importante durant les 5 derniers interglaciaires 

comparé aux 4 interglaciaires antérieurs à cette date. La période entre ~440 et 800 ka est aussi 

caractérisée par une plus faible amplitude des variations de CO2 dans l’atmosphère et des interglaciaires 

plus frais comparé aux 5 derniers interglaciaires (Jouzel et al., 2007 ; Bereiter et al., 2015). A l’échelle du 

secteur Indien de l’Océan Austral, la plus faible efficacité de la CCP se retrouve dans les variations 

d’abondance des différentes espèces de coccolithes. 

Au cours des derniers 440 ka, la forte augmentation des différentes espèces de coccolithes durant les 

déglaciations et les interglaciaires pourrait souligner une intensification des upwellings austraux et une 

migration vers le Sud des fronts de l’ACC, augmentant les apports de nutriments et la température des 

eaux de surface au niveau du site d’étude. A contrario, durant la période antérieure à 440 ka, les plus 

faibles variations d’abondances de coccolithes entre les périodes glaciaires et interglaciaires pourraient 

attester de conditions interglaciaires moins favorables à la productivité des coccolithophoridés. Cette 

baisse de productivité pendant les interglaciaires antérieurs à la Terminaison V pourrait être liée à une 

baisse d’intensité des upwellings austraux de part une position plus au Nord des Westerlies et/ou une 

réduction de la puissance des vents, et/ou une migration des fronts de l’ACC plus au Nord, ne permettant 

pas à la carotte de se situer dans des eaux assez chaudes et riches en nutriments pour que les coccolithes 
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puissent s’y développer. Kemp et al. (2010) démontrent que dans le secteur Atlantique, le Front Polaire 

était plus au Nord de 7° environ pendant la période 900-420 ka comparée à la période postérieure à 

420 ka, migration qui serait liée à une réduction de la ventilation jusqu’à 420 ka. Les données de CCP et 

de coccolithes de la carotte MD04-2718 viennent appuyer cette conclusion.  

 

5.1.4.3 Variation de l’efficacité de la Pompe Biologique dans le secteur Indien de 

l’Océan Austral et lien avec le CO2 atmosphérique.  

 

La Pompe Biologique a comme rôle de séquestrer le carbone dans l’océan profond au détriment de 

l’océan de surface et de l’atmosphère (Volk and Hoffert, 1985 ; Hain et al., 2014). Elle joue donc un rôle 

majeur dans les flux de CO2 entre océan et atmosphère. Pour évaluer son impact sur le CO2, il est 

essentiel de prendre en compte les deux composantes qui la constituent : la Pompe des Tissus Mous et 

la Contre-Pompe des Carbonates.  

A travers l’export en profondeur de la matière organique produite en surface par les producteurs 

primaires via la photosynthèse, la Pompe des Tissus Mous favorise la séquestration du Carbone dans le 

réservoir océanique profond. L’océan de surface est alors appauvri en Carbone Inorganique Dissous 

(CID), à l’inverse de l’océan profond qui en est enrichi. La pCO2 de l’océan de surface diminue alors, 

entrainant une baisse de la concentration atmosphérique en CO2 (Broeker and Peng, 1982 ; Hain et al., 

2014).  

La pompe des carbonates favorise la séquestration de l’alcalinité dans le réservoir océanique profond 

via la production de CaCO3 (Carbone Inorganique Particulaire) par les organismes planctoniques 

calcifiants, en particulier les foraminifères et les coccolithophoridés, et son export en profondeur. La 

baisse de l’alcalinité causée par la précipitation de CaCO3 entraine une hausse de la concentration CO2 

dans l’atmosphère suite à l’augmentation de la pCO2 dans l’océan de surface (Broecker and Peng, 1982 

; Volk and Hoffert, 1985 ; Hain et al., 2014).  

La teneur en Carbone Organique Total (COT) d’origine marine a démontré être un traceur de l’export de 

matière organique permettant de remonter à l’efficacité de la Pompe des Tissus Mous, tandis que les 

variations de CaCO3 biogénique dans le sédiment permettent de retracer les changements d’efficacité 

de la Contre-Pompe des Carbonates. Le rapport COT/CaCO3 est donc un outil permettant de reconstituer 

l’efficacité de la Pompe Biologique et d’étudier son impact sur les variations de CO2 à l’échelle des cycles 

glaciaires-interglaciaires (Antia et al., 2001, Hain et al., 2013 ; Duchamp-Alphonse et al., 2018).  
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5.1.4.3.1 Origine du COT et efficacité de la Pompe des Tissus Mous  

 

La matière organique est produite par les producteurs primaires lors de la photosynthèse. Elle peut être 

d’origine continentale (plantes en C3 et en C4), d’origine lacustre ou encore d’origine marine. Pour 

pouvoir utiliser le COT comme traceur de la productivité primaire marine, il est nécessaire de vérifier son 

origine. Dans un premier temps, le rapport C/N permet de discriminer la matière organique continentale 

provenant des plantes supérieures (ayant des valeurs entre 20 et 75 pour les plantes en C3 et de 35 à 80 

pour les plantes en C4) de la matière organique provenant du phytoplancton (avec des valeurs comprises 

entre 2 et 9) (Prahl et al., 1980). Le δ13C du carbone organique permet enfin de dissocier la matière 

organique marine de celle d’origine lacustre, les deux ayant le même ratio C/N. Tandis que le δ13C de la 

matière organique lacustre est compris entre -25 et -30‰, celui de la matière organique marine est de 

-20 à -25 ‰ (Fontugne and Duplessy, 1981 ; Meyers et al., 1994). 

 

 

Figure 5.13 Origine du COT (modifié d'après Meyers, 1994). 

 

La figure 5.13 est adaptée de Meyers (1994) et représente l’origine de la matière organique en fonction 

des mesures de C/N et de 13C. Le ratio C/N de la matière organique dans la carotte MD04-2718 

enregistre des valeurs entre 5.4 et 9.3, permettant de discriminer les plantes continentales comme 

origine du carbone organique dans le sédiment. Le 13C varie de -20.0 à -26.1 ‰. Les données 

géochimiques confirment l’origine marine de la matière organique mesurée dans les sédiments de la 

carotte marine.  
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5.1.4.3.2 Une efficacité de la Pompe Biologique diminuée pendant les interglaciaire en lien avec la 

forte production carbonatée 

 

Malgré la faible résolution des données de COT obtenues à l’échelle des derniers 800 ka, il semblerait 

que les teneurs en COT soient plus importantes pendant les périodes glaciaires que pendant les périodes 

interglaciaires. Seul MIS 11 enregistre un pourcentage de COT élevé en comparaison des autres périodes 

interglaciaires (Figure 5.14). Ces tendances sont aussi observées dans le secteur Atlantique de la Zone 

Subantarctique (Diekmann and Kuhn, 2002 ; Martinez-Garcia et al., 2009). Les teneurs en COT dans le 

sédiment peuvent être le reflet de l’export de COT depuis l’océan de surface. Cependant, le signal peut 

être biaisé par une préservation différenciée en fonction de l’oxygénation du sédiment, une plus forte 

oxygénation des eaux pendant les périodes interglaciaires dans l’Océan Austral pouvant diminuer la 

préservation du signal de productivité exportée (Bareille et al., 1998 ; Diekmann and Kuhn, 2002 ; 

Martinez-Garcia et al., 2009). Dans l’hypothèse où le signal de COT est principalement influencé par 

l’export de COT depuis l’océan de surface au niveau de notre site d’étude, l’export plus important 

pendant les périodes glaciaires serait lié à une plus forte productivité en surface.  

 

Figure 5.14 Efficacité de la Pompe Biologique dans le secteur Indien de l'Océan Austral au cours des derniers 800 

ka. a CO2 (Bereiter et al., 2015), b CaXRF (coups), c COT (%), d COT/CaCO3. Les bandes grises représentent les 

périodes d'augmentation du CO2. 

 

Du fait de la faible résolution des données, il est difficile de bien contraindre les variations de l’efficacité 

de la Pompe Biologique à l’échelle des 800 ka. Cependant, le ratio COT/CaCO3 semble être plus faible 

pendant les périodes interglaciaires et plus élevé pendant les périodes glaciaires et en particulier 
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pendant les maximums glaciaires au cours des derniers 440 ka. La Pompe Biologique serait donc plus 

efficace pendant les périodes glaciaires du fait d’une productivité primaire plus importante combinée 

avec une production carbonatée plus faible que pendant les périodes interglaciaires. Ces variations de 

l’efficacité de la Pompe Biologique pourraient avoir un impact sur les flux de CO2 entre océan et 

atmosphère, favorisant une baisse de la pCO2 atmosphérique pendant les périodes glaciaires, et une 

hausse de la pCO2 atmosphérique pendant les périodes interglaciaires (Hain et al., 2014). 

De nouvelles données de COT doivent être faites pour confirmer le signal de carbone exporté observé 

à faible résolution à l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires. De plus, la comparaison de ces données 

avec d’autres marqueurs de productivité dans la même carotte permettrait de confirmer que le signal 

de COT comme traceur de la production exportée de la matière organique n’est pas biaisé par une 

mauvaise préservation liée à sa reminéralisation en profondeur.  

 

5.1.5 Conclusion de l’étude de la Pompe Biologique au cours des derniers 

800 ka dans le secteur Indien de l’Océan Austral 
 

Les mesures géochimiques et micropaléontologiques effectuées sur la carotte MD04-2718, située dans 

la Zone du Front Polaire du secteur Indien de l’Océan Austral permettent de contraindre les variations 

d’efficacité de la Pompe Biologique au cours des derniers 800 ka. Dans la zone d’étude, la Contre-Pompe 

des Carbonates dépend de la productivité des coccolithophoridés et des foraminifères. La combinaison 

des données d’abondances de coccolithes et de traceurs des températures et de la ventilation des eaux 

de surface (SST, δ13CN. pachy s.) mettent en évidence une augmentation de la production carbonatée 

pendant les périodes interglaciaires en lien avec la revigoration des upwellings austraux et la migration 

vers le Sud du Front Polaire. L’augmentation de l’amplitude des variations d’efficacité de la CCP à partir 

de MIS 11 observée dans le signal de CaXRF mais aussi dans les abondances et assemblages de 

coccolithes serait causée par une migration du Front Polaire vers des latitudes plus hautes par rapport à 

la période avant la MBT, comme présenté par Kemp et al. (2010). Tandis que la CCP est plus efficace 

pendant les périodes interglaciaires, les données de COT suggèrent une augmentation de l’efficacité de 

la STP pendant les périodes glaciaires. La Pompe Biologique, retracée à l’aide du ratio COT/CaCO3, 

semble être de ce fait plus efficace pendant les périodes glaciaires, favorisant la baisse de CO2 

atmosphérique. De nouvelles mesures de COT combinées à d’autres traceurs de la productivité exportée 

à haute résolution permettrait de mieux contraindre les variations de la Pompe Biologique et ainsi de 

mieux pouvoir quantifier son impact sur le cycle du carbone.  
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5.2 Vers une meilleure compréhension des variations globales de 

la productivité biologique : l’importance des données de 

productivité locale et leur impact sur la pCO2  
 

 

5.2.1 Données de Δ17O de O2 sur la carotte EDC au cours des derniers 800 

ka 
 

Nous présentons les nouvelles mesures de Δ17O de O2 effectuées au LSCE sur la carotte antarctique Epica 

Dome C entre 2797 et 3189 mètres de profondeur, soit entre 445.5 et 796.5 ka sur l’échelle AICC2012. 

Ces 200 mesures supplémentaires viennent compléter les données déjà publiées entre 0 et 444 ka (Luz 

et al., 1999, Blunier et al., 2002, 2012, Brandon et al., 2020) et permettent d’obtenir un enregistrement 

complet du Δ17O de O2 sur toute la période couverte par les carottes de glace. Les données acquises 

pour la période 445.5 – 796.5 ka ont été corrigées selon la méthode détaillée dans Brandon et al., (2020). 

Ces données seront publiées dans un article en cours d’écriture par Ji-Woong Yang (Yang et al., in prep). 

Ces mesures ont été faites en deux séries, une première série ayant été effectuée à basse résolution et 

une deuxième série permettant d’observer à haute résolution les variations de Δ17O de O2. Les mesures 

effectuées à haute résolution ont confirmé l’évolution obtenue à partir des données à basse résolution 

et ont permis d’observer des tendances de variations plus rapides du signal. 

Toutes les données de Δ17O de O2 ont été transférées sur l’échelle d’âge AICC2012. Au total, la résolution 

moyenne obtenue sur la totalité des derniers 800 ka est de 1.1 ka, avec un écart maximal entre deux 

données de 5.53 ka (Tableau 5.2).  

Du fait du bon accord entre les données mesurées sur la carotte Vostok à l’Université de Princeton 

(Blunier et al., 2012) et les données mesurées sur la carotte Epica Dome C au LSCE (Brandon et al., 2020) 

sur la période de la Terminaison II, les différents jeux de données de Δ17O de O2 sont assemblés en un 

seul jeu de données présenté dans ce chapitre. Nous obtenons ainsi un enregistrement complet du Δ17O 

de O2, permettant d’étudier ses variations durant les 9 dernières déglaciations.  
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Laboratoire Carotte 
Profondeur 

(m) 

Période (ka) 

AICC2012 

Nombre de 

mesures 
Résolution Référence 

Université de 

Princeton 

GISP 2, Siple 

Dome, Vostok 
 0.2 – 404.2 435 0.93 

Blunier et al., 2002, 

2012 

LSCE 

Violaine Favre 

EDC 1666 -1874 124.5 – 153.6 39 0.77 
Brandon et al., 

2020 

LSCE 

Margaux 

Brandon 

EDC 2735 - 2797 405.7 – 444.1 50 0.78 
Brandon et al., 

2020 

LSCE 

Ji-Woong 

Yang Margaux 

Brandon 

EDC 2797 - 3189 445.6 – 796.5 200 1.56 Cette étude 

 

Tableau 5.2 Récapitulatif des mesures de Δ17O de O2 effectuées sur les carottes de glace pour les derniers 800 ka. 

 

5.2.2 Résultats 
 

 

5.2.2.1 Les variations du Δ17O de O2 des derniers 800 ka 

 

Au cours des derniers 800 ka, le Δ17O de O2 varie entre -30.11 et 62.93 per meg (Figure 5.15). On observe 

une baisse du Δ17O de O2 durant les déglaciations et une augmentation durant les périodes glaciaires, 

avec des valeurs maximales pendant les maximums glaciaires. Cependant, on observe une grande 

variabilité des valeurs de Δ17O de O2 entre chaque cycle.  
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Figure 5.15 Variations du Δ17O de O2 au cours des derniers 800 ka. a CO2 composite (Bereiter et al., 2015), b Δ17O 

de O2 (Blunier et al., 2002, 2012, Brandon et al., 2020, cette étude) ; courbe vert foncé : courbe interpolée à 1 ka et 

lissée à 4 ka. 

 

A l’échelle des derniers 800 ka, on peut observer un découplage entre la période antérieure à 440 ka et 

la période postérieure à cette date. Au cours des derniers 440 ka, les tendances de Δ17O de O2 montrent 

des tendances similaires entre les différents cycles, avec des valeurs autour de 40 per meg durant les 

glaciaires suivies par une diminution rapide pendant les terminaisons pour atteindre un minimum proche 

de 0 per meg avant d’augmenter lentement pour retrouver des valeurs de 40 per meg en glaciaire. Des 

variations du Δ17O de O2 de faible amplitude sont aussi observées avec des cycles plus petits, de l’ordre 

de 20 à 40 ka. Au cours de la période antérieure à 440 ka, les tendances de Δ17O de O2 entre cycles 

glaciaires-interglaciaires sont beaucoup plus variées. Alors que pour les interglaciaires les plus récents, 

les valeurs de Δ17O de O2 décrivent une tendance en dents de scie - une baisse rapide du Δ17O de O2 

durant les déglaciations, suivie dès le minima atteint, par une hausse graduelle du Δ17O de O2 pendant 

la suite de l’interglaciaire et le glaciaire suivant -, les interglaciaires après 440 ka enregistrent de longues 

périodes avec de basses valeurs de Δ17O de O2. De plus, alors que les interglaciaires MIS 13 et 19 

enregistrent des valeurs de Δ17O de O2 semblables aux interglaciaires les plus récents, MIS 17 et MIS 15 

font figure d’exception : MIS 15 enregistre les plus basses valeurs de Δ17O de O2 avec un pic allant jusqu’à 

-30 per meg au début de MIS 15e, tandis que les valeurs de Δ17O de O2 durant MIS 17 sont les plus 

hautes enregistrées en interglaciaires avec 8.2 per meg en moyenne (Tableau 5.3a). Concernant les 

périodes glaciaires, le Δ17O de O2 durant MIS 18 enregistre des valeurs semblables aux 5 derniers 

glaciaires. A contrario, le glaciaire MIS 16 enregistre les plus grandes valeurs de Δ17O de O2, avec 59 per 

meg en moyenne au pic du glaciaire tandis que MIS 14 enregistre les valeurs de Δ17O de O2 en période 

glaciaire les plus élevées des derniers 800 ka, avec 34 per meg en moyenne (Tableau 5.3b).  
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(a) MIS 1 MIS 5 MIS 7 MIS 9 MIS 11 MIS 13 MIS 15 MIS 17 MIS 19 

Δ17O de O2 0.92 -3.99 4.42 0 2.55 -3.54 -2.88 8.24 2.04 

 

(b) MIS 2 MIS 6 MIS 8 MIS 10 MIS 12 MIS 14 MIS 16 MIS 18 

Δ17O de O2 40.35 41.5 46.1 38.57 47.08 34.11 59.52 49.62 

 

Tableau 5.3 Variabilité du Δ17O de O2 (per meg) au cours des cycles glaciaires-interglaciaires des derniers 800 ka. 

(a) Valeurs minimales de Δ17O de O2 durant les interglaciaires, (b) valeurs maximales durant les glaciaires. Les 

valeurs de Δ17O de O2 sont extrapolées à 1 ka et une moyenne glissante de 4 ka est appliquée pour observer les 

valeurs moyennes durant les périodes concernées.   

 

5.2.2.2 Analyse spectrale  

 

Pour mieux observer la cyclicité des variations du Δ17O de O2 sur les derniers 800 ka, une analyse 

spectrale a été effectuée sur la totalité de la période 0-800 ka (Figure 5.16). Celle-ci montre, en premier 

ordre, une périodicité dominante à 100 ka, suggérant une forte influence de l’excentricité sur le Δ17O de 

O2. En deuxième ordre, le Δ17O de O2 enregistre une variation cyclique à 40 ka, la période de l’obliquité. 

Enfin, le signal de précession, avec des cycles de 19 et 23 ka, n’est pas clairement visible dans le signal 

de Δ17O de O2 mais on observe des cycles autour de 20-30 ka.   
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Figure 5.16 Analyses spectrales du CO2 (a, Bereiter et al., 2015, trait plein noir) et du Δ17O de O2 (b, Blunier et al. 

2002, 2012, Brandon et al., 2020, cette étude, trait plein vert) réalisées avec le logiciel IGOR. Les courbes pointillées 

représentent les analyses spectrales de l’excentricité (bleu), l’obliquité (noir) et la precession (rouge). Les données 

ont été interpolées au pas de 0.01 ka sous IGOR puis interpolées avec une moyenne glissante sous excel au pas de 

1 ka avant d’être analysées sous IGOR par Transformée de Fourier. 

 

Le Δ17O de O2 étant dépendant des flux d’oxygène biosphériques mais aussi des flux d’oxygène 

stratosphériques liés à la concentration en CO2, on s’attend à ce que ses variations soient reliées à celles 

du CO2 et de la productivité biosphérique, elle-même reliées aux variations climatiques. Tout comme le 

Δ17O de O2, l’analyse spectrale du CO2 montre aussi un fort signal associé à une périodicité à 100 ka. La 

forte corrélation entre variations de CO2 et variations de Δ17O de O2 confirme que le Δ17O de O2 est 

influencé au premier ordre par le CO2. Il est donc important de soustraire l’influence des changements 

de CO2 – et donc des flux stratosphériques – sur le Δ17O de O2 pour reconstruire les variations du flux 

d’oxygène associé à la biosphère. Nous notons aussi que les variations du δ18Oatm, fortement lié au signal 

de précession et qui dépendent des changements d’insolation dans l’hémisphère Nord ainsi que du 

cycle hydrologique des basses latitudes, ne semblent pas impacter de façon majeure le Δ17O de O2, son 

influence étant probablement masquée par celle du CO2. Cela suggère que, même si le Δ17O de O2 est, 

par définition, lié au δ18Oatm, l’influence de ce dernier n’est pas du premier ordre comparé à celle du CO2 

via les échanges de flux d’oxygène avec la stratosphère.  
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5.2.2.3 Découplage entre Δ17O de O2 et CO2 et implication pour les variations passées 

de la productivité de la biosphère 

 

Comme vu dans le chapitre précédent, la courbe de Δ17O de O2 est, dans la plupart des cas, anti-corrélée 

avec la courbe de CO2 du fait des réactions photochimiques dans la stratosphère. Comme détaillé dans 

Brandon et al. (2020), une baisse du Δ17O de O2 peut être associée à une augmentation des flux 

d’oxygène avec la stratosphère (hausse de CO2) ou à une baisse de la productivité biosphérique. Un 

découplage entre le CO2 et le Δ17O de O2 peut alors être interprété en termes d’anomalie (positive ou 

négative) de productivité de la biosphère. Les découplages entre ces deux traceurs permettent donc de 

remonter aux variations anormales de la productivité de la biosphère de façon qualitative au cours des 

cycles glaciaires-interglaciaires. Au cours des derniers 800 ka, les variations du Δ17O de O2 sont dans 

l’ensemble anti-corrélées aux variations du CO2, avec une diminution du Δ17O de O2 allant de pair avec 

une augmentation du CO2 (Figure 5.17). Cependant, à l’échelle de l’ensemble de la période étudiée 

comme à plus petite échelle de temps, les variations de Δ17O de O2 et de CO2 ne sont pas tout le temps 

synchrones. Alors que les données de Δ17O de O2 sont parfois utilisées pour remonter à la concentration 

atmosphérique en CO2 quand cette dernière n’est pas disponible (Yau et al., 2015), les nouvelles données 

de Δ17O de O2 acquises montrent bien que cette solution n’est pas toujours envisageable en fonction 

de la période étudiée (Brandon et al., 2020). C’est d’ailleurs ce découplage entre variations de Δ17O de 

O2 et de CO2 qui est intéressant pour notre étude puisqu’il permet in fine de remonter aux variations de 

productivité de la biosphère.   

Au cours des derniers 800 ka, le CO2 montre un changement d’amplitude des variations glaciaires-

interglaciaire à 430 ka. Les 5 derniers interglaciaires sont caractérisés par une augmentation de la 

concentration atmosphérique en CO2 par rapport aux interglaciaires plus anciens. Dans le cas où le Δ17O 

de O2 ne serait influencé que par les variations de flux d’O2 avec la stratosphère, le Δ17O de O2 moyen 

devrait alors être plus élevée durant les interglaciaires précédant 440 ka par rapport aux interglaciaires 

postérieurs à cette date. Or, MIS 17 mis à part, aucune augmentation significative des valeurs de Δ17O 

de O2 n’est observée durant les interglaciaires antérieurs à 440 ka par rapport aux interglaciaires 

postérieurs. Nous expliquons cette absence d’une hausse de Δ17O de O2 par une réduction du flux 

d’oxygène lié à la productivité biosphérique globale.  
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Figure 5.17 Relation entre les variations de Δ17O de O2 et de CO2 à l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires. En 

noir : courbe de CO2 (Bereiter et al., 2015). En vert : courbe de Δ17O de O2 (Blunier et al., 2002, 2012, Brandon et al., 

2020, cette étude), courbe interpolée à 1 ka et lissée à 10 ka avec le logiciel IGOR. Les bandes rouges représentent 

les terminaisons enregistrant un découplage entre les variations de Δ17O de O2 et de CO2, les bandes bleues 

représentent les périodes glaciaires durant lesquelles l’évolution de Δ17O de O2 ne suit pas celle du CO2.   

 

A l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires, plusieurs périodes sont associées à un découplage entre 

Δ17O de O2 et CO2. La Terminaison V et le début de MIS 11 enregistrent un découplage majeur entre les 

variations de Δ17O de O2 et de CO2, avec une diminution du Δ17O de O2 deux fois plus lente que 

l’augmentation de CO2. Comme vu dans le chapitre 3, ce découplage est la conséquence d’une 

productivité exceptionnelle durant la Terminaison V et le début de MIS 11 (Brandon et al., 2020). La 

Terminaison VI et l’interglaciaire MIS 13 sont associés à une forte variabilité du Δ17O de O2 avec une 

augmentation rapide du Δ17O de O2 coïncidant avec la hausse de CO2 durant la déglaciation. Cette 

tendance pourrait être interprétée comme une période de baisse de la productivité biosphérique 

globale.  

Durant les périodes glaciaires, des découplages plus fréquents sont enregistrés entre Δ17O de O2 et CO2, 

à l’exception des glaciaires MIS 2 et 14. En effet, alors que le CO2 diminue au début des périodes 

glaciaires, le Δ17O de O2 reste élevé durant la première partie de la glaciation avant d’augmenter 

abruptement à la fin de la période glaciaire pour atteindre des valeurs maximales juste avant la 

déglaciation, pendant le maximum glaciaire. Ces découplages entre Δ17O de O2 et CO2 peuvent 

s’expliquer par une diminution de la productivité biosphérique lors des entrées en glaciations, durant 

des périodes allant de 20 à 60 ka, suivi dans un deuxième temps par une hausse rapide de cette dernière, 

quelques 10 à 20 ka avant la déglaciation.  
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L’observation des découplages entre Δ17O de O2 et CO2 est une approche qualitative des variations de 

flux d’oxygène lié à la productivité biosphérique globale. Pour une meilleure estimation des variations 

de ces flux d’origine biosphérique, une approche quantitative est nécessaire.  

 

5.2.3 Reconstruction quantitative du flux d’oxygène associé à la 

productivité biosphérique 
 

A partir des données de Δ17O de O2 et de CO2 sur les derniers 800 ka, et en utilisant la méthode détaillée 

dans Brandon et al. (2020), il est possible de reconstruire les variations passées du flux d’oxygène 

biosphérique associé à la biosphère de façon quantitative. Nous utilisons ici uniquement la 

reconstruction basée sur le modèle de Landais et al. (2007) avec les tests de sensibilité de Brandon et al. 

(2020) car la reconstruction de productivité biosphérique avec le modèle de Blunier et al. (2012) n’est 

pas encore disponible. 

 

Figure 5.18 Variations du flux d'oxygène lié à la productivité biosphérique globale. a CO2 composite (Bereiter et 

al., 2015), b Δ17O de O2 (Blunier et al., 2002, 2012, Brandon et al., 2020, cette étude), c Flux d’oxygène lié à 

productivité de la biosphère globale (Fbio,t/Fbio,PST). 

 

Le flux d’oxygène biosphérique reconstruit à partir des nouvelles données de Δ17O de O2 sur la période 

antérieure à 440 ka enregistre des valeurs entre 50 et 130% du flux actuel, avec les flux les plus 

importants enregistrés durant les périodes interglaciaires et les flux les plus faibles lors des périodes 

glaciaires (Figure 5.18). La productivité biosphérique la plus basse des 9 derniers interglaciaires est 

relevée durant MIS 19, avec un flux d’oxygène biosphérique 5 % plus bas en moyenne comparé à MIS 1, 
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tandis que les interglaciaires MIS 13, 15 et 17 enregistrent une productivité biosphérique moyenne 

similaire à l’interglaciaire le plus récent (Tableau 5.4a).  Durant les périodes glaciaires, la productivité est 

réduite de 30 à 50% par rapport à la productivité biosphérique observée durant MIS 1, le glaciaire MIS 16 

enregistrant les valeurs les plus basses des derniers 800 ka (Tableau 5.4b). A contrario, MIS 14 est la 

période glaciaire présentant les valeurs de Fbio,t/Fbio,PST les plus élevées en moyenne. A l’échelle des 

derniers 800 ka, la Terminaison V et MIS 11 enregistrent le plus important flux d’oxygène biosphérique, 

avec une productivité jusqu’à 30% supérieure à MIS 1 en moyenne.  

 

(a) MIS 1 MIS 5 MIS 7 MIS 9 MIS 11 MIS 13 MIS 15 MIS 17 MIS 19 

Fbio,t/Fbio,PST 

max 1.05 1.08 1.23 1.21 1.32 1.13 1.12 1.11 0.99 

moyen 1.03 1.05 1.14 1.15 1.21 1.05 1.06 1.03 0.95 

min 1.01 1.02 1.06 1.09 1.1 0.97 1 0.95 0.91 

           

(b) MIS 2 MIS 6 MIS 8 MIS 10 MIS 12 MIS 14 MIS 16 MIS 18  

Fbio,t/Fbio,PST 

max 0.71 0.7 0.68 0.65 0.68 0.71 0.6 0.64  

moyen 0.67 0.65 0.64 0.61 0.64 0.67 0.55 0.6  

min 0.62 0.61 0.6 0.57 0.59 0.63 0.51 0.55  

 

Tableau 5.4 Variabilité du flux d’oxygène biosphérique (Fbio,t/Fbio,PST) au cours des cycles glaciaires-interglaciaires 

des derniers 800 ka. (a) Valeurs maximale, moyenne et minimale de Fbio,t/Fbio,du niveau le plus haut des périodes  

interglaciaires ; (b) Valeurs maximale, moyenne et minimale de Fbio,t/Fbio,PST du niveau le plus bas des périodes 

glaciaires. Les valeurs de Δ17O de O2 sont extrapolées à 1 ka et une moyenne glissante de 4 ka est appliquée pour 

observer les valeurs moyennes durant les périodes concernées.   

 

La période entre 440 et 0 ka enregistre une augmentation de l’amplitude moyenne des variations de flux 

d’oxygène biosphérique par rapport à la période plus ancienne. Cette hausse d’amplitude est causée par 

une productivité biosphérique globale plus importante pendant les 5 interglaciaires les plus récents 

comparés aux 4 interglaciaires avant 440 ka. D’autres enregistrements climatiques présentent une 

augmentation significative de l’amplitude des variations après l’évènement Mid-Bruhnes, comme le CO2 

(Bereiter et al., 2015), les températures antarctiques (Jouzel et al., 2007), le niveau marin (Raymo et 

Mitrovica, 2012) ou encore le volume global des glaces retracé à l’aide du δ18O des foraminifères 

benthiques (Lisiecki et Raymo, 2005). Ces variations climatiques globales peuvent avoir eu un impact sur 
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la productivité biologique locale, comme vu dans la Partie 1, influençant par conséquence le flux 

d’oxygène global lié à la biosphère.  

Grace aux nouvelles mesures de Δ17O de O2 entre 440 et 800 ka, la reconstruction du flux d’oxygène lié 

à la productivité biosphérique globale est maintenant disponible sur toute la période couverte par les 

carottes de glace. Cet enregistrement montre des variations du flux d’oxygène biosphérique autant à 

l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaire qu’à l’échelle plus globale des derniers 800 ka. La productivité 

biologique globale étant influencée par les fluctuations de la productivité terrestre et de la productivité 

marine, il est essentiel d’étudier les variations locales de productivité pour remonter à l’origine des 

variations globales observées ci-dessus.  

 

 

5.2.4 Lien entre la productivité globale, la productivité marine et terrestre 

au niveau local et la concentration de CO2 atmosphérique 
 

5.2.4.1 L’importance du choix des enregistrements de productivité biologique 

terrestre et marine à l’échelle locale  

 

La quantification des flux d’oxygène liés à la productivité terrestre et à la productivité marine est encore 

peu développée et nécessite l’utilisation de modèles de climat sur des périodes données. Il est cependant 

possible de remonter aux variations locales de productivité sur les continents et dans les océans de façon 

indirecte via les enregistrements sédimentaires lacustres et marins.  

 

Dans l’objectif de comparer de façon robuste les variations globales de productivité biosphérique avec 

les changements locaux de productivité marine et terrestre, plusieurs critères ont été définis pour choisir 

au mieux les archives locales qui seront discutées dans cette étude : 

• Tout d’abord, les archives couvrent toute la période étudiée - soit les 800 derniers ka - dans le 

but de pouvoir comparer les changements de productivité locale aux longues échelles de temps 

(évolution sur les 800 ka, avant/après la MBT) mais aussi de pouvoir regarder les différences 

entre les cycles glaciaires-interglaciaires ; 

• Les enregistrements sont continus, sans hiatus, toujours dans un souci d’observer les variations 

tout au long de la période étudiée ; 
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•  Ils sont basés sur un modèle d’âge robuste. Le modèle d’âge est basé sur une échelle commune 

(LR04, AICC2012) ou a été bien contraint par un calibrage orbital ; 

• Enfin, ils possèdent une résolution moyenne de 4 ka minimum, afin d’observer les variations de 

productivité à l’échelle de la dizaine de milliers d’années.  

Il existe encore aujourd’hui très peu d’enregistrements de productivité terrestre ou marine qui 

remplissent toutes ces conditions. De nombreux enregistrements ne s’étendent pas jusqu’à 800 ka ou 

alors ne sont pas continus. De plus, certains enregistrements, en particulier marins, peuvent être 

influencés par des phénomènes de dissolution ou de dilution, ne permettant pas d’en déduire un signal 

de productivité clair.  

Pour cette étude, nous avons identifié 8 enregistrements (4 enregistrements terrestres et 4 

enregistrements marins situés dans l’Océan Austral) permettant de remonter de façon indirecte aux 

variations locales de productivité biologique et remplissant les critères énoncés ci-dessus (Figure 5.19). 

La résolution temporelle moyenne des enregistrements sélectionnés est inférieure à 4 ka.  

 

 

Figure 5.19 Localisation des différents enregistrements locaux de productivité terrestre (points vert) et marine 

(points bleu) et de la carotte Epica Dome C. 
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Dans la suite de ce chapitre, les différents enregistrements sélectionnés seront décrits puis seront 

comparés aux variations de la productivité globale pour mieux comprendre la part de l’influence 

respective des productivité terrestre et marine sur le signal global.  

 

5.2.4.2 Impact de la productivité terrestre sur le flux d’oxygène biosphérique global 

 

5.2.4.2.1 Traceurs indirects et qualitatifs de productivité biosphérique terrestre locale  

 

Sur les continents, la productivité terrestre est dépendante des variations de la végétation et pour la 

reconstruire, l’étendue du couvert végétal mais aussi les différents assemblages de plantes doivent être 

pris en compte. La productivité primaire terrestre est dépendante des écosystèmes (Whittaker, 1975) : 

certaines plantes, comme les arbres et arbustes des zones tropicales et tempérées- sont plus productives 

que d’autres – comme la végétation liée aux steppes ou à la toundra (Saugier et al., 2001 ; Prentice et 

al., 2011). A l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires, ce sont principalement l’insolation – à travers 

les variations de température et de cycle hydrologique-, le CO2 et l’étendue des calottes sur les hautes 

latitudes de l’hémisphère Nord qui influent sur la diversité et l’étendue du couvert végétal et donc sur 

le flux d’oxygène lié à la biosphère terrestre (de Vernal and Hillaire-Marcel, 2008 ; Chapin et Eviner, 2014 ; 

Prentice et al., 2015). Les variations du niveau marin (Spratt and Lisiecki, 2016) peuvent aussi impacter 

l’espace disponible pour la végétation sur les continents. 

Habituellement, les études reconstruisent les flux de carbone associés à la production primaire lors de 

la photosynthèse, appelée Production Primaire Brute, ou GPP (Gross Primary Production), permettant 

ainsi de faire plus facilement le lien avec les variations du cycle du carbone comparé aux flux d’oxygène 

biosphérique, ou GPP de O2. Il existe cependant une relation entre flux de carbone et flux d’oxygène 

pour chaque processus lié à la productivité de la biosphère. Il est donc possible de passer de la GPP à la 

GPP de O2 (Hoffmann et al., 2004). En particulier, il est crucial de connaitre le rapport entre plantes en 

C3 et plantes en C4 au cours du temps, les deux types de végétation n’ayant pas le même rapport entre 

O2 et CO2 lors de la photorespiration et lors de la respiration classique, appelée dark respiration. En 

incluant ce rapport, l’utilisation des modèles de végétation permettent de remonter aux variations 

globales de la GPP en prenant en compte la répartition des différents biomes à la surface du globe et la 

GPP qui leur est associée (Hoffmann, et al., 2004 ; Landais et al., 2007 ; Extier, thèse).  

Mais ces estimations quantitatives sont rares et ne permettent pas d’obtenir un flux global d’oxygène 

associé à la productivité terrestre au cours du temps. Il est cependant possible d’estimer indirectement 
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et qualitativement les variations de la productivité biosphérique de façon continue au cours du temps 

grâces aux pollens retrouvés dans les sédiments lacustres et marins. En effet, comme dit précédemment, 

certaines plantes sont plus productives que d’autres (Whittaker, 1975 ; Prentice et al., 2011). Ainsi, les 

changements d’assemblages de pollen dans les archives sédimentaires reflètent ces variations 

qualitatives de productivité biosphérique terrestre (de Vernal and Hillaire-Marcel, 2008 ; Tzedakis et al., 

2006 ; Litt et al., 2014).  

Des marqueurs géochimiques, comme le rapport Si/Ti ou le pourcentage de Silice biogène (bioSi) dans 

les sédiments lacustres, traceurs de la productivité des diatomées, peuvent aussi être des indicateurs 

indirects et qualitatifs de variations de productivité terrestre, en émettant certaines hypothèses. Ces 

traceurs géochimiques sont utilisés entre autres, pour remonter aux variations de l’étendue de la calotte 

de l’hémisphère Nord (Melles et al., 2012). De plus, des études montrent qu’il existe une bonne 

corrélation entre la productivité des diatomées et les variations des teneurs en pollen retrouvés dans le 

même lac (Prokopenko et al., 2007 ; 2009). Nous faisons donc ici l’hypothèse que les variations de silice 

biogène peuvent être reliées aux variations du couvert végétal sur toute la série, cette interprétation 

devant tout de même être prise avec précaution.  A défaut de quantification des flux d’oxygène liés à la 

biosphère terrestre, l’étude qualitative des archives terrestres au cours des derniers 800 ka nous 

permettra d’observer les tendances à long terme des variations de productivité terrestre et ainsi de 

comparer les interglaciaires antérieurs et postérieurs à la MBT de même que de vérifier si la productivité 

terrestre durant la Terminaison V et MIS 11 est bien la plus importante.  

 

5.2.4.2.2 Archives sédimentaires retraçant les variations de la productivité terrestre 

 

Les enregistrements terrestres sélectionnés sont tous situés dans l’hémisphère Nord, sur les continents 

européen et asiatique, les archives terrestres sur les autres continents ne remplissant pas les conditions 

définies.  

L’enregistrement du ratio Si/Ti dans le lac El’gygytgyn, au Nord-Est de la Russie (67°N, Melles et al., 2012) 

couvre les derniers 2.8 Ma et a une résolution de 0.5 ka en moyenne. Le modèle d’âge de cette carotte 

lacustre est basé sur une approche magnétostratigraphique en premier ordre, ainsi que sur une 

corrélation des données sédimentaires avec la chronologie LR04 (Lisiecki and Raymo, 2005) et les 

variations d’insolation (Laskar et al., 2004).  

La carotte située au Sud-Est de la Sibérie, prélevée dans le lac Baikal (53°N, Prokopenko et al., 2006) 

permet d’observer les variations du pourcentage de silice biogène (BioSi) jusqu’à 1.8 Ma. Le modèle 
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d’âge est construit sur la synchronisation entre le pic de BioSi avec le périhélie de Septembre. La 

résolution sur les derniers 800 ka est de 0.5 ka entre chaque mesure en moyenne.  

La courbe du volume de pollen (grains.cm-3) dans les sédiments de la carotte marine ODP 646, située 

sur la côte Sud du Groenland (58°N, de Vernal and Hillaire-Marcel, 2012) remonte au-delà de 900 ka, 

avec une résolution de 2.5 ka en moyenne. La chronologie de la carotte s’appuie sur la corrélation entre 

le δ18O des foraminifères planctoniques N. pachyderma mesuré sur la carotte avec le δ18O moyen des 

foraminifères benthiques sur le modèle d’âge LR04 (Liseicki and Raymo, 2005). 

Enfin, l’enregistrement du pourcentage de pollen de plantes arboricoles (Arboreal pollen noté AP par la 

suite) du Lac Tenagni Philippon, situé au Nord-Est de la Grèce (35°N, Tzedakis et al., 2006) couvre le 

dernier 1.35 Ma de façon continue. Le modèle d’âge est basé sur le calage des changements de 

l’assemblage pollinique avec les périhélies de Mars et de Juin. La résolution sur la période considérée 

dans cette étude est de 1.3 ka en moyenne. 

 

5.2.4.2.3 Synthèse des variations locales de productivité terrestre 

 

Aux hautes latitudes de l’hémisphère Nord, les variations du ratio Si/Ti du lac El’Gygytgyn (67°N) et du 

pourcentage de silice biogène du lac Baikal (53°N) traduisent une augmentation de la productivité 

primaire associée aux diatomées pendant les périodes interglaciaires (Melles et al., 2012 ; Prokopenko 

et al., 2006). Une hausse de ces traceurs est liée à une réduction de la calotte de glace dans la région 

(Melles et al., 2012) et à un climat plus chaud (Prokopenko et al., 2006). A l’échelle des derniers 800 ka, 

on observe une augmentation de la productivité lacustre pendant les interglaciaires, avec, pour le lac 

El’gygytgyn, une productivité particulièrement forte pendant MIS 11. Dans le lac Baikal, le pourcentage 

de BioSi est plus important pendant les interglaciaires MIS 11 et MIS 15. On remarque aussi que, alors 

que le BioSi est inférieur à 10% en périodes glaciaires, MIS 14 enregistre un niveau plus élevé que les 

autres glaciaires. Des études polliniques sur ces mêmes lacs à l’échelle des interglaciaires MIS 1 et MIS 

11 ont montré que l’augmentation du pourcentage de pollen provenant de plantes à forte productivité 

(Arboreal pollen) était synchrone avec la hausse de silice biogène. Nous proposons donc l’hypothèse 

que, autour de ces lacs, la productivité terrestre était plus importante pendant les interglaciaires du fait 

du retrait vers le Nord de la calotte de glace et des conditions climatiques plus propices au 

développement de ces écosystèmes.  

L’augmentation du couvert végétal durant les interglaciaires aux hautes latitudes de l’hémisphère Nord 

est confirmée par les données polliniques enregistrées dans la carotte ODP 646 située proche de la côte 
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Sud du Groenland (de Vernal and Hillaire-Marcel, 2008). L’abondance de pollen dans les sédiments 

côtiers augmente durant les périodes interglaciaires, confirmant une végétalisation du Groenland liée à 

une fonte de la calotte de glace. En particulier, tout comme pour l’enregistrement de Si/Ti dans le Lac 

El’gygytgyn (Melles et al., 2012), MIS 11 se détache des autres interglaciaires avec une accumulation de 

pollen au moins trois fois plus importante comparée aux autres interglaciaires.  

Aux moyennes latitudes de l’hémisphère Nord, le pourcentage de pollen de plantes arboricoles (Arboreal 

pollen, AP) de Tenaghi Philippon augmente pendant les déglaciations pour atteindre des valeurs de 90% 

de l’assemblage de pollen en moyenne. L’interglaciaire MIS 11 enregistre le plus grand pourcentage 

d’AP (supérieur à 95%) pendant plus de 30 ka de façon continue, confirmant la spécificité de MIS 11 en 

terme de productivité terrestre. Le pourcentage d’AP est minimal durant les interglaciaires MIS 17 et 19 

par rapport aux interglaciaires plus jeunes, avec au maximum 80% d’AP dans l’assemblage de pollen. 

Pendant les périodes glaciaires, la proportion d’AP est variable. Les glaciaires MIS 2, 6, 10 et 12 

enregistrent une baisse graduelle du pourcentage d’AP pour atteindre un minimum inférieur à 10% 

avant la déglaciation. MIS 16 est marqué par une faible proportion d’AP pendant plus de 40 ka, signifiant 

une forte baisse de la productivité biologique terrestre dans cette région du globe. A contrario, durant 

les glaciaires MIS 8, MIS 18 et en particulier MIS 14, le taux d’AP montre des valeurs élevées comparées 

aux autres périodes glaciaires. La présence plus importante de plantes à forte productivité indique une 

productivité terrestre plus élevée qu’attendue pendant ces glaciaires.  

A l’échelle des 800 ka, on observe une augmentation de l’étendue du couvert végétal vers les hautes 

latitudes de l’hémisphère Nord durant les périodes interglaciaires qui se manifeste par une hausse du 

volume de grains de pollen dans les sédiments et une augmentation de la productivité primaire lacustre 

(de Vernal and Hillaire-Marcel, 2008 ; Prokopenko et al., 2009 ; Melles et al., 2012) (Figure 5.20). On 

observe aussi une hausse de la productivité de la biosphère terrestre pendant ces périodes marquées 

par la domination des plantes fortement productives dans les assemblages polliniques (Tzedakis et al., 

2009). Cela concorde avec la forte productivité biosphérique globale enregistrée dans les carottes de 

glace. MIS 11 reste l’interglaciaire qui enregistre la productivité terrestre la plus importante des 800 

derniers ka, en particulier aux hautes latitudes de l’hémisphère Nord. Comme expliqué dans le chapitre 

3 (Brandon et al., 2020), la fonte exceptionnelle de la calotte Nord (Prokopenko et al., 2009 ; Melles et 

al., 2012) combinée à un climat plus chaud et humide pendant cette période (Sun and An, 2005) auraient 

favorisé le développement du couvert végétal et des plantes à haute productivité. La faible excentricité 

durant MIS 11 aurait aussi eu un impact positif sur la productivité terrestre (Melles et al., 2012).   
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Figure 5.20 Productivité biosphérique globale et enregistrements locaux de productivité terrestre et marine des 

derniers 800 ka. a Excentricité (Laskar et al., 2004), b CO2 composite (ppmv, Bereiter et al., 2015), c Flux d’oxygène 

associé à la productivité biosphérique (Fbio,t/Fbio,PST, cette étude), d Niveau marin (m, Spratt and Lisiecki, 2016, sur 

AICC2012), e ratio SI/Ti, Lac El’gygytgyn, NE Russie (Melles et al., 2012), f concentration de pollen, ODP Site 646, 

Sud du Groenland (grains.cm-3, de Vernal and Hillaire-Marcel, 2008), g Silice biogène, Lac Baikal, SE Sibérie (%, 

Prokopenko et al., 2006), h Pourcentage d’Arboreal Pollen dans le lac Tenaghi Philippon, NE Grèce (%, Tzedakis et 

al., 2006), i, j, k et l respectivement SiO2 (%), COT (%), CaCO3 (%), COT/CaCO3 de la carotte ODP 1090, SAZ secteur 

Atlantique (Diekmann and Kuhn, 2002, Martinez-Garcia et al., 2009), m CaCO3 (%), carotte DSDP 594, SAZ Secteur 

Pacifique (Dudley et Nelson, 1994, Schaefer et al., 2005), n et o respectivement COT (%) et CaXRF (coups), carotte 

MD04-2718, PFZ secteur Indien (cette étude), p ratio Ba/Fe, ODP 1094, Zone Antarctique (AAZ) secteur Atlantique 

(Jaccard et al., 2013), q Flux de poussière (mg.m-2.an), carotte EDC (Lambert et al., 2008). Les bandes grisées 

représentent la période d’augmentation du CO2 pendant les déglaciations. La bande bleue représente la période 

de faible productivité terrestre pendant MIS 16, la bande orange représente la période glaciaire de plus forte 

productivité biosphérique globale pendant MIS 14, la bande rose représente la période de plus forte productivité 

biosphérique globale des derniers 800 ka, localisée durant la terminaison V et MIS 11. 

 

 

La productivité biosphérique globale élevée enregistrée durant le glaciaire MIS 14 comparée aux autres 

périodes glaciaires pourrait s’expliquer par une baisse plus faible de la productivité terrestre. En effet, 

comme vu dans l’enregistrement pollinique de Tenaghi Philippon, le pourcentage d’AP durant MIS 14 

est similaire aux interglaciaires MIS 13 et 15 qui l’entourent. La silice Biogène dans le lac Baikal montre 

aussi des valeurs plus élevées que durant les autres périodes glaciaires. En Chine centrale, les taux 

d’accumulation de Loess enregistrent des valeurs aussi faibles que pendant les interglaciaire (Sun and 

An, 2005) qui traduisent des conditions climatiques humides et chaudes et une calotte peu développée 

dans l’hémisphère Nord (Hao et al., 2015) Ces conditions similaires à un interglaciaire sont observés dans 

de nombreux autres enregistrements climatiques (Lang and Wolff, 2011) et permettraient de favoriser 

une productivité biologique terrestre élevée pendant toute la période de MIS 15 à MIS 13.  

MIS 16 enregistre la plus faible productivité biosphérique globale des derniers 800 ka. Cette baisse 

importante concorde avec la quasi-absence d’AP à Tenaghi Philippon et la longue période de faible 

pourcentage de silice biogène dans le lac Baikal. L’important développement des calottes continentales 

durant MIS 16, déterminé à l’aide du δ18O benthique mesuré dans de nombreuses carottes sédimentaires 

marines à l’échelle des océans du globe (Lisiecki and Raymo, 2005, Lang et al., 2011) pourrait être l’un 

des facteurs à l’origine de la baisse de la productivité terrestre et par conséquent de la productivité 

globale.  

Les variations de productivité terrestre reconstituées à l’aide de traceurs indirects localisés dans les 

moyennes et hautes latitudes de l’hémisphère Nord sont en bon accord avec les variations globales du 

flux d’oxygène biosphérique global, ce qui supporte l’hypothèse de leur influence sur la productivité 

biosphérique locale. Les données satellitaires actuelles ainsi que les reconstructions de GPP montrent 
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que les forêts tropicales des moyennes et basses latitudes sont les régions les plus productives (Landais 

et al., 2007 ; Beer et al., 2010), elles pourraient donc avoir un fort impact sur les flux d’oxygène liés à la 

productivité de la biosphère. Cependant, à ce jour, aucune étude ne retrace les variations de productivité 

de ces régions à l’échelle des 800 ka, ne nous permettant pas d’estimer la contribution de ces régions 

sur le flux biosphérique global.  

Alors que la productivité terrestre augmente durant les transitions ou au début des interglaciaires, la 

productivité biosphérique globale enregistre une hausse au plus tard 20 ka avant les terminaisons. Cette 

augmentation durant la deuxième partie des périodes glaciaires ne peut être expliquée par la 

productivité biologique terrestre. Pour avoir une vision complète de l’impact des variations locales de la 

productivité sur les variations globales, il est indispensable d’évaluer le rôle de la productivité marine sur 

le flux d’oxygène biosphérique.  

 

5.2.4.3 Variations de la productivité marine et lien avec la reconstruction de 

productivité globale 

 

La productivité marine est dépendante du type de phytoplancton et de la quantité de phytoplancton 

colonisant les eaux de surface. La productivité du phytoplancton est influencée par la température des 

eaux de surface, les apports en nutriments via les eaux profondes, les poussières ou encore l’étendue de 

la couverture de glace et la lumière (Boyd, 2002 ; Bopp et al., 2003 ; Balch, 2004 ; Zondervan et al., 2007 ; 

Wang et al., 2014 ; Balch et al., 2016 ; Petrou et al., 2016 ; Nissen et al., 2018).  

 

5.2.4.3.1 Traceurs indirects et qualitatifs de productivité biosphérique marine locale  

 

Les variations de productivité marine dans le passé sont estimées à travers les changements d’efficacité 

de la Pompe des Tissus Mous (STP) et de la Contre-Pompe des Carbonates (Carbonate Counter Pump, 

CCP). La STP peut être associée au flux d’oxygène biosphérique à travers la production d’oxygène via la 

photosynthèse par les producteurs primaires. Le Carbone Organique Total (COT), la silice biogène ou 

encore le Barium biogénique sont autant de traceurs géochimiques utilisés pour remonter aux variations 

de l’export de carbone organique et donc à l’efficacité de la STP (Jaccard et al., 2013 ; Manoj and 

Thamban, 2015). La CCP reflète les variations de la productivité marine à travers l’export de Carbone 

Inorganique Particulaire (PIC) produit par les coccolithophoridés et les foraminifères, principalement. La 

teneur en CaCO3 ou le CaXRF dans les sédiments marins ainsi que les abondances et masses de calcite 
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des foraminifères et des coccolithes permettent d’estimer les changements d’efficacité de la CCP dans 

les sédiments. Le ratio STP/CCP est utilisé pour remonter aux variations de l’efficacité de la Pompe 

Biologique (Duchamp-Alphonse et al., 2018). Ces variations impactent la quantité de carbone piégé dans 

l’océan profond et par conséquent le flux de CO2 vers l’atmosphère. Cependant, seule la STP impacte les 

flux d’oxygène d’origine biologique entre les océans et l’atmosphère.  

La productivité biologique marine dans l’Océan Austral enregistre d’importants changements à l’échelle 

des cycles glaciaires-interglaciaires et aurait un rôle majeur dans les variations de la pCO2 atmosphérique 

(Sigman and Boyle, 2000 ; Kohfeld et al., 2005 ; Martinez-Garcia et al., 2009). En particulier, l’apport de 

fer par les poussières atmosphériques durant les périodes glaciaires, aussi appelé fertilisation par le fer, 

favoriserait une forte productivité marine dans la Zone Subantarctique (SAZ) et la Zone du Front Polaire 

(PFZ) de l’Océan Atlantique, participant à la baisse de la pCO2 atmosphérique durant ces périodes froides 

(Martin, 1990 ; Bopp et al., 2003 ; Kohfeld et al., 2005 ; Martinez-Garcia et al., 2009).  

Pour mieux comprendre la part de la productivité marine dans la productivité biosphérique globale et 

son impact possible sur le CO2, nous avons sélectionné 3 enregistrements sédimentaires marins, un situé 

dans la Zone Antarctique du secteur Atlantique et deux dans la Zone Subantarctique des secteurs 

Atlantique et Pacifique de l’Océan Austral et reflétant les variations de STP et de CCP dans le but de 

remonter à l’efficacité de la Pompe Biologique (Jaccard et al., 2013 ; Diekmann and Kuhn, 2002 ; 

Martinez-Garcia et al., 2009 ; Dudley and Nelson, 1994 ; Schaefer et al., 2005). Ces enregistrements 

remplissent les conditions énoncées plus haut dans cette partie (5.2.4.1). Les données de CaXRF, de CaCO3 

et de COT obtenues dans cette étude sur la carotte MD04-2718, et présentées dans la première partie 

de ce chapitre, seront aussi utilisées pour obtenir une vision des variations de productivité marine dans 

les 3 secteurs de l’Océan Austral.  

 

5.2.4.3.2 Archives sédimentaires retraçant les variations de la productivité marine  

 

Pour rappel, la carotte MD04-2718 est située dans la PFZ du secteur Indien de l’Océan Austral (49°S). 

Elle couvre les derniers 840 ka et son modèle d’âge est basé sur la corrélation des données de SST, de 

CaXRF et de δ18O des foraminifères N. pachyderma s. avec le δD de la carotte Epica Dome C sur la 

chronologie AICC2012 (Jouzel et al., 2007 ; Bazin et al., 2013 ; Veres et al., 2013). La résolution des 

données de CaXRF, de CaCO3 et de COT est respectivement de 0.4 ka, 7.9 ka et 21.9 ka sur les derniers 

800 ka.  
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La carotte DSDP 594 offre un enregistrement continu du CaCO3 au cours du dernier million d’années au 

large de la côte Sud-Est de la Nouvelle-Zélande, dans la SAZ du secteur Pacifique de l’Océan Austral 

(45°S, 1204 mètres de profondeur) (Dudley and Nelson, 1994 ; Schaefer et al., 2005). Le modèle d’âge 

initial de la carotte est basé sur la corrélation des variations de CaCO3 et d’isotopes avec l’enregistrement 

du δ18O global d’Imbrie et al. (1984). Pour pouvoir comparer au mieux la chronologie des différents 

évènements entre les enregistrements locaux et le flux d’oxygène biosphérique globale de la carotte 

EDC, nous avons établi un nouveau modèle d’âge basé sur la synchronisation du δD de la carotte EDC 

sur la chronologie AICC2012 (Jouzel et al., 2007 ; Bazin et al., 2013 ; Veres et al., 2013) avec les données 

de SST de la carotte DSDP 594 (Schaefer et al., 2005) (Voir Annexe 2). La résolution obtenue sur les 800 

ka est de 3.2 ka en moyenne.  

Le deuxième enregistrement sélectionné est un enregistrement composite, qui se base sur deux carottes 

voisines, PS2489-2 et ODP 1090, situées dans la SAZ (43°S) du secteur Atlantique de l’Océan Austral, au 

Sud-Ouest de la côte Africaine. Elles ont respectivement été prélevées à 3794 et 3702 mètres de 

profondeur. La combinaison des deux enregistrements sédimentaires permet de remonter de façon 

continue jusqu’à plus de 3 millions d’années. Les données utilisées ici sont les pourcentages de COT, de 

CaCO3 et de SiO2 ainsi que le rapport COT/CaCO3 (Diekmann and Kuhn, 2002). La chronologie de ces 

enregistrements est basée sur le calage des données de δ18O benthique avec la courbe composite de 

Lisiecki et Raymo sur LR04 (Martinez-Garcia et al., 2010). La résolution moyenne obtenue est de 2.8 ka.  

Le dernier enregistrement sédimentaire sélectionné est la carotte ODP 1094, prélevée à 2807 mètres de 

profondeur, dans la Zone Antarctique du secteur Atlantique de l’Océan Austral (53°S). Les données de 

Ba/Fe mesurées sur cette carotte remontent jusqu’à 1 Ma, avec une très haute résolution de 0.2 ka sur 

les derniers 800 ka (Jaccard et al., 2013). Le modèle d’âge est basé sur la corrélation stratigraphique entre 

le δ18O des foraminifères planctoniques et le δD de la carotte EDC sur la chronologie AICC2012 (Jaccard 

et al., 2013).  

 

5.2.4.3.3 Synthèse des variations locales de productivité marine 

 

Dans la SAZ du secteur Atlantique (carotte ODP 1090), les pourcentages de COT et de SiO2 dans le 

sédiment sont généralement plus élevés pendant les périodes glaciaires que pendant les périodes 

interglaciaires (Diekmann and Kuhn, 2002). En particulier, les valeurs maximales sont observées durant 

les maximums glaciaires, avant les déglaciations. Ces valeurs plus élevées semblent indiquer une STP 

plus efficace durant les périodes glaciaires comparées aux périodes interglaciaires. De la même manière, 

les données de COT obtenues à basse résolution sur la carotte MD04-2718 semblent montrer une 
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tendance à l’augmentation durant les périodes glaciaires et en particulier pendant les maximums 

glaciaires, pouvant probablement être interprétées comme des augmentations d’efficacité de la STP. 

Nous sommes conscients que l’interprétation des variations de COT est rendue difficile par la faible 

résolution des données et que l’apport de nouvelles mesures des teneurs en COT sur cette archive 

sédimentaire est essentiel pour mieux contraindre les changements d’efficacité de la STP au niveau de 

ce site. Cependant, le schéma se répète pour la majorité des maximums glaciaires.  

L’augmentation de la production exportée en lien avec la hausse de productivité marine au Nord du 

Front Polaire pendant les périodes glaciaires (Martinez-Garcia et al., 2009 ; Jaccard et al., 2013) est 

synchrone avec l’augmentation des flux de fer dans les mêmes sédiments et des flux de poussières 

enregistrés dans la carotte EDC (Lambert et al., 2008 ; Martinez-Garcia et al., 2009 ; 2011). 

L’augmentation des flux de poussières venant de Patagonie durant les périodes glaciaires (Kumar et al., 

1995 ; Li et al., 2008) entrainerait une fertilisation par le fer des eaux de surface dans les zones au Nord 

du Front Polaire en particulier dans le secteur Atlantique, et ainsi une hausse de la productivité primaire 

et par conséquent de la STP (Martin et al., 1995, Watson et al., 2000, Kohfeld et al., 2005, Martinez-Garcia 

et al., 2009, Anderson et al., 2014). Dans les secteurs Indien et Pacifique, la hausse de la productivité 

exportée coïncide aussi avec la hausse des flux de poussières (Lamy et al., 2014 ; Thöle et al., 2019), 

cependant des études montrent que les apports par les sédiments pourraient être la principale source 

de fer dans les eaux de surface, les apports par les vents étant plus faibles que dans le secteur Atlantique 

(Taggliabue et al., 2014a ; 2014b ; 2017).  

Dans la AAZ du secteur Atlantique, le ratio Ba/Fe de la carotte ODP 1094 augmente durant les 

Terminaisons et les interglaciaires, contrairement aux périodes glaciaires où les valeurs sont les plus 

basses. La hausse du Ba/Fe pendant les terminaisons et interglaciaires reflèterait un export de carbone 

organique plus important pendant ces périodes et par conséquent une augmentation d’efficacité de la 

STP (Jaccard et al., 2013).    

Dans l’Océan Austral, les variations de productivité marine sont différentes entre le Sud du Front Polaire, 

principalement représenté par la Zone Antarctique, et le Nord du Front Polaire, c’est à dire la SAZ et la 

PFZ. Dans les SAZ et PFZ, la STP est plus efficace pendant les périodes glaciaires en lien avec une 

augmentation de la production exportée de carbone organique liée à une forte productivité marine 

(Martinez-Garcia et al., 2009). Pendant les périodes interglaciaires, la STP est moins efficace et la 

production carbonatée associée aux coccolithophoridés et aux foraminifères augmente, entrainant une 

hausse de l’efficacité de la CCP (Diekmann and Kuhn, 2002 ; Martinez-Garcia et al., 2009). A contrario, au 

Sud du front Polaire, il semblerait que la productivité marine soit réduite pendant les périodes glaciaires 

mais soit renforcée pendant les périodes interglaciaires (Jaccard et al., 2013 ; Hillenbrand et al., 2009).  
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A l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires, la hausse de l’efficacité de la STP au Sud du Front Polaire 

durant les périodes interglaciaires pourrait participer à l’augmentation de la productivité biosphérique 

globale. L’anomalie positive du flux d’oxygène biosphérique enregistrée pendant le glaciaire MIS 14 

pourrait aussi être impactée par une productivité primaire marine plus élevée pendant cette période, 

comme le suggère la forte productivité biologique continue enregistrée entre MIS 15 et MIS 13 sur la 

marge Ouest du continent Antarctique (Hillenbrand et al., 2009). 

 

Figure 5.21 Impact des flux de fer sur la productivité biosphérique globale. a CO2 (ppmv) (Bereiter et al., 2015), b 

Flux d’oxygène biosphérique (cette étude), c Flux de poussières mesuré dans la carotte Epica Dome C, Antarctique 

(Lambert et al., 2008), sur la chronologie AICC2012 (Bazin et al., 2013, Veres et al., 2013). Les bandes grisées 

représentent la période d’augmentation du CO2 pendant les déglaciations. Les bandes roses représentent les 

périodes entre le minima de productivité biosphérique et le début de l’augmentation de CO2. La zone hachée 

durant MIS 14 représente la période entre la baisse de productivité biosphérique après MIS 15 et le début de la 

hausse de CO2.   

 

Durant les périodes glaciaires, comme décrit plus haut dans ce chapitre, la productivité biosphérique 

globale enregistre une hausse précédant de plusieurs milliers à dizaines de milliers d’années les 

déglaciations. Cette hausse précoce de la productivité biosphérique globale ne peut être expliquée par 

une augmentation de la productivité terrestre. Au Nord du Front Polaire dans l’Océan Austral, la forte 

productivité primaire observée durant les périodes glaciaires pourrait expliquer cette hausse du flux de 

productivité globale. Des études dans les secteurs Atlantique et Pacifique ont montré que la productivité 

biologique dans cette zone durant les glaciaires était favorisée par les apports de fer provenant des flux 

de poussières éoliennes transportées depuis les continents et enregistrés dans les sédiments marins et 

dans la glace Antarctique (Martinez-Garcia et al., 2009 ; Lamy et al., 2014). Contrairement aux flux de fer 

des carottes marines, dont la chronologie est souvent basée sur le modèle d’âge LR04, le flux de 

poussières de la carotte EDC (Lambert et al., 2008) est basé sur l’échelle d’âge AICC2012, permettant de 

s’affranchir de quelconque décalage lié au modèle d’âge lors de la comparaison avec le flux d’oxygène 
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biosphérique reconstruit à l’aide du Δ17O de O2 de la même carotte. Le flux de poussières de la carotte 

EDC (Lambert et al., 2008) et le flux d’oxygène biosphérique montrent une bonne concordance, la 

productivité biosphérique globale augmentant lors des périodes de fort flux de poussières (Figure 5.21). 

En particulier, durant les glaciaires MIS 12 et MIS 16, le flux d’oxygène biosphérique reconstruit à partir 

des données de Δ17O de O2 augmente 30 ka et 70 ka avant la hausse du CO2 enregistrée pendant les 

terminaisons VII et V respectivement. Cette hausse de la productivité marine pourrait favoriser la 

séquestration du carbone en grande quantité dans l’océan profond et participerait ainsi à la baisse du 

CO2 pendant les périodes glaciaires (Martin, 1990 ; Bopp et al., 2003 ; Kohfeld et al., 2005 ; Martinez-

Garcia et al., 2009).  

A contrario des données de STP, les données de CaCO3 et de CaXRF soulignent une production carbonatée 

plus importante pendant les périodes interglaciaires dans la SAZ des secteurs Atlantique (Diekmann and 

Kuhn, 2002) et Pacifique (Dudley and Nelson, 1994 ; Schaefer et al., 2005) et dans la PFZ du secteur 

Indien (cette étude). L’efficacité de la CCP augmenterait donc durant les périodes interglaciaires dans 

ces zones de l’Océan Austral, entrainant une baisse de l’efficacité de la Pompe Biologique marine. Cette 

Pompe Biologique plus faible engendrerait une source supplémentaire de CO2 depuis l’océan de surface 

vers l’atmosphère (Hain et al., 2014 ; Duchamp-Alphonse et al., 2018), participant à la hausse du CO2 

pendant les déglaciations et les périodes interglaciaires.  

Les variations de productivité primaire marine et de production carbonatée dans les différents secteurs 

de l’Océan Austral montrent une grande variabilité des changements de l’efficacité de la STP et de la 

CCP, autant dans le temps que dans l’espace. La quantification des variations glaciaires-interglaciaires 

du flux net d’oxygène lié à la productivité marine est donc difficile de par la diversité locale des variations 

mais aussi et surtout du fait du manque de données directes. La STP représente la productivité exportée 

liée aux producteurs primaires dans l’océan de surface. Une STP plus efficace est liée à une plus grande 

production primaire et donc à un flux d’oxygène plus important via la photosynthèse, impactant 

positivement la productivité biosphérique globale. A contrario, il est plus difficile de relier la CCP au flux 

d’oxygène biosphérique. Alors que les coccolithophoridés sont liés à la CCP mais aussi à la STP, et leur 

productivité étant reflétée dans le signal de COT des sédiments, ce n’est pas le cas des foraminifères, 

qui n’utilisent pas la photosynthèse. Les coccolithophoridés et les algues liées aux coraux réalisent quant 

à eux la photosynthèse pour produire de la matière organique et influencerait la GPP de O2. 

L’augmentation de la productivité des coccolithophoridés ou encore le développement de récifs 

coralliens pourraient donc causer une hausse du flux d’oxygène biosphérique, mais ces mécanismes sont 

très compliqués à quantifier. 
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Malgré la difficulté de comparaison entre les STP et CCP et le flux d’oxygène lié à la productivité de la 

biosphère, ces données permettent d’obtenir une première estimation qualitative de l’impact de la 

productivité marine autant sur le cycle de l’oxygène que du carbone, à travers l’étude des variations de 

la Pompe Biologique.   

5.2.5 Lien entre productivité biosphérique globale et CO2  
 

La comparaison des différents enregistrements locaux de productivité terrestre et marine permet de 

dépeindre l’origine des variations de la productivité biosphérique globale au cours des 9 derniers cycles 

climatiques. Alors que la productivité terrestre est faible pendant les périodes glaciaires (Tzedakis et al., 

2009 ; Prokopenko et al., 2006 ; Melles et al., 2012), elle joue un rôle majeur sur la productivité globale 

pendant les périodes interglaciaires grâce au développement de plantes à forte productivité et à 

l’étendue spatiale du couvert végétal, en particulier dans les hautes latitudes de l’hémisphère Nord. La 

productivité marine jouerait aussi un impact durant les périodes interglaciaires avec la hausse de 

l’efficacité de la Pompe des Tissus Mous dans la Zone Antarctique de l’Océan Austral (Hillenbrand et al., 

2009 ; Jaccard et al., 2013). Durant les périodes glaciaires, la hausse de la productivité primaire au Nord 

du Front Polaire liée à l’apport de Fer éolien par les continents et par la circulation océanique serait entre 

autre à l’origine de l’augmentation du flux d’oxygène biosphérique global quelques milliers à dizaines 

de milliers d’années avant les déglaciations. La variabilité climatique enregistrée dans les 

enregistrements locaux à l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires s’observe aussi dans les variations 

globales de productivité biosphérique. Le développement important de la productivité terrestre durant 

la terminaison V et le début de MIS 11 serait la cause du flux d’oxygène biosphérique le plus important 

des derniers 9 interglaciaires. Ces résultats montrent que la productivité de la biosphère est fortement 

influencée par des facteurs climatiques internes globaux comme les variations de température et de CO2, 

le volume des glaces, mais aussi locaux, comme la circulation océanique, les apports de fer, et le climat 

régional. Les facteurs externes comme les paramètres orbitaux et l’insolation jouent eux aussi un rôle 

majeur dans les changements de productivité terrestre et marine.  

La hausse de l’activité photosynthétique illustrée par la hausse du flux d’oxygène biosphérique pendant 

les interglaciaires permettrait une fixation du CO2 plus importante et ainsi une réduction de ce gaz à 

effet de serre dans l’atmosphère pendant ces périodes. Au premier abord, les périodes de forte 

productivité coïncident avec une hausse de CO2 dans l’atmosphère, posant la question de l’impact de la 

productivité biosphérique sur le CO2. Cependant, à l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires de ces 

derniers 800 ka, on peut observer des périodes où la hausse de cette productivité biologique globale 

aurait permis de diminuer le CO2 ou d’atténuer son augmentation. C’est par exemple le cas de 



216 

 

l’interglaciaire MIS 11, durant lequel, comme détaillé dans le chapitre 3, l’exceptionnelle productivité 

biosphérique enregistrée durant la Terminaison V et le début de l’interglaciaire, aurait permis de 

contrebalancer la source de CO2 liée à la forte productivité carbonatée enregistrée aux hautes et basses 

latitudes. Durant les périodes glaciaires, la hausse de la productivité biologique marine liée aux apports 

de fer dans l’Océan Austral pourrait participer aux faibles teneurs en CO2 atmosphérique, comme 

suggéré par plusieurs études (Bopp et al., 2003 ; Kohfeld et al., 2005 ; Gottshalk et al., 2019). 

 

5.2.6 Conclusion de l’étude des variations de la productivité biologique 

globale à l’échelle des derniers 800 ka et son impact sur la 

concentration atmosphérique en CO2 
 

Les nouvelles données de Δ17O de O2 mesurées dans les bulles d’air de la carotte de glace Epica Dome 

C sur la période entre 445 et 800 ka permettent de reconstruire pour la première fois les flux d’oxygène 

liés à la productivité biosphérique globale tout au long des derniers 800 ka. La productivité biosphérique 

est plus élevée pendant les périodes interglaciaires que pendant les périodes glaciaires. A l’échelle des 

9 derniers interglaciaires, on observe une légère augmentation des flux d’oxygène lors des interglaciaires 

postérieurs à la MBT. La plus forte productivité est enregistrée lors de la Terminaison V et le début de 

l’interglaciaire MIS 11, avec une augmentation moyenne de 20% par rapport au dernier interglaciaire. 

L’étude des enregistrements locaux de productivité terrestre et marine, combinée à de nouvelles 

données de productivité dans l’Océan Austral, a permis de discuter l’origine des variations globales et 

d’analyser leur impact sur les changements d’O2 et de CO2 atmosphériques durant les cycles glaciaires-

interglaciaires. L’utilisation de traceurs indirects de productivité locale permet d’obtenir une première 

estimation qualitative de l’origine des flux d’oxygène biosphérique. De nouveaux enregistrements de 

productivité locale comme par exemple sur les continents des basses latitudes ou encore dans les divers 

océans du globe au cours des derniers 800 ka permettraient de mieux estimer les variations de 

productivité et leur impact sur le flux d’oxygène lié à la productivité biosphérique globale. La 

quantification de la part de la productivité terrestre et marine reste cependant complexe de par la 

difficulté à relier les différents traceurs à un signal de GPP de O2, en particulier pour la productivité 

marine. Un travail futur pour estimer de manière quantitative la variation des flux d’oxygène terrestre et 

marin durant les cycles glaciaires-interglaciaires à l’aide de modèles permettrait de mieux comprendre 

la contribution de chacun au signal global de productivité et de faire le lien avec le cycle du carbone, et 

en particulier avec le CO2 atmosphérique.  
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Enfin, à côté des implications sur le cycle du carbone et le CO2 atmosphérique, la nouvelle reconstruction 

de l’évolution du flux d’oxygène lié à la productivité brute de la biosphère au cours des derniers 800 ka 

permet d’éclairer d’un jour nouveau le cycle de l’oxygène atmosphérique comme perspective de ce 

travail. L’étude du ratio O2/N2 dans les bulles d’air des carottes de glace au cours des 800 ka a révélé 

une diminution progressive de la pression partielle d’O2 dans l’atmosphère (PO2), obtenu à partir de ce 

ratio (Stolper et al., 2016 ; Extier et al., 2018). Ces études montrent une baisse de la PO2 de 7 ‰ environ 

sur les derniers 800 ka. Cette baisse peut être expliquée en partie par les variations entre sources et puits 

d’O2, avec une hausse de 2% des puits par rapport aux sources. Une augmentation des taux d’érosion 

ainsi qu’une baisse de la température globale de l’océan pourrait en partie expliquer cette baisse (Stolper 

et al., 2016). De plus, Kölling et al., 2019 suggèrent que l’oxydation de la pyrite, processus consommateur 

d’O2 pourrait expliquer jusqu’à 70% de la baisse observée de PO2. Néanmoins, ces mécanismes ne 

suffisent pas pour expliquer la totalité de la baisse de PO2 à l’échelle des derniers 800 ka. Les nouvelles 

données de flux d’oxygène biosphérique mettent une contrainte forte sur l’influence des processus de 

photosynthèse et de respiration sur l’évolution de ce signal de O2/N2.  

 

5.3 Conclusion 
 

 L’étude des données géochimiques et micropaléontologiques de la carotte MD04-2718 sur les derniers 

840 ka ainsi que les nouvelles mesures du Δ17O de O2 acquises au cours de la période 445-800 ka ont 

permis de mettre en évidence les variations glaciaires–interglaciaires de la Pompe Biologique et de la 

productivité biosphérique globale.  

Dans la Zone du Front Polaire du secteur Indien de l’Océan Austral, la Contre-Pompe des Carbonates 

est plus efficace pendant les périodes interglaciaires, en lien avec une augmentation de la productivité 

des coccolithophoridés et des foraminifères. Cette hausse de la productivité des producteurs carbonatés 

semble être favorisée par des températures de surface plus clémentes et des apports de nutriments liés 

à la revigoration des upwellings austraux à la suite d’une migration des Westerlies et des fronts austraux 

vers le Sud. A contrario, la Pompe des Tissus Mous, reflétée par les teneurs en COT dans le sédiment, 

semble être plus importante pendant les périodes glaciaires, favorisant l’efficacité de la Pompe 

Biologique et le puits de carbone vers l’océan.  

A l’échelle globale, la productivité biosphérique est plus importante pendant les déglaciations et les 

périodes interglaciaires. Cette forte productivité semble être en premier ordre influencée par la 
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productivité terrestre, mais le manque de données de productivité dans l’Océan restreint notre 

compréhension de ce signal et la quantification du ratio de productivité terrestre et marine.   

La reconstruction de la productivité biologique au cours des derniers 800 ka permet de confirmer la 

singularité de la Terminaison V et de l’interglaciaire MIS 11. En effet dans le secteur Indien de l’Océan 

Austral, les traceurs géochimiques et micropaléontologiques enregistrent pendant cette période, la plus 

forte production carbonatée des 9 derniers interglaciaires. Quant à la productivité biosphérique globale, 

les nouvelles données de Δ17O de O2 acquises permettent de confirmer l’exceptionnelle productivité 

globale enregistrée pendant la Terminaison V et le début de MIS 11, avec un flux d’oxygène en moyenne 

20% supérieur au dernier interglaciaire et aux interglaciaires antérieurs.  

Ces nouvelles données de productivité biologique à l’échelle locale et globale apportent de nouveaux 

éléments de réponse pour comprendre l’impact de la biosphère sur le cycle du carbone et de l’oxygène. 

Cependant, la quantification de ces variations reste complexe et un effort doit être fait pour compléter 

les enregistrements déjà existants.  
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Conclusion et perspectives 
 

 

A l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires, la productivité biologique joue un rôle non négligeable 

sur l’amplitude des variations de la concentration atmosphérique en CO2. L’étude combinée des 

variations de productivité biologique enregistrées dans le secteur Indien de l’Océan Austral et à l’échelle 

du globe au cours de cette thèse, a permis d’apporter de nouveaux éléments de compréhension quant 

à la relation existante entre productivité biologique et concentration en CO2 dans l’atmosphère au cours 

des derniers 800 ka, et notamment pendant la Terminaison V et l’interglaciaire MIS 11.   

Une forte productivité biologique pendant la Terminaison V et MIS 11 

La reconstruction des flux d’oxygène liés à la productivité biosphérique globale à partir des mesures de 

Δ17O de O2 obtenues pendant la Terminaison V et le début de MIS 11, a permis de révéler une 

productivité biologique exceptionnelle pendant cette période, avec une hausse de 10 à 30% comparée 

aux déglaciations et interglaciaires suivants. Cette forte productivité globale s’accompagne d’une très 

forte production carbonatée marine. C’est notamment le cas dans le secteur Indien de l’Océan Austral 

où l’analyse géochimique de la fraction carbonatée combinée à l’analyse micropaléontologique des 

abondances et masses de calcite des coccolithes et foraminifères de la carotte sédimentaire MD04-2718 

au cours de la période MIS 12 – MIS 10 (440-360 ka), ont permis de révéler une production et un export 

exceptionnels de CaCO3 d’origine biologique durant l’interglaciaire MIS 11. Cette forte production 

carbonatée, liée à une productivité accrue de l’espèce de coccolithes Gephyrocapsa, est ainsi associée à 

une Contre-Pompe des Carbonates plus efficace dans le secteur.  

L’étude de l’abondance des espèces C. pelagicus et C. leptoporus et de la masse moyenne des 

Noelaerhabdaceae combinées aux températures de surface et au δ13C des N. pachyderma s. ont permis 

de montrer que cette hausse de l’efficacité de la Contre-Pompe des Carbonates était liée à une 

revigoration des upwellings austraux pendant la Terminaison V et une augmentation des températures 

pendant l’interglaciaire MIS 11, en lien avec une migration des fronts austraux et des Westerlies vers le 

Sud. Tandis que l’augmentation de la concentration en CO2 atmosphérique pendant la Terminaison V 

semble être liée à la revigoration des upwellings austraux permettant le transfert d’une partie du CO2 

piégé dans le réservoir océanique profond vers l’atmosphère, la productivité biologique globale et la 

Pompe Biologique australe permettraient d’expliquer en partie le long plateau de CO2 enregistré 

pendant MIS 11. 
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En effet, la comparaison de l’ensemble des résultats obtenus pendant la Terminaisons V et MIS 11 avec 

les données de la littérature, que ce soit les enregistrements globaux du δ18Oatm et du niveau marin ou 

les enregistrements locaux de productivité terrestre et de Pompe Biologique ont permis de démontrer 

que l’augmentation d’20% de la productivité globale et l’augmentation de l’efficacité de la CCP seraient 

toutes les deux liées à la faible excentricité enregistrée durant cette période, et expliqueraient en grande 

partie, le long plateau de CO2 enregistré pendant MIS 11. En effet, sous de telles conditions, 

l’augmentation de la durée de la saison d’été favoriserait le développement du couvert végétal ainsi que 

la productivité de l’espèce de coccolithe Gephyrocapsa. Dans ce contexte, alors que la hausse de la 

production carbonatée marine, notamment associée à la production accrue de Gephyrocapsa sp., aurait 

eu tendance à diminuer l’efficaicté de la Pompe Biologique et à réduire le flux de CO2 vers l’océan, la 

forte productivité biologique enregistrée à l’échelle du globe, entre autre lié à un couvert végétal plus 

développé, aurait permis de contrebalancer cette tendance en diminuant la concentration 

atmosphérique en CO2 dans l’atmosphère au début de la période interglaciaire MIS 11.  

 

Variations de la productivité biologique et impact sur le CO2 à l’échelle des 

derniers 800 ka 

Les nouvelles mesures de Δ17O de O2 au cours de la période 445-800 ka, effectuées durant cette thèse, 

ont permis d’étendre la reconstruction du flux d’oxygène lié à la productivité biosphérique globale. A 

l’échelle des 800 ka, la productivité biologique est plus faible de 30-40% pendant les périodes glaciaires 

comparées aux périodes interglaciaires. Les 4 interglaciaires les plus anciens montrent une productivité 

biologique semblable voire plus faible que l’interglaciaire actuel. Ces nouvelles données confirment que 

la productivité de la biosphère durant la Terminaison V et MIS 11 est bien la plus importante. Pour mieux 

comprendre l’origine de ces variations, ces résultats ont été comparés aux données publiées de 

productivité terrestre et aux données de productivité marine dans les secteurs Pacifique et Atlantique 

de l’Océan Austral ainsi qu’aux données géochimiques de la carotte MD04-2718 permettant de remonter 

à l’efficacité de la Pompe Biologique.  

Les analyses de CaCO3, CaXRF, COT, des coccolithes et des foraminifères de la carotte MD04-2718 

permettant de remonter à l’efficacité de la Pompe Biologique au cours des 800 ka, ont permis 

d’incrémenter les données de productivité biologique obtenues dans la littérature, et de mieux 

comprendre la reconstruction des flux de productivité biosphérique globale effectuée sur cet intervalle 

de temps, à partir du nouveau signal de Δ17O de O2 d’EDC. Pendant les périodes interglaciaires, la plus 

forte production de carbonates marins et leur export dans le réservoir océanique profond semblent 
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engendrer une Pompe Biologique moins efficace, tandis que la hausse de productivité terrestre semble 

être à l’origine de l’augmentation de la productivité de la biosphère globale. Le schéma mis en évidence 

pendant la TV et pendant MIS 11 montrant les effets inverses de la productivité continentale et de la 

CCP sur les teneurs en CO2 atmosphérique, semble donc généralement s’appliquer à l’échelle des cycles 

glaciaires-interglaciaires des derniers 800 ka. L’hypothèse d’une migration vers le sud (nord) des 

Westerlies et des fronts océaniques comme processus à l’origine d’une plus forte (faible) CCP pendant 

les interglaciaires (glaciaires) semble notamment vérifiée à cette échelle de temps.    

Les plus fortes teneurs en COT d’origine phytoplanctonique obtenues sur la carotte MD04-2718 pendant 

les périodes glaciaires quelques dizaines de milliers d’années avant les terminaisons, concomitantes à 

de fortes teneurs en COT et biomarqueurs dans la Zone Subantarctique des secteurs Pacifique et 

Atlantique, sont interprétées comme reflétant une augmentation de l’efficacité de la Pompe des Tissus 

Mous et probablement de la productivité primaire dans l’Océan Austral. Dans la mesure où ces 

augmentations s’accompagnent d’une augmentation des apports en poussières riches en fer dans la 

Zone Subantarctique, et sont concomitantes de la hausse significative du flux d’oxygène biosphérique 

global, il est envisagé qu’une plus forte productivité dans les Zones de l’Océan Austral située au Nord 

du Front polaire, stimulée par les apports en Fer d’origine éolienne, puisse avoir une incidence non 

négligeable sur la productivité biologique globale et notamment sur son augmentation à la fin des 

périodes glaciaires.  

Dans tous les cas, l’ensemble des résultats montre la singularité de MIS 11 et confirme que cet 

interglaciaire enregistre la plus forte productivité biologique globale ainsi que la plus forte Contre-

Pompe des Carbonates dans le secteur indien de l’Océan Austral, à l’échelle des derniers 800 ka. Cet 

interglaciaire apparait par ailleurs comme une période clé de basculement des cycles glaciaires-

interglaciaires.   

 

Perspectives 

Un besoin crucial de données locales de productivité biologique 

L’un des points majeurs soulevé au cours de ce travail est le manque de données locales de productivité 

biologique terrestre et marine. Aujourd’hui, il n’existe que trop peu d’études retraçant les variations de 

productivité locale à l’échelle des cycles glaciaires-interglaciaires des derniers 800 ka. Alors que des 

enregistrements de productivité terrestre existent dans les hautes et moyennes latitudes Nord des 

continents asiatique et européen, aucune donnée n’est disponible pour les hautes latitudes Nord-
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américaines ou les hautes latitudes Sud, ainsi que pour les basses latitudes. Pourtant, les plantes se 

développant aux basses latitudes font parties des plantes à forte productivité. Ces régions pourraient 

donc fortement influencer le flux d’oxygène lié à la productivité biosphérique globale.  

A l’échelle des océans, peu d’études permettent de retracer les variations de la Pompe Biologique dans 

l’Océan Austral à l’échelle des derniers 800 ka. En particulier, de nouvelles données de productivité dans 

la Zone Antarctique et dans les Zones au Nord du Front Polaire dans les trois secteurs de l’Océan Austral 

permettraient de mieux comprendre la dichotomie observée en terme de productivité entre Zone 

Antarctique et Zone Subantarctique et ainsi d’avoir une vision plus régionale des variations de la Pompe 

Biologique et de mieux comprendre son impact sur les variations de CO2 atmosphérique. La combinaison 

de différents traceurs de productivité (Barium, Silice biogène, alkénones, COT, Brome) permettrait de 

mieux appréhender les variations de la Pompe des Tissus Mous au cours des cycles glaciaires-

interglaciaires. De même, l’approche combinée des données géochimiques et micropaléontologiques 

pour retracer la production carbonatée permettrait de quantifier l’impact des coccolithes et des 

foraminifères sur l’efficacité de la Contre-Pompe des Carbonates. Enfin, il est important de regarder les 

variations de productivité marine dans les autres régions océaniques du globe, les basses latitudes 

pouvant avoir un impact fort sur la Contre-Pompe des Carbonates. Un effort doit être fait dans le futur 

pour pallier au manque de données de productivité biologique terrestre et marine et ainsi mieux estimer 

leur impact sur la productivité biologique globale ainsi que sur le CO2 atmosphérique. 

 

L’importance de la modélisation sur l’étude des variations de productivité locale 

et globale 

Les traceurs de productivité terrestre et marine dans les sédiments lacustre et marins sont des traceurs 

indirects de productivité, ne permettant d’étudier que de manière qualitative leur impact sur le cycle de 

l’oxygène et du carbone. L’utilisation couplée des données empiriques avec des sorties de modèles de 

végétation et de biogéochimie marine permettrait de faciliter la comparaison entre productivité globale 

et locale.  

De plus, l’utilisation des modèles doit nous aider à mieux quantifier les flux d’oxygène (reliés directement 

aux variations de Δ17O de O2) et de carbone d’origines terrestre et marine. A titre d’exemple, récemment, 

la composition isotopique de l’oxygène a été implémentée dans le modèle de climat iLOVECLIM, qui, 

combiné avec le modèle de végétation CARAIB, permet d’étudier les facteurs qui influencent le δ18O de 

O2 de l’atmosphère et ainsi de mieux interpréter ce traceur complexe qui intègre les influences du cycle 

hydrologique passé et des variations de la biosphère. Le même exercice est en cours pour implémenter 
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le δ18O de O2 échangé avec la biosphère marine dans ce même modèle iLOVECLIM (post-doctorat Ji-

Woong Yang). Il sera ensuite direct d’adapter cette approche pour le Δ17O de O2 pour pouvoir mieux 

quantifier le flux d’oxygène lié à la productivité biosphérique globale.  

Une meilleure compréhension du cycle de l’oxygène à longue échelle de temps  

Comme vu dans le dernier chapitre, l’étude du ratio O2/N2 dans les bulles d’air piégées dans la glace à 

l’échelle des derniers 800 ka a révélé une baisse graduelle de la pression partielle d’O2 dans l’atmosphère 

l’ordre de 7‰ environ. Alors que les différents mécanismes proposés jusque-là ne permettent pas 

d’expliquer la totalité de cette baisse, l’apport de la reconstruction des flux d’oxygène liés à la 

productivité de la biosphère au cours des derniers 800 ka permettrait de mieux contraindre l’influence 

de la photosynthèse et de la respiration sur l’évolution de la pression partielle d’O2 à longue échelle de 

temps. Ce travail est en cours dans le cadre d’un article en cours de préparation.  
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Annexes 
 

La chimie du carbone dans l’océan 
 

Dans l’océan de surface, le CO2 absorbé se dissocie pour former des ions bicarbonates (HCO3
-) et des 

ions carbonates (CO3
2-) en perdant des protons H+. Avec le CO2, ces ions HCO3

- et CO3
2-

 forment le 

Carbone Inorganique Dissous (CID). Chacun participe pour 1%, 89% et 10% du CID respectivement.  

𝐶𝑂2 +𝐻2𝑂 ↔  𝐻2𝐶𝑂3 ↔ 𝐻𝐶𝑂3
− + 𝐻+ ↔ 𝐶𝑂3

2− + 2𝐻+ 

𝐶𝐼𝐷 = [𝐶𝑂2] + [𝐻𝐶𝑂3
−] +  [𝐶𝑂3

2−]  ≈  [𝐻𝐶𝑂3
−] +  [𝐶𝑂3

2−] 

De la teneur en CID dépend aussi le pH calculé avec la formule pH = -log[H+]. Une augmentation du CID 

entraine une diminution du pH et inversement.   

L’alcalinité est un des paramètres importants à prendre en compte dans la chimie des carbonates pour 

comprendre la relation avec le CO2. Elle est définie comme la concentration d’acides forts qu’il est 

nécessaire en solution pour neutraliser les H+.  

On la note : 

𝐴𝐿𝐾 ≈ [𝐻𝐶𝑂3
−] + 2[𝐶𝑂3

2−] 

On définit la pression partielle de CO2 (pCO2) comme la somme des protons H+
 et des ions bicarbonates 

HCO3
-. Ainsi, plus la concentration en proton et ions bicarbonates est élevée, plus la pCO2 de l’océan est 

importante.  

𝑝𝐶𝑂2 = [𝐻𝐶𝑂3
−] + [𝐻+] 

Pour mieux comprendre les relations entre CID, ALK et pCO2, il est possible de simplifier les relations 

avec les équations suivantes (Broecker and Peng, 1982) : 

𝐻𝐶𝑂3
−  ≈  2𝐶𝐼𝐷 –  𝐴𝐿𝐾 

𝐶𝑂3
2−  ≈  𝐴𝐿𝐾 –  𝐶𝐼𝐷  

𝐻+ ∝  
𝐻𝐶𝑂3

−

𝐶𝑂3
2−  ≈  

2𝐶𝐼𝐷 − 𝐴𝐿𝐾

𝐴𝐿𝐾 − 𝐶𝐼𝐷
 

𝑝𝐶𝑂2 ∝  𝐻
+ + 𝐻𝐶𝑂3

− ≈  
(2𝐶𝐼𝐷 − 𝐴𝐿𝐾)2

𝐴𝐿𝐾 − 𝐶𝐼𝐷
 

Le CID et l’ALK ont des effets contraires sur la pCO2 : alors qu’une augmentation du CID entraine une 

augmentation de la pCO2, une augmentation de l’ALK a comme conséquence une diminution de la pCO2.  
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On différencie la pCO2 de l’océan de surface pCO2
surf de la pCO2 de l’océan profond (pCO2

prof) et de 

l’atmosphère pCO2
atm

.  

 

Impact des processus biochimiques de la Pompe Biologique sur le cycle du carbone dans l’océan (Zeebe, 2012) 
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Modèle d’âge de la carotte DSDP90-594. 
 

 

Les données de SST mesurées sur la carotte DSDP90-594 sont synchronisées avec les données de 

température Antarctique (δD, Jouzel et al., 2007) calées sur le modèle d’âge AICC2012 (Bazin et al., 

2013 ; Veres et al., 2013). Les points de calage sont indiqués par les points noirs.  
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(G/IG) du Quaternaire, la concentration atmosphérique en 

CO2 (pCO2) est associée à d’importantes variations, 

notamment pendant les transitions entre périodes 

glaciaires et interglaciaires, aussi appelées terminaisons, 

qui enregistrent des augmentations de pCO2 de l’ordre de 

100 ppm en quelques milliers d’années. Alors que les rôles 

de la circulation océanique et de l’étendue de la couverture 

de glace sur le pCO2 sont étudiés depuis plusieurs années, 

peu de travaux s’intéressent à l’impact de la productivité 

biologique. L’objectif de cette thèse est de reconstruire les 

changements de productivité biologique et d’estimer leur 

contribution sur les variations de pCO2 atmosphérique au 

cours des derniers 800 000 ans (ka), en portant une 

attention particulière à la Terminaison V (~425 ka) et au 

stade isotopique (MIS) 11, l’interglaciaire enregistré vers 

400 ka. Pour cela, deux approches ont été combinées pour 

remonter aux variations globales et locales de la 

productivité biologique. Des mesures de Δ17O de O2 

effectuées dans les bulles d’air piégé dans la carotte de 

glace EPICA Dome C (Antarctique) entre 400 et 800 ka, ont 

permis de compléter les mesures préexistantes et remonter  

aux variations de la productivité biosphérique globale 

exprimée en flux d’oxygène au cours des derniers 800 ka. 

Des analyses micropaléontologiques (coccolithes, 

foraminifères) et géochimiques (COT, CaCO3, XRF) ont 

été effectuées sur une carotte sédimentaire du secteur 

Indien de l’Océan Austral (MD04-2718) pour remonter 

aux variations d’efficacité de la pompe biologique au 

cours des derniers 800 ka. Les résultats obtenus durant 

cette thèse ont permis de montrer qu’à l’échelle des 

cycles G/IG, la productivité biosphérique globale et la 

productivité carbonatée dans l’Océan Austral sont plus 

importantes pendant les interglaciaires comparées aux 

glaciaires, ce qui minimise l’impact de la productivité 

organique marine sur la pCO2 atmosphérique. La 

Terminaison V et MIS 11 enregistrent la plus forte 

productivité biosphérique des derniers 800 ka et la plus 

importante production carbonatée marine des 9 derniers 

interglaciaires dans l’Océan Austral. Alors que la forte 

productivité carbonatée est une source de CO2 pour 

l’atmosphère, l’augmentation de la productivité de la 

biosphère permettrait de contrebalancer l’augmentation 

de pCO2 via la photosynthèse. 
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Abstract : During glacial-interglacial cycles of the 

Quaternary, the atmospheric CO2 (pCO2) concentration is 

associated with important variations, in particular during 

transitions between glacial and interglacial periods, also 

called terminations, with increases of up to 100 ppm of 

pCO2 in a few thousand years. While the roles of oceanic 

circulation and sea-ice cover on pCO2 are studied for 

several years now, little is known on the impact of 

biological productivity. The goal of this thesis is to 

reconstruct the past changes in biological productivity and 

to estimate their contributions on atmospheric pCO2 

variations over the last 800 000 years (ka), with particular 

attention to Termination V (~425 ka) and Marine Isotope 

Stage (MIS) 11, the interglacial period around 400 ka. Two 

different approaches were combined to reconstruct global 

and local variations of biological productivity. 

Measurements of Δ17O of O2 in the air trapped in the 

Antarctic EPICA Dome C ice core between 400 and 800 ka 

allowed to complete the pre-existing record and trace back 

variations of global biosphere productivity expressed in  

oxygen fluxes over the past 800 ka. Micropaleontological 

(coccoliths, foraminifera) and geochemical (TOC, CaCO3, 

XRF) analyses were performed on a sediment core of the 

Indian sector of the Southern Ocean (MD04-2718) to 

reconstruct the changes in biological pump efficiency 

over the past 800 ka. The results obtained during this 

thesis showed that, at the scale of glacial-interglacial 

cycles, global biospheric productivity and Southern 

Ocean carbonate production are more important during 

interglacial periods compared to glacial periods, 

minimizing the impact of marine organic productivity on 

atmospheric pCO2. Termination V and MIS 11 register the 

strongest biosphere productivity of the past 800 ka and 

the highest marine carbonate production of the past 9 

interglacial periods in the Southern Ocean. While the 

important carbonate production is a source of CO2 for 

the atmosphere, the rise in biosphere productivity would 

counterbalance the increase in pCO2 through 

photosynthesis.  

 


