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CHAPITRE 1

Cadre conceptuel, objectifs de travail et méthodes générales
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Partie 1 : Cadre conceptuel

A. La matiére organique : un compartiment essentiel du sol

Le sol se définit comme un volume s’étendant sur les surfaces continentales, d’'une profondeur
variable qui trouve sa limite en contact avec une roche dure ou meuble, peu marquée par les
phénomeénes d’altération (Antoni et al., 2011). Il se forme sous I'action conjointe de facteurs
biotiques et abiotiques qui participent a l'altération de la roche, a la formation de minéraux
secondaires et au développement d’organismes autotrophes et hétérotrophes (végétation,
microorganismes, faune). Ce milieu trés hétérogéne abrite des éléments solides, liquides,
gazeux et biologiques dans des structures spatiales multi-échelles allant des interactions
organo-minérales nanométriques aux formations macroscopiques de mottes de terre pluri-
centimétriques. En France métropolitaine, I'épaisseur moyenne des sols est de I'ordre du
meétre, alors qu’elle peut atteindre la dizaine de métres dans la zone intertropicale (Antoni et
al., 2011). Cette différence notoire s’explique essentiellement par des différences climatiques,
qui d’'une part influencent la pédogenése et d’autre part marquent les écosystémes par des
histoires totalement différentes. Dans les régions tempérées, l'ablation glaciaire a
généralement détruit les sols anciens contrairement aux régions intertropicales qui n’ont pas
subi cette phase d’ablation. De fait, les sols formés dans I’"hémisphére Nord a la suite de la
derniére période de glaciation ont approximativement moins de 12 000 ans (Duchaufour et

al., 2008).

Dans les sols, la fraction organique occupe généralement une place minoritaire par rapport a
la fraction minérale. Elle représente en moyenne 3 a 5 % de la masse pondérale d’un sol de
culture en surface et cette quantité décroit rapidement avec la profondeur (Duchaufour et al.,
2008). Dans les horizons de surface, la matiere organique est principalement issue de la litiére
incorporée au sol par bioturbation, des résidus racinaires et des exsudats. En profondeur, elle
provient des racines (cellules mortes, mucilage, exsudats) et du lessivage de la matiere
organique dissoute en surface (Balesdent et Balabane, 1996). Une fois incorporée dans le sol,
cette matiere organique fraiche est convertie, par l'intermédiaire de processus de
transformation d’origine biotique et abiotique, en composés organiques tres réactifs capables

de former des associations entre eux et avec les minéraux du sol (Kégel-Knabner et Kleber,



2011). La matiére organique est donc un objet chimiquement et spatialement hétérogene, qui
évolue dans le temps a des vitesses plus ou moins rapides (Davidson and Janssens, 2006).
L’histoire de son étude est marquée par d’importants changements de paradigmes (qui seront
abordés dans la partie suivante) qui illustrent la complexité de cet objet (Lehmann et Kleber,

2015).

La matiére organique joue un réle central dans les cycles biogéochimiques, en affectant les
propriétés chimiques (charge en cations, solubilité, rétention des polluants), physiques
(porosité, structure, couleur) et biologiques (cycle trophique) du sol. Elle conditionne, via des
liens interrelationnels, le développement de la végétation, I'alimentation hydrique et minérale
et par conséquent, la vie du sol en général. Elle représente un enjeu pour la sécurité
alimentaire puisqu’elle conditionne la fertilité des sols, exploités entre autres par les sociétés
humaines pour la production alimentaire (Brown, 1981). En ce sens, la Charte Européenne des
sols (1972) souligne le caractére « essentiel a la vie de I'hnomme en tant que source de
nourriture » du sol et le présente comme « un des biens les plus précieux de I'hnumanité ». La
matiére organique joue aussi un réle important dans la régulation climatique en constituant
le principal stock de carbone organique terrestre (Chapin et al., 2009). En réponse a I'urgence
climatique, des résolutions de larges envergures ont été prises par les gouvernements (par
exemple, avec le protocole de Kyoto ou la Conférence des Parties de Paris de 2015) afin de
dynamiser la recherche sur les sols, pour notamment évaluer leurs contributions en tant que
sources ou puits de CO;. Dans le but de limiter le changement climatique et d’améliorer la
sécurité alimentaire, l'initiative internationale "4 pour 1 000" a ainsi été lancée en 2015 en
France. Elle vise a augmenter la teneur en matiére organique et la séquestration de carbone
dans les sols, notamment par 'application de certaines pratiques agricoles et forestieres. Le
stockage annuel d’un quatre de millieme du stock de carbone organique terrestre (d’environ
2400 Gt) permettrait de compenser I'ensemble des émissions anthropiques de gaz a effet de
serre (Balesdent et Arrouays, 1999). Cette initiative est néanmoins critiquée pour sa
surestimation du potentiel mondial de stockage de carbone dans les sols (Minasny et al.,

2017).



B. La nature de la matiére organique des sols : changements de paradigmes

La structure moléculaire de la matiere organique a longtemps été considérée comme la
propriété définissant sa stabilité dans les sols. Avant I'émergence des méthodes avancées de
spectroscopie au début des années 90, I'étude de la matiere organique du sol passait par une
procédure d’extraction de la fraction organique de la fraction minérale. Les premiers travaux
supposaient qu’aprés l'incorporation de la matiere organique fraiche dans le sol, des
"substances humiques", riches en structures carbonées et azotées et résistantes a la
décomposition, étaient générées a la suite d’un lent processus de maturation appelé
"humification" (Stevenson, 1995). En paralléle, la "minéralisation primaire" correspondait au
processus au cours duquel les biomolécules peu humifiées étaient dégradées en composés
inorganiques de faibles poids moléculaires (Figure 1). La méthode d’extraction employée
pour I'étude de ces "substances humiques" impliquait I'utilisation d'une solution d'hydroxyde
de sodium dont le pH tres élevé assurait la solubilisation des composés organiques grace a
I'ionisation des groupements fonctionnels contenant de I'oxygene (Kleber et al., 2015). Apres
acidification des composés organiques solubilisés, le précipité brun foncé formé
correspondait a la fraction des "acides humiques". Les composés organiques restés solubles
étaient les "acides fulviques". La fraction organique qui ne subissait aucune dissolution, du
fait d’'un manque de groupements fonctionnels ionisables ou grace a une protection minérale,

était appelée "humine" (Lehmann et Kleber, 2015).

Minéralisation primaire

MATIERE ORGANIQUE FRAICHE d CO, NH,*, SO,> PO,*

Réorganisation

Humification Minéralisation secondaire

SUBSTANCES HUMIQUES

Figure 1: Ancien modeéle décrivant la décomposition de la matiére organique selon

Duchaufour (2008).



Cette méthode de fractionnement de la matiére organique présente plusieurs problemes.
D’abord, I’extraction de la matiere organique est incompléte, si bien qu’une part de 50 a 70 %
de cette matiere organique est attribuée a la fraction insoluble des "humines" (Rice,
2001). D’autre part, I’alcalinisation induit I'ionisation de composés qui ne se dissocieraient pas
dans la gamme de pH du sol, ce qui fait des fractions "humiques" et "fulviques" des isolats
dont la réactivité chimique est exagérée (Lehmann et Kleber, 2015). Enfin, les méthodes
spectroscopiques récentes n’ont jamais mis en évidence l'existence de ces "substances
humiques" in situ. Il apparait aujourd’hui que les "substances humiques" telles que définies il
y a une cinquantaine d’années ne résulteraient que de la réorganisation aléatoire de
molécules élémentaires au cours des protocoles extractifs (Campbell et al., 1967 ; Lehmann

et Kleber, 2015).

Plus récemment, I'apparition de techniques analytiques non-destructives et in situ, comme la
spectroscopie de résonance magnétique nucléaire et la spectroscopie d’absorption des rayons
X, a permis de mettre en évidence que la matiére organique est constituée d’un mélange trés
complexe de biopolymeres microbiens et végétaux, de leurs produits de dégradation et qu’elle
ne constitue pas une catégorie chimique distincte (Lehmann et al., 2008 ; Kelleher et al.,
2006). Ainsi, les principaux groupes de biomolécules constitutifs de la matiére organique dans
les sols sont les polysaccharides (cellulose, hémicellulose), la lignine, les polypheénols, les

biopolymeéres aliphatiques et les tanins (Figure 2 ; Kégel-Knabner, 2002).

L’étude de la décomposition de résidus végétaux dans les sols a conduit a I'apparition du
modeéle de "préservation sélective" qui suppose que la structure chimique des molécules
définit leur stabilité et que les microorganismes consomment en priorité les composés labiles,
supposés étre facile a dégrader, alors que les composés stables sont davantage préservés, du
fait de leur récalcitrance chimique (Aber et al., 1990 ; Melillo et al., 1982). La récalcitrance
chimique dépend des caractéristiques moléculaires des substances organiques, notamment la
composition élémentaire, la présence de groupes fonctionnels et la conformation
moléculaire, qui influencent leur dégradation par les microbes et les enzymes (Sollins et al.,
1996). En utilisant la spectroscopie a I'état solide de résonance magnétique nucléaire du 13C a
polarisation croisée (CP/MAS 13C RMN) pour caractériser les matiéres organiques de plusieurs
sols, Baldock et al. (1992) proposent un modéle décrivant la décomposition des matieres

végétales par les microorganismes dans les sols (Figure 3).
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Figure 2 : Structures moléculaires de composés de la matiére organique du sol.

La diminution de la quantité de carbone O-alkyle avec la décomposition observée par Baldock
et al. (1992) dans les spectres CP/MAS suggere que les structures glucidiques (cellulose et
hémicellulose) et protéiques sont dégradées prioritairement en dioxyde de carbone ou sont
assimilées et converties en tissus et en métabolites microbiens. Une augmentation de la
guantité de carbone alkyle et aromatique est alors observée a l'issue de cette premiere étape.
Dans un second temps, une réduction de la quantité de carbone aromatique est observée, ce
qui suggere que les molécules de lignine précédemment entourées de structures O-alkyle
comme la cellulose, sont exposées a la décomposition microbienne. Les structures les plus
récalcitrantes contenues dans les structures carbonées alkyles s’accumulent ensuite, du fait

de la préservation sélective et d’'une synthese in situ.

Baldock et al. (1992) précise que cette progression de la matiére organique le long de ce

continuum est contrélée par la biodisponibilité des composés organiques, qui est fonction de
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leur structure chimique, mais aussi des interactions organo-minérales qui protegent la matiere

organique de la dégradation microbienne et qui peuvent limiter sa décomposition.

Plant Fragments
Carbohydrates
Proteins
Lignin
Alkyl {polymethylene)

> Carbehydrates
Proteins
\

Partlally Decomposed
Residues

Lignin
Alky! (polymethylene)

- Lignin

Y

Recalcitrant Structures
Alkyl (polymethylene}

Extent of Decomposition Increases

————8> Alkyl

!

Cﬁrbon Dioxide

Figure 3 : Modeéle proposé par Baldock et al. (1992) décrivant la décomposition oxydative

des matiéres végétales par les microorganismes dans les sols.

Cependant, il existe aujourd’hui des preuves solides démontrant que la structure moléculaire
des composés organiques ne conditionne pas leur décomposition a long terme (Schmidt et al.,
2011). Il a ainsi été montré que dans des conditions adéquates, des composés chimiquement
récalcitrants comme la lignine, les alcanes, ou le carbone pyrogénique, peuvent étre utilisés
par les microorganismes aussi rapidement que des composés potentiellement labiles, comme
les sucres, qui a I'inverse peuvent persister dans les sols durant plusieurs décennies (Amelung

et al., 2008 ; Hamer et al., 2004 ; Schmidt et al., 2011 ; Wiesenberg et al., 2004). Il semblerait
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finalement que I'impact de la récalcitrance chimique sur la décomposition n’intervienne qu’au
stade initial de la décomposition, et que les communautés microbiennes du sol soient
capables de dégrader toutes les matiéres organiques d’origine naturelle. Par ailleurs, alors
gu’on pensait historiqguement que la litiere constituait la principale source de matiere
organique dans le sol, il apparait aujourd’hui qu’une grande partie provienne plutét d’apports
souterrains issus de la rhizosphére. Ces apports endogés seraient mieux retenus dans les sols
qgue les apports épigés, notamment du fait d'une meilleure interaction physico-chimique avec

les particules du sol (Mendez-Millan et al., 2010 ; Rasse et al., 2005).

Plus récemment, Lehmann et Kleber (2015) ont proposé un modele fondé sur I’existence d’un
continuum de fragments organiques continuellement traités par les communautés de
décomposeurs, des grands biopolymeéres riches en énergie aux molécules plus petites et
pauvres en énergie (Figure 4). Aprés fragmentation de la matiére organique fraiche, les résidus
organiques sont dégradés par des enzymes extracellulaires jusqu'a atteindre une taille
suffisamment petite (inférieure a 600 Da) pour étre assimilés par les microorganismes au
travers de leur paroi cellulaire (Essington, 2015). Cette décomposition des grandes molécules
provoque une augmentation de leur solubilité dans I'eau du fait de l'augmentation des
groupements polaires et ionisables. La plus grande réactivité des petites molécules augmente
leur potentiel de stabilisation par adsorption avec les surfaces minérales ou par incorporation
dans des agrégats. Les phénomeénes d’adsorption et d’incorporation dans les agrégats sont
réversibles et peuvent étre suivis de réactions d'échange avec des composés organiques

concurrents et d'une dégradation biotique ou abiotique.
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Les petites molécules issues de la dégradation peuvent aussi se recombiner en molécules de
grandes tailles en se liant entre elles par liaisons faibles (hydrogéne ou interactions
hydrophobes ; Lehmann et Kleber, 2015). L'importance de ces transferts dépend des

parameétres environnementaux (température, humidité, substrat rocheux).

Cette nouvelle vision suggere que la stabilité de la matiére organique dans les sols est une
propriété de I'écosystéme, de par sa dépendance envers les facteurs biotiques et abiotiques,
et que la structure moléculaire des composés organiques joue finalement un réle secondaire
dans la détermination de son temps de résidence dans le sol (Figure 5 ; Schmidt et al., 2011).
Pour autant, le statut énergétique de la matiére organique et sa stoechiométrie semblent
jouer un role important dans sa stabilité biogéochimique : les matiéres organiques stables a
I’échelle du siécle dans les sols ont une faible densité énergétique, elles sont stables
thermiquement (elles ont une énergie d’activation élevée) et elles sont appauvries en

hydrogéne (Barré et al., 2016).
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Figure 5 : Comparaison des visions historiques et récentes du cycle de la matiére organique

dans les sols (d’aprés Schmidt et al., 2011).
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La capacité des microorganismes a accéder a la matiére organique joue donc un réle central.
Les protections physiques (adsorption avec la phase minérale qui modifient I'énergie
d’activation de la matiére organique et l'inaccessibilité spatiale due a I’agrégation) et
climatiques (température faible, humidité forte par exemple) constituent des freins a la

décomposition (Lehmann et Kleber, 2015).

C. Lastabilité de la matiére organique dans les sols : une propriété écosystémique

Dans les sols, I'activité microbienne est le premier vecteur de décomposition de la matiere
organique, devant les réactions d’oxydation d’origine abiotique (Wolters, 2000). La régulation
de la décomposition microbienne se joue entre autres au niveau des mécanismes de
stabilisation de la matiére organique. La synthése des connaissances disponibles actuellement
suggere qu’il existe quatre principaux mécanismes de stabilisation (Kégel-Knabner et Kleber,
2011 ; Trumbore et al., 2009) : (i) la préservation sélective due a la récalcitrance chimique de
la matiere organique, (ii) I'inaccessibilité spatiale aux organismes décomposeurs due a
I'occlusion, l'intercalation dans des feuillets de phyllosilicates, I'hydrophobie et
I'encapsulation de la matiere organique dans des agrégats, (iii) la stabilisation par interaction
avec les surfaces minérales (oxydes, phyllosilicates) et les ions métalliques et (iv) la
stabilisation environnementale liée aux parametres pédoclimatiques (température, humidité

par exemple) qui constituent des régulateurs de I'activité microbienne.
i La préservation sélective

Comme nous l'avons expliqué dans la partie précédente, la préservation des composés
organiques selon leur structure chimique n’intervient que dans les premiéres phases de la
décomposition (Figure 6 ; Kogel-Knabner et Kleber, 2011). La récalcitrance n'explique pas a

elle seule la stabilisation a long terme de la matiere organique (Litzow et al., 2006).
ii. L'inaccessibilité spatiale

L'emplacement dans le sol des composés organiques par rapport aux microorganismes et aux
enzymes détermine leur accessibilité (Sollins, 1996). Le sol étant structuré de compartiments
de tailles variables, le transfert des enzymes, de I'eau, de I'oxygéne, des composés organiques

et des micro-organismes peuvent étre limités (Kdgel-Knabner et Kleber, 2011). L’occlusion de
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la matiere organique dans des agrégats réduit son accessibilité aux microorganismes et
retarde sa décomposition. Les processus d’occlusion sont a la fois attribués a des mécanismes
abiotiques, comme la précipitation d’oxydes de fer ou d’aluminium qui entraine I'occlusion de
matiére organique dans des microagrégats formés de particules d’argile (Duiker et al., 2003),
et a des mécanismes biotiques, impliquant les cellules microbiennes, les sécrétions, les
exsudats racinaires et le mucus de la faune comme agents cimentaires entre les microagrégats
(Kogel-Knabner et Kleber, 2011). Ces agrégats sont continuellement formés et détruits
(Baldock et Skjemstad, 2000) ce qui suggere que ce mécanisme n’a pas un contréle dominant
sur la stabilisation de la matiére organique sur le long terme mais plut6t sur le moyen terme,
a I'échelle du siecle (Figure 6). Kogel-Knabner et Kleber (2011) supposent que la matiére
organique centenaire peut, grace a ces mécanismes, étre partiellement constituée de matiére
organique chimiquement labile. L'intercalation de la matiére organique entre les feuillets de
phyllosilicates est un mécanisme de stabilisation qui intervient surtout dans les sols acides
(Kennedy et al., 2002). Des molécules de petites tailles comme des enzymes, des protéines et
des acides gras peuvent ainsi étre stabilisées dans I'espace interfoliaire des argiles a feuillets
a trois couches (tétraédrique-octaédrique-tétraédrique ; 2/1). Avec la dégradation biologique,
la transformation des molécules de grandes tailles peut induire la formation de propriétés
hydrophobes qui réduisent leur solubilité et leur accessibilité aux enzymes (Kogel-Knabner et
Kleber, 2011). Cette propriété renforce aussi la stabilité des agrégats. L’encapsulation de
petites molécules amphiphiles au sein de plus grandes molécules, par des liaisons hydrogéne
ou des forces de Van der Waals, réduit aussi I’accessibilité de la matiére organique (Litzow et
al., 2006). Tous ces mécanismes de stabilisation de la matiere organique augmentent avec la

profondeur du sol.
iii. L’interaction avec les surfaces minérales

L'interaction de la matiere organique avec les surfaces minérales et les ions métalliques
conduit a une stabilisation a moyen et a long terme, c'est-a-dire de I'ordre du centenaire au
millénaire (Figure 6 ; Kogel-Knabner et Kleber, 2011). Les différents mécanismes de liaisons
qui régissent ces associations organo-minérales sont difficiles a évaluer car ils peuvent
intervenir de maniére simultanée (pont cationique, échange de ligands, interaction
hydrophobe, liaison hydrogene ou force de Van der Waals). Pour illustrer ces mécanismes de

stabilisation, Kleber et al. (2015) suggerent une architecture en couches successives
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recouvrant les minéraux puis les composés organiques y étant associés. Les forces
d’association sont décroissantes avec |’éloignement du support minéral. Les molécules
directement adsorbées a la surface des minéraux ne peuvent pas étre utilisées par les
microorganismes du fait de la nature de la liaison qui peut étre considérée comme irréversible
(Chenu and Stotzky, 2002). Ces interactions trés stables se trouvent toutefois limitées par la
disponibilité en surface minérale, c’est pourquoi les sols qui présentent une faible saturation
en matiere organique des particules minérales disposent d’un grand potentiel de stabilisation
(Kogel-Knabner et Kleber, 2011). Cependant, les surfaces minérales n’ont pas toutes le méme
potentiel de stabilisation. Les particules les plus fines, de taille argileuse (< 2 um), comme les
montmorillonites, vermiculites, illites, sesquioxydes, les oxydes de fer et d’aluminium,
présentent les plus grandes surfaces spécifiques d’adsorption et les temps de renouvellement
les plus longs (Kogel-Knabner et Kleber, 2011 et références citées). |l semblerait par ailleurs
gue le méme type de surface minérale puisse interagir différemment selon le contexte
pédologique (pH, chimie de la matiére organique, disponibilité en cation, ...) avec la phase
organique. Les ions métalliques (Ca?*, AI**, Fe3* et métaux lourds) peuvent également interagir
avec la matiére organique du sol en induisant des changements de conformation et de charge
par complexation, ce qui la protége d’'une maniére encore peu comprise de la décomposition
(Kogel-Knabner et Kleber, 2011 et références citées). La constitution de complexes organo-
métalliques (quand la charge en Al et Fe est faible et mobile) est un élément de base de la

podzolisation (Duchaufour et al., 2008).
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Figure 6: Contribution des mécanismes physiques et chimiques de stabilisation de la
matiére organique contre la décomposition en fonction de son temps de résidence dans le

sol (d’apres Kogel-Knabner et Kleber, 2011).

iv. La stabilisation environnementale

Ce mécanisme concerne en particulier les environnements "extrémes" caractérisés par des
conditions de froid (écosystémes de haute latitude et de haute altitude), d’humidité
(sécheresse des écosystémes désertiques, anoxie des sols saturés en eau) ou de pH (sols
salins) limitant trés fortement I'activité microbienne (Trumbore et al., 2009). Ce mode de
stabilisation implique une grande sensibilité aux changements globaux, dont le réchauffement
climatique et I'activité anthropique. Un bon exemple de ce mode de stabilisation est le
permafrost, qui dans les sols de hautes latitudes, stocke autant de carbone organique que ce
qgue I'on pensait il y a dix ans exister dans tous les sols du monde (Tarnocai et al., 2009). Son
dégel expose le carbone organique peu stabilisé physiquement a la décomposition
microbienne, et malgré la hausse de la durée de saison de croissance, des taux de croissance
des plantes et le changement de composition des espéces végétales, la libération de carbone

par le dégel du permafrost ne semble pas étre compensée (Schuur et al., 2008).

D. Le carbone organique dans les sols

La matiére organique des sols contient deux a trois fois plus de carbone organique que
I'atmosphére. A I’échelle mondiale, la respiration du sol (qui comprend celle des
microorganismes et des racines) représente I'un des plus importants flux annuels de CO>dans
le bilan global du cycle du carbone (IPCC, 2013 ; Figure 7). La dynamique de la matiére
organique et du carbone dans les sols constitue donc un facteur clef dans les modélisations
grandes échelles du changement climatique. A I'heure actuelle, les processus qui pilotent la
composition et la dynamique du carbone organique dans les sols ne sont pas encore bien
compris (van Gestel et al.,, 2018 ; Viscarra Rossel et al., 2019). Deux incertitudes clés
apparaissent : la réponse des taux de décomposition a la hausse des températures et la
réponse de la productivité primaire comme levier de compensation par I'accumulation de
matiére organique dans les sols (Trumbore et al., 2009). La paramétrisation et la
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représentation de ces deux phénomenes dans les modéles constituent un enjeu déterminant.
L’autre faiblesse des modeles utilisés actuellement pour prédire la dynamique du carbone
dans les sols est la méconnaissance du carbone organique présent en profondeur, toute
I'attention étant portée sur les vingt ou trente premiers centimetres du sol (Trumbore et al.,
2009). Or des travaux ont récemment démontré que toutes les profondeurs du sol réagissent
au réchauffement (Hicks Pries et al.,, 2017). Il est donc essentiel de développer les
connaissances sur la stabilité du carbone dans tout le profil des sols, sur sa vulnérabilité face
aux changements globaux et de comprendre comment les mécanismes de stabilisation

évoluent dans I'espace et dans le temps (Trumbore et al., 2009).
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sur la période 2000-2009 ainsi que les changements au niveau des réservoirs sur la période

1750-2011 (d’apres IPCC, 2013).

Les modeles de dynamique du carbone organique du sol les plus utilisés, comme ROTH-C et
CENTURY (Jenkinson et Rayner 1977 ; Parton et al. 1987), compartimentent le carbone
organique en différents pools cinétiques se distinguant par des temps de renouvellement
contrastés : le pool labile/actif (quelques mois/années), le pool intermédiaire (plusieurs
décennies), le pool stable/passif (plus de 100 ans). Ces taux de renouvellement différents sont
justifiés par I'influence combinée de la stabilisation physique et chimique. Il convient de noter
gue cette catégorisation fonctionnelle en différents pools cinétiques est commode pour la
modélisation, mais qu’ils ne correspondent pas a des catégories mesurables (Kégel-Knabner
et Kleber, 2011 ; voir partie 1.B). A partir de cette segmentation, les modeéles utilisent des
modificateurs de taux de décomposition, pour représenter I'effet de la température ou de
I’humidité, ainsi que les propriétés physico-chimiques du sol (comme la granulométrie ou le

pH) pour définir les flux (Smith et al., 2002).

Cette approche est critiquable puisqu’elle ne considére pas explicitement le continuum de
composés organiques, ni les processus de stabilisation, ni I'activité microbienne qui
définissent plus fidélement la stabilité du carbone dans le sol que des compartiments discrets
aux temps de renouvellement différents (Lehmann et Kleber, 2015). Néanmoins, ces modeéles
a compartiments simulent de maniére plus réaliste la dynamique du carbone dans les sols

comparés a ceux qui ne considerent qu’un pool unique et homogéene (Trumbore, 2000).

Actuellement, aucune méthode de fractionnement du carbone organique ne permet d'isoler
de maniere fiable des fractions non-composites en termes de temps de résidence (Smith et
al., 2002 ; von Litzow et al.,, 2007). Cependant, des méthodes physiques et chimiques
permettent de s’en approcher en séparant en fractions distinctes des pools qui partagent des
propriétés physico-chimiques et des temps de résidence moyens similaires (Barré et al., 2010 ;
von Litzow et al., 2007). Ce fractionnement permet la calibration puis la vérification des
modeles a partir de la quantification des pools. Ainsi, Skjemstad et al. (2004) ont montré, apres
étalonnage et ajustement des constantes de vitesse de décomposition, que les trois fractions

obtenues par fractionnement physico-chimique pouvaient étre utilisées pour le modeéle

21



ROTH-C. Par ailleurs, Viscarra Rossel et al. (2019) montrent que le controle de la composition
et de la vulnérabilité de trois fractions du carbone organique du sol (particulaire,
intermédiaire, et résistante) sont différents. Sur 5 721 échantillons de sols de surface (0-30
cm) prélevés sur tout le territoire australien, le climat, les propriétés du sol (dont le pH et la
teneur en azote total) et l'altitude avaient des contréles dominants sur la composition du
carbone. Dans certaines régions, le climat n’avait pas d’influence, alors que dans les régions a
climat tempéré du sud de I’Australie, les stocks riches en carbone organique particulaire (pool
actif) ont été identifiées comme trés vulnérables au changement climatique. Ces résultats
ainsi que ceux d’autres études soulignent la nécessité d’évaluer régionalement la dynamique
du carbone dans les sols afin d’identifier les zones les plus vulnérables et d’adapter en ce sens

les politiques d'atténuation du changement climatique (Lugato et al., 2021).

Parmi le grand nombre de méthodes de fractionnement et de caractérisation de la matiere
organique des sols disponibles a ce jour, I'analyse thermique Rock-Eval® s’est révélée
constituer un outil performant de caractérisation de la signature biogéochimique globale de
la matiére organique. Sa rapidité d’application, son faible co(t et I'absence de prétraitement
nécessaire permettent d’envisager I'analyse d’'un grand nombre d’échantillons pour I'étude
de la dynamique du carbone et de la matiére organique du sol a I’échelle du paysage (Saenger,
2015). Par ailleurs, des études ont démontré la forte connexion existant entre la stabilité
environnementale du carbone organique et sa stabilité thermique (Gregorich et al., 2015 ;
Plante et al., 2009). Des travaux ont démontré que le pool de carbone organique actif dans le
sol est thermiquement labile (Campo et Merino, 2016 ; Leifeld et von Litzow, 2014 ; Plante et
al., 2011) et que le pool persistant est thermiquement stable (Barré et al., 2016 ; Cécillon et
al., 2018 ; Plante et al., 2013). Ce pool de carbone organique thermostable est aussi

positivement corrélé au carbone associé aux minéraux (Saenger et al., 2015).

E. L'étude de la dynamique du carbone organique dans les sols

Selon la réponse biochimigque du sol aux forcages environnementaux, la vitesse de la
pédogenése varie considérablement. Lorsqu’une modification de I'un de ces forcages

n’entraine aucun changement pédogénique, on peut parler d’inertie pédogénique (Bryan et
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Teakle, 1949) ou considérer que le seuil d’équilibre pédogénique n’a pas été franchi (Muhs,
1984). Ce seuil est franchi lorsque les propriétés du sol changent de maniere soudaine, en
réponse a des stimuli externes ou a des changements internes dans les processus
pédogéniques (Chadwick et Chorover, 2001). Lorsque les écosystémes sont proches d’un état
stable apres plusieurs milliers d'années d’évolution, les variations du stockage du carbone
dues au temps sont négligeables (Schlesinger, 1990). Cependant, les stocks de carbone du sol,
qui ont été stabilisés durant plusieurs milliers d’années, sont susceptibles de changer
brusquement lorsque le seuil d’équilibre pédogénique est franchi du fait de changements
d’occupation des sols, de régime climatique, de fréquences des incendies, d’apport en

nutriments, etc. (Figure 8).
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Figure 8 : Schématisation des changements dans le stockage de carbone organique du sol

dans I'histoire d’'un écosystéeme terrestre.

Les changements qui se produisent sur de longues échelles temporelles, comme les processus

de pédogeneése, et sur de grandes échelles spatiales, comme le réchauffement climatique, ne
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peuvent pas étre facilement détectés par des observations ponctuelles et par des
expérimentations (Shaver, 2000). Les observations de long terme étant parfois impossibles a
mettre en place, d’autres méthodes peuvent étre utilisées. La reconstruction des peuplements
végétaux a par exemple été utilisée par Adams et Faure (1998) pour étudier I'histoire des
stocks de carbone organique terrestre au cours des cycles glaciaires-interglaciaires et pour

comprendre I'effet a long terme du climat et du temps sur le stockage du carbone.

Il existe des relations fortes entre le type de communauté végétale et la quantité de carbone
organique stockée dans les sols et dans la végétation. A partir de ce constat, Adams et Faure
(1998) proposent une estimation de I’évolution des stocks de carbone organique total depuis
le dernier maximum glaciaire, en se basant sur une reconstruction globale de la végétation
des écosystémes terrestres (Figure 9). Leurs estimations suggérent une augmentation
d’environ 1 000 Gt entre le dernier maximum glaciaire (21 000 ans avant notre ére) et la
période interglaciaire (environ 9 000 ans avant notre ere). Le climat de ces deux périodes était
trés différent, passant de conditions froides et séches a des conditions plus chaudes et
humides, ce qui explique I'augmentation de la superficie des foréts et des autres écosystemes
riches en carbone organique (sol et végétation). Le stock de carbone organique terrestre
atteint un maximum a 5 000 ans avant notre ere du fait d’'un ralentissement de la dynamique
de séquestration en lien avec un assechement du climat. Plus récemment, un déclin d’environ
600 Gt est attribué a I’'asséchement du climat et a I'activité de I’homme, et en particulier a la

déforestation (Adams et Faure, 1998).

Dans le but de comprendre la dynamique d’un écosystéme sur le long terme, I'extrapolation
de la dynamique temporelle en comparant plusieurs sites d’age différents dans une région
donnée peut s’avérer tres utile (Fukami et Wardle, 2005). Cette approche consiste en I'étude
de chronoséquences qui substituent le temps par I'espace ("space-for-time" ; Pickett, 1989 ;
Stevens et Walker, 1970). Les chronoséquences sont des successions d’écosystémes
apparaissant a la suite d’une perturbation. Leur étude permet de comprendre les effets du
temps, par exemple en tant que facteur de formation du sol, tout en maintenant constant un

certain nombre de facteurs.
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Figure 9 : Evolution du stock de carbone organique dans les écosystémes terrestres apreés le

dernier maximum glaciaire, d’aprés Adams et Faure (1998).

Jenny (1994) et Amundson et Jenny (1997) définissent six facteurs d’état pour expliquer les
propriétés d’un écosystéme qui contrélent la formation d’un sol : le climat, les organismes, le
matériau parental, la topographique, le temps et I'activité humaine. Cette approche permet
de construire des fonctions univariées décrivant la relation entre les propriétés du sol et les
facteurs d'état. Par exemple, dans I'étude des chronoséquences, il est possible d’isoler le
facteur temps en permettant une variabilité minimale d’autres facteurs (matériau parental,
activité humaine, et méme le climat selon I’échelle spatiale considérée). Les chronoséquences
débutent a la suite de différents phénomeénes de perturbation (incendie, volcanisme, ...) dont
le retrait glaciaire. Une fois que la masse de glace permanente a fondu, des écosystémes
terrestres commencent a se développer. Les chronoséquences de retrait glaciaire ont été une
situation privilégiée pour le développement de la théorie des successions primaires (Clements,

. De nombreux travaux ont ensuite été consacrés a I'évolution de la formation des sols
1916). D b t t te ét ['évolution de la f tiond [
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et a la dynamique des communautés microbiennes du sol (Bradley et al., 2014 ; Egli, et al.,
2001 ; Walker et al., 2010 ; Yoshitake et al., 2018 ). Parmi ces travaux, certaines études ont
porté sur I'évolution de la matiére organique du sol (Egli et al., 2010 ; Smittenberg et al., 2012).
L'accumulation de la matiére organique, avec une tres faible production primaire nette et un
faible taux de dégradation, est un élément clé du développement des écosystemes froids dans
leur premier stade de formation. Il est important de noter que I'étude des chronoséquences
est pertinente dans la mesure ol des preuves suggerent que des sites d'ages différents suivent
la méme trajectoire et que ces sites présentent une faible richesse spécifique (Walker et al.,

2010).

La substitution espace-temps peut constituer une bonne alternative aux études directes a long
terme lorsque des tendances générales ou qualitatives sont recherchées, et que des
hypothéses sont préalablement générées pour prédire les conséquences a long terme des
changements environnementaux induits par I'hnomme (Pickett et al., 1989). Il est ainsi possible
d’inférer une tendance temporelle a I'étude de sites d’ages différents en supposant que les
variations spatiales et temporelles sont équivalentes. Les gradients climatiques
(climatoséquences) peuvent étre utilisés pour étudier les effets combinés de plusieurs
facteurs qui évoluent avec le changement climatique, tels que la composition de la végétation
et les régimes d'enneigement, et pour déduire I'effet a long terme du changement de climat
sur les sols (Djukic et al., 2010 ; Giardina & Ryan, 2000 ; Post et al., 1982 ; Raich & Schlesinger,
1992 ; Townsend et al. 1995). Cependant, l'interaction fréquente entre différents facteurs

d’état rend difficile la quantification de I'effet d’un facteur donné.

Par ailleurs, I'étude du carbone organique du sol le long de climatoséquences suppose que sa
réponse au réchauffement est similaire a la relation entre la température et les stocks de
carbone organique du sol. Cette hypothése a été contredite par |'étude d’une
climatoséquence de 4 000 km de longueur en Amérique du Sud (Abramoff et al., 2019).
Toutefois, il est raisonnable de penser qu’elle se confirme dans certaines régions ou le
gradient climatique existe sur une échelle spatiale restreinte en lien avec un effet altitudinal,
comme dans les régions montagneuses ou la stabilisation climatique du carbone organique

dans les sols joue probablement un réle central (Sjogersten et al., 2011).
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F. La matiére organique du sol dans les écosystémes de montagne

Les milieux de montagne occupent environ 27 % des surfaces continentales terrestres et
abritent le quart des animaux et plantes présents sur Terre. lls procurent des biens et des
services a plus de la moitié de I'humanité, notamment en fournissant prés de 70 % de I'eau
douce de la planete (Huber et al., 2006 ; FAO, 2021). Ces milieux constituent aussi une richesse

écologique remarquable (Nagy et Grabherr, 2009).

Sud Nord
«— —
Etage nival (-5°C)
Lichen, plante pionniére
3000m  2900m g
)
Etage alpin (-1°C) %
Pelouse
__________________________________ %3
2200 m LY
S
Etage subalpin (3°C) 2 S

Pin, Méléze, Rhododendron, Genévrier

Etage montagnard (7°C)
Epicéa, Sapin, Hétre

Etage collinéen (11 °C)
Chéne, Charme, Chataignier

Figure 10 : Etagement de la végétation dans les Alpes et conséquences majeures induites
par le réchauffement climatique. Les altitudes et les températures moyennes indiquées sont

approximatives.

Du fait de leur complexité géomorphologique (pente, escarpements, etc.), du climat varié
(incidence de Il'ensoleillement, couverture neigeuse, gradient thermique, etc.) et des

perturbations naturelles (chutes de pierres, avalanches, etc.), les paysages de montagne sont
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caractérisés par une grande variabilité spatiale. Associées a la diversité de substrats rocheux
et aux différentes gestions des terres pratiquées (paturage, gestion sylvicole, histoire des
usages, etc.), ces caractéristiques font des paysages de montagne une mosaique de conditions
locales tres diverses, qui se traduit a la fois dans les sols et dans la végétation (Garcia-Pausas
et al., 2017). Le gradient d’altitude associé a la présence de fortes pentes et de variations
extrémes de conditions climatiques entraine un étagement des communautés végétales des
plus basses vallées aux hautes altitudes (Figure 10 ; Ozenda, 1985 ; Walter, 1979). Cet
étagement engendre I'un des plus forts gradients de diversité environnementale des régions
continentales. Cet environnement complexe, particulierement sensible aux changements
globaux et qui offre des climatoséquences et des chronoséquences uniques, constitue un
observatoire exceptionnel pour I'’étude des dynamiques écologiques, dont celles des sols et
de leur matiere organique (Sjogersten et al., 2011). Toutefois un certain nombre de difficultés,
dont la faible accessibilité (liée au climat et aux reliefs escarpés) et la superposition de
multiples facteurs (altitude, végétation, topographie), rendent difficile I'identification des
relations de causalité concomitantes de la matiere organique des sols et des parameétres
environnementaux. Cela explique la nature fragmentaire et limitée des connaissances

disponibles actuellement (Becker et al., 2007 ; Sjogersten et al., 2011).

Dans les écosystemes de montagne, le systéme « sol-plante » assure un grand nombre de
services écosystémiques cruciaux. Parmi eux, la production de biomasse, la régulation et la
purification de I'eau, la pollinisation, la constitution d'habitats pour de multiples espéces et la
régulation du climat par la séquestration du carbone organique dans le sol (Bardgett et al.,
2002 ; EEA, 2010 ; Jobbagy and Jackson, 2000). Comme ailleurs, le stock de carbone organique
dans les sols de montagne est le résultat du bilan entre les entrées de carbone, provenant de
la production de biomasse, et les sorties, en grande partie issues de la minéralisation
microbienne (Jenny, 1994 ; Schlesinger 1977). Du fait de I’'hétérogénéité spatiale considérable
dans les environnements de montagne, les quantités de carbone organique stockées dans les
sols sont trés hétérogenes. Il est donc difficile de réaliser des modélisations a large échelle des
stocks actuels et de prédire leur réponse aux changements globaux attendus (Garcia-Pausas
et al.,, 2017). Néanmoins, des estimations réalisées en Europe sur des sols d’altitude ont
révélés des stocks de carbone organique compris entre 4.5 et 278 t C ha avec une médiane

de 100 t C. ha sur I'ensemble du profil, ce qui correspond a des quantités comparables a
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celles retrouvées dans les sols boréaux ou de toundra (Jobbagy and Jackson, 2000 ; Sjogersten
et al., 2011 et références citées). Certains auteurs mettent en évidence qu’une grande partie
du carbone organique des sols d’altitude persiste sous une forme particulaire, caractérisée
par un long temps de résidence, ce qui est attribué aux conditions climatiques limitantes pour

la décomposition microbienne (Budge et al., 2010 ; Leifeld et al., 2009).

En Europe, les écosystemes de montagne sont particulierement exposés au changement
climatique avec des tendances de réchauffement observées plus rapides qu’en plaine (Diaz &
Bradley, 1997 ; Hagedorn et al., 2010 ; Schréter et al., 2005). Au cours du XXM siécle, les Alpes
européennes ont ainsi connu une hausse de 2 °C des températures minimales annuelles
(Beniston et al., 1997). L'une des conséquences attendues de ce réchauffement est la hausse
des émissions de CO; du sol vers I'atmosphére (Schimel et al., 1995 ; Sjogersten et al., 2011).
De par leur richesse en carbone organique et leur exposition au changement climatique, les
sols de montagne sont considérés comme des "hot-spots" potentiels d’émission de gaz a effet

de serre (Jandl et al., 2011 ; Hagedorn et al., 2010).

Le réchauffement climatique entraine aussi dans les milieux de montagne des changements
de régime thermique du sol et de date de fonte des neiges qui peuvent affecter les
dynamiques de végétation (Albrecht et al., 2002 ; Figure 10). La densification des couverts
végétaux en altitude, liée a une recolonisation des espaces ouverts par des especes ligneuses,
constitue une des principales tendances observées (Choler et al., 2021). La contribution
relative des changements de pratique de gestion des milieux de montagne et du changement
climatique pour expliquer ces dynamiques est toujours en débat (Gehrig Fasel et al., 2007).
Les conséquences de ces changements sur la séquestration du carbone organique dans les
sols des écosystémes de montagne sont inconnues a I’échelle régionale. Les connaissances sur
la dynamique de la matiere organique dans ce contexte de verdissement restent tres
fragmentaires. D’ou l'importance d’éclaircir les relations de causalité entre la matiere
organique des sols de montagne et les parameétres environnementaux et de comprendre sa

variabilité le long de climatoséquences.
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G. La pédogenése en montagne

Les milieux de montagne laissent apparaitre tous les stades de développement du sol, des
phases initiales de formation (par exemple, sols formés aprés retraits glaciaires ou
mouvements de terrain) a des sols évolués ayant eu une pédogenése continue durant
plusieurs milliers d’années. Lorsqu’'un matériau parental vient a affleurer a la suite d’un
phénoméne d’érosion ou d’apport, une désagrégation physique et une succession de
transformations minéralogiques et géochimiques (altération) conduisent a la formation de
minéraux secondaires et a la constitution d’un horizon pédologique C (WRB, 2014). En
paralléle, les premiers organismes autotrophes et hétérotrophes colonisent le milieu. Des
lichens et des mousses s’installent, puis des herbacées qui contribuent a la formation d’un
horizon d’accumulation de matiere organique O. Grace au mélange des matiéres organiques
avec les produits issus de l'altération via des interactions organo-minérales, un horizon
organo-minérale A se forme sous I’horizon O. Avec le temps et le développement de la
végétation, d’autres horizons pédologiques apparaissent a la suite de différents processus
comme le remaniement ou la migration d’argiles, d’ions, de composés organiques, de
carbonate de calcium, etc (Duchaufour et al., 2008 ; WRB, 2014). Dans ces conditions, le
climat joue un role prépondérant (Garcia-Pausas et al., 2017). En montagne, il se caractérise
par de courtes périodes de développement de la végétation avec un rythme saisonnier tres
marqué, par de fortes amplitudes thermiques journalieres (cycles gel/dégel) et par la
dynamique du manteau neigeux, qui conditionne largement I'activité de I'écosysteme (Jones

et al., 2001).

Dans les Alpes, les sols sont jeunes (< 10 000 ans avant notre ére) en raison de la derniéere
glaciation et du processus constant de rajeunissement dans les fortes pentes (Poulenard et
Podwojewski, 2006). Sur roche calcaire en contexte instable (pentes abruptes), les sols peu
épais et extrémement graveleux et/ou pierreux du type Rendzic Leptosols et Chromic
Leptosols dominent (Garcia-Pausas et al., 2017 ; WRB, 2014). Ces sols présentent de fortes
limitations a I'enracinement et des teneurs en carbonates de calcium variables selon I'avancée
des processus de décarbonatation. Sur roche siliceuse en contexte instable, des sols peu
évolués comme les Lithic Leptosols et les Régosols sont communs (Sjogersten et al., 2011 ;

WRB, 2014). Sur les surfaces stables et bien drainées, les sols sont plus développés. On y
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trouve alors des Cambisols et différents types de Podzols (Figure 11 ; Egli et Poulenard, 2016 ;

Sjogersten et al., 2011 ; WRB, 2014).

Soil units Vegetation

Silicatic parent
material (French Alps)

Calcareous parent
material (Italian Alps)

Dysic Leptosol Alpine meadow ’

Leptic Podzol Hyperhumi-rendzic Leptosol P —

Haplic (or albic) Calcari-mollic Cambisol

Temperature

Podzol
Entic Podzol Calcari-mollic Cambisol

Haplic Luvisol Mixed forest
Dystric Cambisol

Calcari-mollic Cambisol -4

Climate

Altitude

High alpine zone

3000-3100 m -
Alpine zone
- 20002300 m —

Subalpine zone

— 1500-1600 m —

Precipitation

Upper montane zone

- — — 800-900m -
Lower montane zone
- — — 300-500m -

Planar zone

Figure 11 : Séquences de sols (WRB, 2014) trouvés en montagne le long de versants calcaire

et granitique, d’apreés Egli et Poulenard, 2016.
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Partie 2 : Objectifs & hypothéses de travail

L'objectif général de ce travail est d’approfondir nos connaissances sur les dynamiques
guantitatives et qualitatives de la matiére organique des sols, et en particulier du carbone
organique, dans I'histoire des écosystemes de montagne. Pour cela, nous nous appuyions sur
I’étude de chronoséquences, de climatoséquences et de simulations expérimentales de
changements pédoclimatiques pour examiner de maniere comparative la matiére organique

des sols a différents stades de I’histoire d’un écosysteme de montagne.

Stock de carbone
organique dans

les sols .
Puit

\L Source o

Temps

Figure 12 : Positionnement conceptuel de nos pistes de recherche par rapport a des
trajectoires possibles des stocks de carbone organique du sol. Le point 1 sera traité dans le
chapitre 2 intitulé "Topsoil organic matter build-up in glacier forelands around the world". Le
point 2 sera abordé dans le chapitre 3 " Variabilités qualitative et quantitative de la matiere
organique des sols et importance de sa stabilisation environnementale en montagne " et enfin
le point 3 sera abordé dans le chapitre 4 intitulé "Soil organic matter changes under

experimental pedoclimatic modifications in mountain grasslands of the French Alps".
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o Premierement, nous chercherons a déterminer I'existence d’un schéma commun

o

d’évolution de la matiére organique des sols dans les phases initiales de formation d’un
écosystéme terrestre en étudiant la constitution des premiers pools de matiére
organique. Ce travail sera mené sur des marges de retrait glaciaire. Nous étudierons
pour ce faire dix chronoséquences de retraits glaciaires dans le monde. Il s’agit
d’analyser les relations entre les variables climatiques locales et la dynamique
guantitative de la matiére organique nouvellement accumulée dans les horizons de
surface des sols au cours du temps ainsi que son évolution qualitative en étudiant sa
stabilité thermique, sa stoechiométrie élémentaire, les isotopes stables de |'azote et
du carbone et les groupements fonctionnels du carbone organique (Figure 12 point 1,
chapitre 2).

Deuxiémement, nous analyserons la variabilité de la matiére organique des sols (stock
de carbone organique, stabilité, signature biogéochimique) a I’échelle du paysage le
long de climatoséquences composées d’écosystémes ayant suivis des trajectoires
différentes pour observer I'importance du mécanisme de stabilisation
environnementale dans les milieux de montagne. Pour cela, nous étudierons dix-sept
climatoséquences réparties dans les Alpes francaises. Nous chercherons a identifier les
déterminants du stockage du carbone organique dans les sols de montagne que nous
guantifierons en tenant compte de l'originalité morphologique de ces sols et nous
analyserons la signature biogéochimique de leur matiére organique (Figure 12 point 2,
chapitre 3).

Troisiemement, nous étudierons la réponse de la matiere organique de sols de prairie
de montagne a des perturbations climatiques et a la modification des conditions de
stabilisation environnementale par le climat. Pour cela, nous simulerons des
changements de régimes pédoclimatiques par une approche expérimentale et nous
mesurerons son impact sur la teneur en carbone organique et sur la signature
biogéochimique de la matiére organique (Figure 12 point 3, chapitre 4).

Une discussion générale des avancées scientifiques et des limites de notre travail sera

développée au chapitre 5.
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De maniere globale, notre travail est structuré autour des trois hypothéses suivantes :

o Hypothese 1 : Depuis les premiers stades de pédogenése jusqu’aux sols plus évolués,
le climat est un déterminant central de la dynamique de la matiere organique des sols
en montagne, de par son effet sur la production de biomasse végétale et sur la

décomposition.

o Hypothése 2 : A I'échelle du paysage, la stabilisation environnementale par le climat
structure la variabilité quantitative et qualitative de la matiére organique des sols en
montagne le long des climatoséquences. L'importance de cette structuration par le

climat est plus forte dans les horizons de surface des sols qu’en profondeur.

o Hypothése 3: Le carbone organique des sols d’altitude est trés réactif aux
changements climatiques du fait de la présence d’un pool labile hautement vulnérable,
préservé de la décomposition par un mécanisme de stabilisation environnementale

par le climat.
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Partie 3 : Sites d’études et méthodes générales

Les matériels et méthodes utilisés seront détaillés dans chacune des parties. L'objectif ici est
de présenter les points méthodologiques communs ainsi que la démarche globale appliqués

dans ce travail de these.

A. Dispositifs d’observation

Pour comprendre la dynamique de la matiere organique des sols au cours de I’histoire des
écosystémes de montagne, cette thése s’appuie sur des données recueillies dans trois
dispositifs d’observation distincts: des chronoséquences de retraits glaciaires, des
climatoséquences et des expérimentations de simulations de changement pédoclimatique

(Tableau 1, Figure 13).

Tableau 1 : Présentation des trois dispositifs d’observation sur lesquels ce travail de thése

s’appuie.
Dispositif Composition Nombre Localisation Echelle Programme scientifique et
spatiale objectif
ERC IceCommunities
Reconstruction de la
Séquences de sols
dynamique des
d’ages connus 10
Chronoséquences 4 continents Globale  communautés et du
formés a la suite de  séquences
fonctionnement des
retraits glaciaires
écosystémes apres le retrait
glaciaire.
Orchamp/Trajectories/MON
TANE/Zone Atelier Alpes
Mieux saisir, dans le temps et
Séquences de sols
17 Alpes dans I'espace, les
Climatoséquences de gradients Régionale
séquences francaise dynamiques couplées entre

altitudinaux

le climat, lutilisation des
terres et les biodiversités des

écosystémes de montagne.
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ANR TransAlp project, AnaEE

Deux expériences : Lautaret- Analyser les effets a court et
transplantation Oisans, moyen terme du
Simulations de L. . , -
réciproque de sols 2 Massif du réchauffement/refroidissem-
changement Locale
alpin/subalpin et sites Grand ent expérimental sur le
pédoclimatique
réchauffement par Galibier, fonctionnement
Open Top Chamber France écosystemes de  prairies

alpines/subalpines.

Deux types de séquences de sols sont étudiés: (i) des chronoséquences, qui permettent
d’étudier I'évolution biogéochimique de la matiére organique des sols et la constitution des
stocks aux premiers stades de formation des écosystémes terrestres et (ii) des
climatoséquences, qui permettent d’étudier les stocks et la qualité biogéochimique de la

matiere organique des sols dans différents contextes environnementaux.

Les chronoséquences se trouvent au nombre de dix et sont réparties dans neuf pays: la
France, l'ltalie, la Géorgie, le Canada, la Bolivie, I'Equateur, I'Argentine, le Népal et le
Groenland. Elles sont constituées de trois a neuf placettes d’ages croissants allant des terrains
récemment déglacés aux stades de succession tardive de la pédogenése (zones déglacées il y
a plus de 300 ans). L'objectif du projet fondateur (lcecommunities) est de reconstruire la
dynamique des communautés et des assemblages d'especes apreés le retrait glaciaire grace au
métabarcodage de I'ADN environnemental. Dans cette thése, nous nous attacherons a
caractériser le compartiment pédologique et plus exactement la matiere organique. Ces
séquences ont été sélectionnées car les historiques de déglaciation sont disponibles dans la
littérature ou sur des images satellites. Elles présentent par ailleurs une lithologie proche, avec
des roches cristallines a tendance acide, et elles couvrent un large éventail de conditions
géographiques et climatiques (latitude, altitude, température annuelle moyenne,
précipitations) ce qui permet une étude comparative a large échelle des dynamiques

d’évolution de la matiére organique des sols.
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Les climatoséquences, au nombre de dix-sept, sont réparties dans différentes zones des Alpes
francaises. Elles sont composées de quatre a huit placettes réparties tous les 200 m de
dénivelé environ, sur un gradient thermique croissant, des températures les plus froides a
haute altitude, aux conditions plus chaudes a basse altitude. Les ages des écosystemes
occupés par ces placettes sont indéterminés. En montagne, de nombreux phénomeénes
peuvent perturber I'évolution d’un écosystéme (avalanches, éboulis, crises érosives, etc.) si

bien qu’il est possible de trouver a basse altitude des sols tres récents.

Intégrées dans I'observatoire pluridisciplinaire ORCHAMP (Observatoire spatio-temporel de la
biodiversité et du fonctionnement des socio-écosysttmes de montagne), ces
climatoséquences s’inscrivent dans une démarche d’étude couplée entre le climat, I'utilisation
des terres et la biodiversité sur le fonctionnement des écosystémes de montagne. Dans cette
thése, nous nous attacherons a étudier le compartiment pédologique et a caractériser
finement la matiere organique des sols. Les climatoséquences ont été sélectionnées sur
plusieurs criteres. D’abord, elles couvrent différents massifs aux conditions climatiques
contrastées (Durand et al., 2009) et sur chaque versant, elles s’étendent sur des gradients
altitudinaux étendus. Ces climatoséquences ont par ailleurs été sélectionnées en partenariat
avec les collectivités et les aires protégées. Elles couvrent une multitude de conditions
environnementales différentes (climatique, pédologique, géologique, phytoécologique) ce qui
est idéal pour étudier la variabilité de la quantité et la qualité biogéochimique de la matiere
organique a I'échelle des paysages. Il est a noter que les placettes n‘ont donc pas été
sélectionnées sur des critéres pédologiques, ce qui assure une bonne représentativité de
I'ensemble des écosystémes présents en montagne. Les présentations et descriptions de
chaque climatoséquence et placette sont disponibles en ligne sur le site ORCHAMP

(orchamp.osug.fr).

Deux types de simulations pédoclimatiques ont été étudiées sur deux mémes sites. Les deux
sites d'étude sont des prairies alpines et subalpines de la plateforme de recherche socio-
écologique a long terme Lautaret-Oisans (Zone Atelier Alpes), dans le massif du Grand Galibier
a 2450 m (site alpin, 45°03'19.65 "N 6°24'0.70 "E) et a 1950 m (site subalpin, 45°02'24.04 "N
6°25'09.20 "E). Ces deux sites correspondent par ailleurs a deux placettes de la

climatoséquence du Lautaret (ORCHAMP). Les deux simulations font appel a des
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expérimentations différentes : (i) une transplantation réciproque de sols alpin/subalpin pour
simuler un réchauffement/refroidissement et (ii) un réchauffement par Open Top Chamber

(OTC) des sols alpin/subalpin.

La transplantation réciproque de dix parcelles de prairies alpine/subalpine a simulé un
réchauffement/refroidissement de 3 °C en moyenne et a diminué/augmenté la durée de la
période de végétation. L'objectif du projet (TransAlp) est d’analyser les effets a court et moyen
terme du réchauffement/refroidissement expérimental sur le fonctionnement des
écosystemes de prairies alpines/subalpines. Nous nous focaliserons sur le compartiment
pédologique, et tout particulierement sur le carbone organique, pour étudier sa réaction aux

changements pédoclimatiques.

Le réchauffement par OTC a permis de simuler un réchauffement d’environ 1 °C en moyenne
pour huit sols alpins et huit sols subalpins avec leurs communautés végétales associées. Sous
I'égide de AnaEE France (Analyse et Expérimentation sur les Ecosystémes) cette
expérimentation vise a étudier les effets du réchauffement sur les écosystemes de prairies
alpine/subalpine et en particulier sur la végétation. De la méme maniére que pour
I’expérimentation de transplantation, nous étudierons la réponse de la matiére organique du

sol et en particulier du carbone, a ce réchauffement.
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B. Données climatiques

Deux produits ont été utilisés : CHELSA (Climatologies at High resolution for the Earth’s Land
Surface Areas ; Karger et al., 2017) pour les chronoséquences et la chaine S2M (SAFRAN-
SURFEX/ISBA-CROCUS-MEPRA ; Durand et al., 2009 ; Vernay et al., 2019 ; Vionnet et al., 2012)
pour les climatoséquences et les sites de simulation de changement pédoclimatique. Ces deux
produits sont en accés libre et présentent l'intérét de tenir compte des effets topographiques

sur les variables de surface (température, précipitations, etc.).

CHELSA est un modeéle issu de la réanalyse climatique ERA-Interim déployé dans le monde
entier et disposant d’informations de tres haute résolution (30 secondes d'arc, environ 1 km
a I'équateur). En raison de l'inclusion de prédicteurs orographiques, CHELSA est un modele
particulierement adapté pour I'estimation de parameétres de température et de précipitation

en régions montagneuses (Karger et al., 2017).

La chaine S2M de réanalyse météorologique est un outil de simulation des parameétres
météorologiques, nivologiques et pédoclimatiques pour 23 massifs des Alpes francaises,
chaque massif étant découpé par tranche d’altitude de 300 m avec plusieurs orientations et

pentes.

Ces produits de modélisation climatique a grande échelle offrent I'avantage d’un acceés aisé a
toute sorte de variables. Néanmoins, ils présentent I'inconvénient de ne pas tenir compte des
effets micro topographiques et des effets de la végétation sur le climat, ce qui limite la
précision de nos caractérisations des conditions pédoclimatiques qui conditionnent les

processus biogéochimiques a tres fine échelle.
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C. Une méthode d’étude de la signature biogéochimique de la matiére organique :
I’analyse thermique Rock-Eval®.

Comme nous I'avons précédemment expliqué, il est utile d’étudier la matiére organique des
sols a travers une approche permettant de prendre en considération la complexité de sa
dynamique, et pour cela, les méthodes thermiques de caractérisation de la matiére organique,
et en particulier par Rock-Eval®, constituent une bonne alternative aux méthodes plus

colteuses et longues a mettre en ceuvre.

L'analyse thermique Rock-Eval® (Rock-Eval® 6 Turbo, Vinci Technologies) permet de séparer
des pools de carbone de stabilité thermique différente, d’évaluer la stabilité thermique
spécifique de ces différents pools et de caractériser approximativement la composition
élémentaire en hydrogene, oxygene et carbone de la matiére organique. Cette technique est
un bon moyen d’évaluer sa signature biogéochimique globale (Behar et al., 2001 ; Disnar et
al., 2003). Elle consiste a mesurer en continue des effluents gazeux émis par la matiére
organique pendant deux phases de réchauffement (Figure 14). Dans sa configuration par
défaut, la premiére étape est une phase de pyrolyse (isotherme de 3 minutes a 200°C suivie
d'une rampe de température de 200 a 650°C avec une vitesse de chauffe de 30°C min) en
atmosphere inerte (N2) durant laquelle le CO et le CO; sont quantifiés en continue par
détection infrarouge. Les effluents d'hydrocarbures volatils (CH) sont quantifiés par un
détecteur a ionisation de flamme. La deuxieme étape de chauffe est une phase d’oxydation (1
minute d'isotherme a 300°C suivie d'une rampe de température de 300 a 850°C avec une
vitesse de chauffe de 20°C min! et un isotherme de 5 minutes a 850°C) sous atmosphére
oxygénée (air du laboratoire) durant laquelle le CO et le CO; sont quantifiés en continu par
détection infrarouge. Cing thermogrammes par échantillon sont ainsi générés : celui des
effluents d'hydrocarbures volatils (HC) libérés au cours de la pyrolyse, du CO et du CO; libérés

au cours de la pyrolyse et du CO et CO; libérés pendant I'oxydation (Figure 14).
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Figure 14 : Méthode utilisée par défaut pour I'analyse thermique Rock-Eval® 6 Turbo,

d’apres Cécillon et al., 2018.

A partir de chaque thermogramme, deux fractions thermiques du carbone sont définies : (i) le
carbone pyrolysable (PC), correspondant au carbone évacué durant toute la phase de pyrolyse
sous forme de CH, CO et CO; et (ii) le carbone résistant a la pyrolyse (RC), évacué sous forme
de CO et CO; pendant la phase d'oxydation. Ces fractions sont exprimées en teneur (g C/kg)
ou en pourcentage du carbone organique total. Elles contiennent des proportions croissantes
de carbone organique biogéochimiquement stable. A partir des cing thermogrammes, des
parameétres de thermostabilité spécifique ont été définis : les parameétres de températures
Txx_CH_PYR, Txx_CO_PYR, Txx_CO2_PYR, Txx_CO_OX et Txx_C0O2_0OX qui correspondent a la
température qui coincide avec la libération de 30 %, 50 %, 70 % ou 90 % des effluents de CH,
CO et CO; lors de chacune des deux phases (exprimés en °C; Cécillon et al., 2018). Plus ces
parameétres sont élevés, plus le carbone organique est thermorésistant. Des indices informant
sur la composition élémentaire de la matiére organique ont également été déterminés.
L'oxygene, libéré sous forme de CO et CO, pendant la phase de pyrolyse, et I'hydrogene, libéré

sous forme d'hydrocarbures (HC), ont été quantifiés pour déterminer respectivement l'indice
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d'oxygéne (OIRE6, mg 02 g C) et I'indice d'hydrogéne (HI, mg HC g* C). L'indice OIRE6 est
corrélé au rapport élémentaire O : C de la matiere organique et l'indice HI est corrélé au
rapport élémentaire H : C de la matiére organique (Espitalié et al., 1977 ; Lafargue et al., 1998).
Enfin, de la méme maniére que Sebag et al. (2016), nous avons calculé l'indice i et l'indice r,
qguiinforment respectivement sur la préservation du carbone organique thermiquement labile
et la contribution du carbone organique thermiquement stable par rapport au carbone

organique total.

Afin d’optimiser I'analyse sur les sols trés pauvres en matiére organique, la méthode a été
adaptée pour les sols de chronoséquences. Ainsi, les signaux de HC, CO et CO; de la phase de
pyrolyse ont été couplés entre eux, de la méme maniere que les signaux de CO et CO; de la
phase d’oxydation. Par ailleurs, afin de ne pas solliciter le carbone minéral, la phase
d’oxydation a été stoppée a 611 °C. Trois fractions thermiques ont été définies (Figure 15) : (i)
un pool de carbone organique pyrolysable hautement thermolabile (POC 1) correspondant au
carbone évacué sous forme de CH, CO et CO; a 200 °C pendant les trois minutes d’isotherme,
(ii) un pool intermédiaire de carbone organique pyrolysable (POC 2) correspondant au carbone
évacué sous forme de CH, CO et CO; pendant la rampe de température de la phase de pyrolyse
entre 200 et 650 °C et (iii) un pool de carbone organique résistant a la pyrolyse (ROC)
correspondant au carbone évacué pendant la phase d'oxydation sous forme de CO et CO,.
Ainsi, les fractions POC 1, POC 2 et ROC, exprimées en concentration (g C/kg) ou en
pourcentage du carbone organique total, correspondent a trois fractions du carbone
organique contenant des proportions croissantes de carbone organique biogéochimiquement
stable. A partir de ce fractionnement, des paramétres de thermostabilité spécifique aux
fractions POC 2 et ROC ont été déterminés. Les températures auxquelles 50 % et 90 % du
carbone des fractions POC 2 et ROC ont été libéré ont été définis comme T50-POC 2, T90-POC
2, T50-ROC et T90-ROC (exprimés en °C). Pour les deux fractions POC 1 et POC 2, nous avons
également quantifié la proportion de carbone organique libérée sous forme de CH afin

d'estimer I'enrichissement en hydrogene de la matiere organique : CH_POC 1 et CH_POC 2.

La liste compléte des parameétres Rock-Eval® utilisés figure en tableau 2.
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Figure 15 : Thermogrammes de pyrolyse et d'oxydation de deux sols de chronoséquences

analysés par Rock-Eval®, d’aprés Khedim et al., 2021.
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Tableau 2 : Liste compléte des paramétres Rock-Eval® utilisés et leur interprétation.

Parameétre Rock-Eval®

Définition

Interprétation

Paramétres Rock-Eval® classiques détaillés dans Kanari et al. (2021)

PC (gC/kg) Somme de la teneur en carbone organique Fraction relativement
mesurée sur les 3 thermogrammes de pyrolyse thermolabile
RC (gC/kg) Somme de la teneur en carbone organique Fraction relativement

mesurée sur les 2 thermogrammes d’oxydation

thermostable

TwCH_PYR (°C)

Température a laquelle xx% de CH a été
pyrolysé

Corrélé positivement avec la
stabilité biogéochimique du
carbone

T«CO_PYR (°C)

Température a laquelle xx% de CO a été
pyrolysé

Corrélé positivement avec la
stabilité biogéochimique du
carbone

T«CO2_PYR (°C)

Température a laquelle xx% de CO, a été
pyrolysé

Corrélé positivement avec la
stabilité biogéochimique du
carbone

TCO_OX (°C)

Température a laquelle xx% de CO a été oxydé

Corrélé positivement avec la
stabilité biogéochimique du
carbone

T CO,_OX (°C)

Température a laquelle xx% de CO; a été oxydé

Corrélé positivement avec la
stabilité biogéochimique du
carbone

OIRE6 (mg 02/g C)

Quantité d’oxygene mesuré en phase de
pyrolyse par rapport au carbone organique
total

Enrichissement en O de la
matiére organique

HI (mg HC/g C)

Quantité d’hydrogéne mesuré en phase de
pyrolyse par rapport au carbone organique
total

Enrichissement en H de la
matiére organique

Indice i

log10 (proportion de CH libéré entre 200 et 400
°C /proportion de CH libéré entre 400 et 460°C)

Corrélé négativement avec la
stabilité biogéochimique du
carbone

Indice r

Proportion de CH libéré apres 400 °C par
rapport au CH total

Corrélé positivement avec la
stabilité biogéochimique du
carbone

Parametres adaptés pour les sols de chronoséquences pauvres en matiéeres organiques

POC 1 (gC/kg)

Teneur en carbone organique mesurée lors des
trois minutes d’isotherme a 200 °C en pyrolyse

Fraction ultra-thermolabile

POC 2 (gC/kg) Teneur en carbone organique mesurée lors de Fraction relativement
la phase de pyrolyse entre 200 et 650°C thermolabile
ROC (gC/kg) Teneur en carbone organique mesurée lors de Fraction relativement

la phase d’oxydation entre 300 et 611°C

thermostable

Te_POC 2 (°C)

Température a laquelle xx% de carbone
organique de la fraction POC 2 a été pyrolysé

Corrélé positivement avec la
stabilité biogéochimique du
carbone

Tw_ROC (°C)

Température a laquelle xx% de carbone
organique de la fraction ROC a été oxydé

Corrélé positivement avec la
stabilité biogéochimique du
carbone

CH_POC1

Proportion de carbone organique de la fraction
POC 1 libérée sous forme de CH

Enrichissement en H de la
matiére organique
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CH_POC?2 Proportion de carbone organique de la fraction Enrichissement en H de la
POC 2 libérée sous forme de CH matiere organique
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increasing contribution of organic matter from plant origin. We measured total SOM
concentration (carbon, nitrogen), its relative hydrogen/oxygen enrichment, stable iso-
topic (*3c, *N) and carbon functional groups (C-H, C=0, C=C) compositions, and its
distribution in carbon pools of different thermal stability. We show that SOM content
increases with time and is faster on forelands experiencing warmer climates. The build-
up of SOM pools shows consistent trends across the studied soil chronosequences.
During the first decades of soil development, the low amount of SOM is dominated by
a thermally stable carbon pool with a small and highly thermolabile pool. The stability
of SOM decreases with soil age at all sites, indicating that SOM storage is dominated
by the accumulation of labile SOM during the first centuries of soil development, and
suggesting plant carbon inputs to soil (SOM depleted in nitrogen, enriched in hydro-
gen and in aromatic carbon). Our findings highlight the potential vulnerability of SOM
stocks from proglacial areas to decomposition and suggest that their durability largely

KEYWORDS

1 | INTRODUCTION

Since the Last Glacial Maximum (ca. 20 kyr), more than 10% of the
Earth's land surface area has been freed from its ice cover (Adams &
Faure, 1998). In 2010, the total glacierized area (ca. 200 000 glaciers
excluding the Greenland and Antarctic ice sheets) was estimated at
0.72 Mkm? (Pfeffer et al., 2014; RGI Consortium, 2017), but ongo-
ing climate change is accelerating glacier ice loss (Hock et al., 2019).
As an example, in the European Alps, 25%-30% of ice cover dis-
appeared over the past 60 years (Gardent et al., 2014; Smiraglia &
Azzoni, 2015). Based on the Representative Concentration Pathway
8.5 scenario, mountain glaciers are expected to lose 37%-57% of
their mass by 2100, and many will disappear even for lower emis-
sion scenarios (Hock et al., 2019). This accelerating ice shrinkage will
lead to the expansion of novel terrestrial ecosystems conditioned by
ecological succession (Clements, 1916), landform changes and soil
development (Eichel et al., 2016).

Globally, soils are a major terrestrial reservoir of carbon (e.g.,
Gherardi & Sala, 2020; Jobbagy & Jackson, 2000). Soil develop-
ment has led to the accumulation of significant amounts of carbon
as organic matter in formerly glaciated areas (e.g., Albrecht, 1938;
Schlesinger, 1995). Despite high uncertainties, up to one-third (i.e.,
490 GtC) of the current global soil organic carbon (SOC) has been
sequestered in soils since the Last Glacial Maximum due to a large in-
crease in the areas of forests and other SOC-rich ecosystems (Adams
& Faure, 1998; Adams et al., 1990). The rate of postglacial carbon
sequestration as soil organic matter (SOM) strongly varies with
time after barren substrate exposure. Net SOC accumulation rates
are usually greatest during the early stages of soil development in
proglacial areas, and also depend on climatic conditions as some au-
thors have pointed out without drawing up a general law (Bockheim
etal.,, 2000; Egli et al., 2012; Harden et al., 1992; Schlesinger, 1990).

depends on the relative contribution of carbon inputs from plants.

carbon stability, chronosequence, climate sensitivity, soil organic matter, topsoil development

By modeling postglacial SOC sequestration, Harden et al.
(1992) emphasized the strong sensitivity of their simulations to
SOC decomposition dynamics while regretting the lack of knowl-
edge on the relative contributions of labile (fast cycling) and sta-
ble (slow cycling) SOC kinetic pools within soil chronosequences.
Accumulation of SOM in glacier foreland soils with low net primary
production and low rate of SOM degradation is also a key ele-
ment of ecosystem development in the early stages of successions
(Schulz et al., 2013; Wietrzyk et al., 2018; Yoshitake et al., 2018).
During the past 15 years, researchers have examined the distribu-
tion of SOC in different kinetic pools as soils form in glacier fore-
lands (e.g., Bardgett et al., 2007; Egli et al., 2012; Schweizer et al.,
2018) using chemical (e.g., Egli et al., 2012), physical (e.g., Conen
et al., 2007) or thermal (Bardgett et al., 2007) SOM fractionation
methods, in some cases in combination with elemental isotopic sig-
natures of SOM (*°N, 3¢, “cC; Bardgett et al., 2007; Smittenberg
et al., 2012) or other SOM characterization techniques such as
13C nuclear magnetic resonance or Fourier transform mid-infrared
spectroscopy (Dimig et al., 2012; Egli et al., 2010). The main as-
sumptions from these works are as follows: (i) a stable and ancient
SOC fraction—whose origin is still debated—may be the primary
source of carbon and energy for microbial communities during the
first decades of soil development (Bardgett et al., 2007; Guelland
et al., 2013), while nitrogen would mostly originate from atmo-
spheric deposition (Smittenberg et al., 2012); (ii) organo-mineral
associations evolve in early stages of soil development, with SOC
sequestration occurring at a faster rate than soil mineral weath-
ering (Dumig et al., 2012; Schweizer et al., 2018). However, dis-
crepancies remain among studies regarding the evolution of SOC
stability during the development of proglacial soils and the build-up
of their SOM stocks. Indeed, Bardgett et al. (2007) showed that
SOC stability decreased during soil development, whereas Egli
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et al. (2010) showed that the proportion of stable SOC increased
and other researchers did not identify clear temporal changes in
SOC stability (Conen et al., 2007; Egli et al., 2012). Such incon-
sistencies may relate to local environmental conditions. Moreover,
the methods used for partitioning stable from labile SOC may
also affect study outcomes, as the currently available SOM frac-
tionation methods cannot reliably isolate SOC fractions that are
unique and non-composite in terms of carbon turnover times in
soil (von Lutzow et al., 2007; Smith et al., 2002). The same is true
for thermal methods (e.g., Balesdent, 1996), which have, however,
demonstrated that biogeochemically stable SOC was thermally
stable (Barré et al., 2016; Gregorich et al., 2015; Plante et al., 2013;
Sanderman & Grandy, 2020).

To date, most studies of the dynamics of SOM and the fate of
SOC fractions in glacier forelands have focused on one or a few gla-
cier forelands within the same area. In addition, most studies have
been performed in the European Alps (e.g., Damma, Morteratsch
and Odenwinkelkees glaciers), the U.S. Rocky Mountains (e.g., Wind
River Range) and the high Arctic region (Ny-Alesund) (e.g., Burga
etal., 2010; Dumig et al., 2012; Eckmeier et al., 2013; Egliet al., 2012;
Nakatsubo et al., 2005; Schurig et al., 2013; Schweizer et al., 2018),
with very limited information from tropical areas and the Southern
Hemisphere. As a result, we are constrained in our ability to draw
general conclusions about the drivers of net SOM accumulation rates
and the build-up of SOC kinetic pools in proglacial environments.

In this paper, we use a global dataset on SOM dynamics during
the initial stage (i.e., up to 410 years) of topsoil and ecosystem de-
velopment in mountain proglacial areas. Specifically, we test three
hypotheses: (i) the accumulation of SOM in glacier forelands at the
early stage of topsoil development is affected by time and is accel-
erated by a warmer climate; (ii) irrespective of local conditions, there
is a common pattern of decreasing SOM stability along soil chro-
nosequences in glacier forelands (i.e., newly accumulated SOM in
glacier forelands soils is mostly labile) and (iii) the accumulation of
SOM in glacier forelands is mainly driven by an increasing contribu-
tion of organic matter from plant origin. To test these hypotheses,
we examine the relationships between local climatic variables and

the dynamics of SOM accumulation in soil chronosequences in 10

GREENLAND ALPS
Apusinikajik

PACIFIC RANGE COAST
Tiedemann

ANDES
Antisana
Zongo
Charquini
Perito Moreno

glacier forelands around the world, and evaluate the qualitative evo-
lution of newly accumulated SOM over time by studying the thermal
stability and the functional groups of organic carbon, the elemental
stoichiometry of SOM and the stable isotopes of nitrogen and car-
bon in topsoils.

2 | MATERIALS AND METHODS

2.1 | Study sites, soil sampling and climatic data
This study is based on data from 10 glacier forelands spread over
four continents (Figure 1): Glaciers Noir/Blanc (France), Forni
(Italy), Gergeti (Georgia), Tiedemann (Canada), Charquini and Zongo
(Bolivia), Antisana (Ecuador), Perito Moreno (Argentina), Lobuche
(Nepal) and Apusinikajik (Greenland). Study sites encompass a wide
range of geographic and climatic variables (i.e., latitude, elevation,
mean annual temperature and precipitation). Soil sampling was
performed between October 2014 and July 2017. In each glacier
foreland, we sampled the topsoil from three to eight dated plots
to obtain a chronosequence of soil development (see kmz file in
Supplementary Information). Well-dated soil chronosequences were
established using dendrochronology, lichenometry, radiocarbon,
optically stimulated luminescence techniques, photogrammetry and
time-series reconstruction based on satellite images and old maps
(Table 1). The short timescale studied (<410 years after bedrock
exposure) and the similar soil parent material within each glacier
foreland (Table 1) ensure that the chronosequences are a suitable
space-for-time substitution tool (Johnson & Miyanishi, 2008; Walker
et al., 2010). If possible, plots were 100 x 2 m strips of glacier fore-
land, corresponding to the known position and shape of the glacier
forefront at the specific dates. In a few cases, plots were narrower
because of accessibility problems and/or if the undisturbed portion
of the foreland was narrower.

For each plot, five topsoil samples (0-15 cm; 15 g each) were
randomly collected at a distance of more than 20 m from one an-
other on loose materials (glacial till) with no evident geomorpholog-

ical activity. Sampling soils “by depth” rather than “by horizons” is

Noir & Blanc cAUCASUS

Gergeti

FIGURE 1 Locations of the 10 glacier
forelands of this study. Background map is
modified from Randolph Glacier Inventory
under an Attribution 4.0 International
license (RGI Consortium, 2017)

HIMALAYA
Lobuche
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indeed common practice procedure in soil monitoring networks and
in other works focusing on soil organic matter build-up in glacier
forelands (e.g., Orgiazzi et al., 2018, Schweizer et al., 2018) even
though with this approach, different thicknesses of the A layer be-
tween samples might impact the analyses of SOM. The five samples
were mixed together to form a composite topsoil sample. For all
topsoil samples, any pure organic surface layer, litter and vegeta-
tion was excluded from the sampling, but the eventual biological
soil crust (i.e., the association between soil particles and soil micro-
organisms such as cyanobacteria, algae or fungi; e.g., Belnap et al.,
2003) was included in the topsoil sample when present. All soils
sampled in the 10 glacier forelands were classified as Leptosols
(FAO, 2014) with mostly sandy texture, single grained structure
for the youngest soils and granular structure for the most evolved
soils. This approach was supported by field data showing that top-
soil samples (0-15 cm) corresponded to C horizons (weathered soil
parent material) on the most recent soils, and to the grouping of A
(surface organo-mineral soil horizon) and C horizons on the most
evolved soils (see examples of soil profiles sampled in Figure S1).
The C horizon was thus reached within the first 15 cm for all the
studied soil profiles (aged up to 410 years). We did not describe
any clearly defined B horizon in the studied soil profiles (Figure S1),
similarly to Egli et al. (2001, 2012) and Diimig et al. (2011) in soils of
glacier forelands of similar ages.

For each glacier foreland, we extracted two climate variables
from the CHELSA dataset (Climatologies at High resolution for the
Earth's Land Surface Areas; Karger et al., 2017), with a resolution
of 30 arc-seconds (approximately 1 km at the equator) averaged
over the period 1979-2013: mean air temperature of warmest
quarter (T, °C) and precipitation of warmest quarter temperature
(P, mm month™). The CHELSA dataset uses ERA-Interim reanalyzes
to downscale climate surface variables accounting for topography
(Karger et al., 2017). Other global climate gridded datasets such as
TerraClimate database (Abatzoglou et al., 2018) yield similar results.

2.2 | Soil organic matter analysis

Total soil carbon and nitrogen concentrations were measured in
each composite soil sample by elemental analysis (OEA Flash2000;
ThermoFisher). As none of the foreland soils has a carbonate par-
ent material, total soil carbon concentration corresponds to the total
SOC concentration. *3C and *°N content were measured by isotope
ratio mass spectrometry (ELEMENTAR Isoprime) and the results ex-
pressed in 5%3C and 8'°N abundance ratios (i.e., in parts per thou-
sand (%o) relative to international standards. These indexes provide
information about the origin of the SOM. In proglacial soils, high §*3C
values have been linked to the presence of ancient carbon (Bardgett
et al., 2007), although it also depends on the type of photosynthe-
sis of autotrophic organisms that are present. Persistent SOC has
been shown to have higher 513C values in comparison to bulk SOC
(Balesdent & Mariotti, 1996; Briiggemann et al., 2011; Menichetti
et al., 2015). Negative 8'°N values are generally associated with

biological nitrogen fixation or atmospheric nitrogen deposition
(Smittenberg et al., 2012).

The composition of organic carbon functional groups in topsoil
samples was assessed by Fourier transform mid-infrared spectros-
copy (FTIR) in the attenuated total reflectance (ATR) mode. FTIR
measurements were performed using a Nicolet iS10 spectrometer
(Thermo Fischer Scientific) equipped with a diamond crystal ATR
device. Finely ground samples were dried overnight (40°C) to stan-
dardize their water content prior to analysis. FTIR spectra of bulk soil
were acquired over the 4000-650 cm™* spectral range, with a spec-
tral resolution of 4 cm™ and 16 scans. Spectra were corrected for
atmospheric interferences (H,0 and CO,), and absorbance values
were calculated as the inverse logarithm of the measured reflectance
values. FTIR spectra were pre-processed (offset-correction using
the 4000-3950 cm™ spectral region as a reference, and setting the
minimum absorbance value to zero). Three FTIR waveband regions
were selected, corresponding to specific organic carbon functional
groups, and relatively free from artifact absorptions by soil miner-
als in soils free of carbonates (adapted from Soucémarianadin et al.,
2019): (i) the aliphatic (CH,, CH, stretch) waveband region between
2930 and 2900 cm™; (ii) the carbonyl and carboxyl (C=0 stretch)
waveband region between 1750 and 1670 cm™}; (jii) the aromatic
carbon (C=C bond) waveband region between 1610 and 1590 cm™.
Relative ratios for these three regions were then calculated (FTIR
C-H; FTIR C=0; FTIR C=C) using Equation (1):

. . Lo arearegion i
Relative ratio (region i) = g

(X (areaof 3regions)) ’ @

Areas of waveband-regions were divided by their respective
spectral region width (30 cm™ for C-H, 80 cm™ for C=0, 20 cm™* for
C=C) prior to the calculation of relative ratios.

The organic matter bulk chemistry and thermal stability was
characterized by Rock-Eval® thermal analysis using a Rock-Eval® 6
Turbo device (Vinci Technologies). This technique, which does not
require any chemical pre-treatment of the soil sample, involves
the measurement of carbon as gaseous effluent during two phases
(Behar et al., 2001; Cécillon et al., 2018; Disnar et al., 2003). The first
phase is a pyrolysis stage (200-650°C) in a N, atmosphere, during
which CO and CO, gases are quantified with an infrared detector
and volatile hydrocarbon effluents (CH) are quantified using a flame
ionization detector. The second phase is an oxidation stage (300-
850°C) in a laboratory air atmosphere, during which CO and CO,
gases are quantified with an infrared detector.

Using the combination of the five Rock-Eval® thermograms
(Behar et al., 2001), we defined three SOC pools of different thermal
stability (Figure S2): (i) a small and highly thermolabile pyrolyzable
organic carbon pool (hereafter termed POC 1), corresponding to the
carbon evacuated as CH, CO or CO, at 200°C over 3 min during the
pyrolysis phase; (ii) an intermediate pyrolyzable organic carbon pool
(hereafter termed POC 2), corresponding to the carbon evacuated as
CH, CO or CO, during the temperature ramp-up (30°C min’Y) of the
pyrolysis phase between 200 and 650°C and (iii) a pool of organic
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carbon resistant to pyrolysis (hereafter termed ROC), corresponding
to the carbon evacuated during the oxidation phase as CO or CO,.
As is the case with all SOM fractionation methods, thermal analysis
does not isolate unique and non-composite SOC kinetic pools (von
Litzow et al., 2007), yet SOC thermal stability is positively correlated
to SOC biogeochemical stability (Barré et al., 2016; Sanderman &
Grandy, 2020). Therefore, the SOC fractions POC 1, POC 2 and ROC
correspond to three SOC fractions containing increasing proportions
of biogeochemically stable SOC. They are expressed as concentra-
tion (g C kg™ or as percentage of total SOC. The thermal stability
of the SOC fractions that are pyrolyzable or resistant to pyrolysis
has been shown positively correlated to the proportion of persistent
SOC (Cécillon et al., 2018). We thus additionally determined the tem-
perature corresponding to the release of 50% and 90% of the carbon
from the SOC fractions POC 2 and ROC (i.e., T50-POC 2, T90-POC
2, T50-ROC, T90-ROC; expressed in °C) to characterize more ac-
curately the thermal stability of the carbon included in these two
RE thermal SOC fractions. Higher values of these indexes indicate
higher thermal stability of the considered thermal SOC fraction. For
the two pyrolyzable SOC fractions (POC 1 and POC 2), we also quan-
tified the proportion of SOC carbon released as volatile hydrocarbon
effluents (CH) to estimate the SOM enrichment in hydrogen for POC
1 (CH-POC 1, unitless) and POC 2 fractions (CH-POC 2, unitless).
These two indexes are negatively correlated to the oxygen content
of SOM in the POC 1 and POC 2 fractions.

Low SOC concentrations of topsoil samples from glacier fore-
lands present a challenge to the quality of the Rock-Eval® signals.
Soil samples with a SOC concentration below 1 g C kg™ were dis-
carded, as we considered those values below the detection limit
of the Rock-Eval®6 Turbo device. Similarly, we discarded soil sam-
ples with carbon yields below 75% and above 125% of the SOC
concentration determined with elemental analysis (EA). With these
two constraints, we retained Rock-Eval® results for 37 topsoil sam-
ples, representing eight glacier forelands (all Rock-Eval® results
from soil samples of the Lobuche Glacier foreland in the central
Himalaya and the Charquini glacier foreland in the Central Andes

were discarded).

2.3 | Statistical analysis

We used linear mixed models to assess the factors related to the
evolution of SOM characteristics in glacier forelands (SOC, total ni-
trogen concentration, carbon and nitrogen stable isotope signatures
[6%3C and §'°N], organic carbon functional groups [FTIR C-H, FTIR
C=0, FTIR C=C], Rock-Eval® POC 1, POC 2 and ROC fractions [% of
total SOC and g C kg™Y], thermal stability of POC 2 and ROC fractions
[T50-POC 2, T90-POC 2, T50-ROC, T90-ROC] and the CH propor-
tion of the POC 1 and POC 2 fractions [CH-POC 1 and CH-POC 2]).
Explanatory variables include time since barren substrate/debris ex-
posure (soil age, year), mean air temperature (T, °C) and precipitation
(P, mm) of warmest quarter, averaged over the period 1979-2013.
Because the effect of climate on SOM might change through time,

S i ey

we tested the relationship between age and climatic variables. Non-
significant effects were removed from the final models. To take into
account the heterogeneity between glacier forelands, the identity of
the foreland was included as a random factor. In preliminary mixed
models, we also tested a quadratic term (agez) to verify the linear-
ity of the SOM/age relationship. Significant quadratic terms would
indicate that relationships between SOM and age were nonlinear.
However, the quadratic term was not significant in any the models,
indicating a lack of significant deviation from the linear patterns.
Therefore, in the final models, we only retained the linear relation-
ship. For each dependent variable, we tested mixed models with
both random intercept (RI) and random slope (RS), and selected the
one with lowest Akaike's Information Criterion (AIC; Burnham et al.,
2002; Schielzeth & Forstmeier, 2009). The Rl model assumes that
the relationship between age and SOM has the same slope, but dif-
ferent intercept across sites, whereas the RS model assumes that
both intercept and slope vary across sites.

Additionally, we used mixed models to assess the evolution of
SOM characteristics with SOC and total nitrogen concentrations.
Statistical analyses were performed with R v.3.5 (R Core Team,
2015) and the MuMIn and Ime4 libraries. Before running analyses,
we log-transformed soil age, temperature, precipitation, SOC and
total nitrogen concentrations, the concentration of the different RE
thermal SOC fractions, and T50 and T90 to improve normality and
reduce skewness. The CH-POC 1, CH-POC 2 indexes, the propor-
tions of the different RE thermal SOC fractions and the FTIR indexes
were logit-transformed for the same reasons. The variables C/N,
5N, 5°C were normally distributed.

3 | RESULTS

3.1 | Organic carbon, total nitrogen concentrations
and C/N ratio of topsoils

Soil organic carbon concentrations are very low (generally <2 g
[ kg'l) in all soils less than 25 years old, but thereafter increased
linearly with age without reaching a plateau (Figure 2a; Table 2).
Statistical analysis of the relationship between soil age and tem-
perature showed that the rate of SOC accumulation through time is
significantly different among glacier forelands. SOC concentration
is highest in forelands with high temperature during the warmest
quarter. Furthermore, a significant interaction between age and
temperature indicates faster SOC accumulation in forelands with
high temperatures during the warmest quarter of the year (Table 2).
We found no significant relationship between SOC concentration
and precipitation of the warmest quarter of the year (Table 2).
Nitrogen concentration is very low on soils younger than
25 years (between 0.04 and 0.46 g N kg™*; Figure 2b). Nitrogen
exceeded 1 g N kg™ in topsoils about 50 years post-deglacier-
ization for mountain soil chronosequences. The Zongo, Gergeti
and Charquini forelands show soil nitrogen concentrations above
1 g N kg™* only after about 150 years since deglacierization. Soil
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TABLE 2 Results of general mixed models that assess relationships between the SOM characteristics and soil age, mean temperature
of warmest quarter (T) and precipitation of warmest quarter (P). Two types of mixed models were tested: models with random intercept

(RI) and random slope (RS). The table includes results only for the mixed

models with the lowest AICs values (cells in gray correspond to

the variables discarded). Symbols for p values: ***p < 0.001; **p < 0.01; *p < 0.05; Tp < 0.1; NS >0.1. B values indicating the direction of the

relationships are in brackets. Other models tested and detailed results a

re presented in Tables S1 and S3

Model Soil age T P AgeT Age:P R?
SOC (g C kg™ RS “+ (0.85) *(0.70) *(0.26) P ost
N, (g N kg™ RI % (0.66) +(0.47) **(0.27) 1(0.14) 0.41
C/N RI % (2.39) *(1.88) 1(0.56) 1 (-0.46) 0.54
513C (%) rs [ - -os2) 0.20
51N (%) RI *(0.71) *(-0.82) t(0.49) 0.26
POC1(gCkg™? RI **(0.32) *(0.38) *(0.37) 0.36
POC2(gCkg™) RI *(0.90) *(0.67) *(0.64) *(0.43) 1(0.41) 0.57
ROC (g Ckg™) RI 4 (0.95) *(0.68) *(0.60) *(0.45) NS 0.62
POC 1 (% of total SOC) RI #*(-0.48) t(-0.31) *(-0.35) 0.50
POC 2 (% of total SOC) RI 1 (-0.06) *(0.09) 0.17
ROC (% of total SOC) RI #(0.13) 1(0.05) **(-0.10) 0.38
T50-POC 2 (°C) RI % (-0.03) 0.33
T50-ROC (°C) RI 4+ (-0.02) 0.08
CH-POC 1 RI #+(-0.39) NS *(-0.37) NS 0.30
CH-POC 2 RI *(0.18) _ 1(0.13) *(0.29) **(0.36) 0.38
FTIR C=C RS **(0.04) *(0.02) *(0.03) 0.36
FTIR C=0 RS *(-0.02) 1(0.02) *(-0.01) 0.29
FTIR C-H RI *#*+(-0.02) **(-0.02) 0.29

nitrogen concentration is strongly related to soil age, but with
a less steep slope than for SOC concentration (Table 2). We did
not detect a significant slowdown in soil nitrogen accumulation

over the first 410 years of soil development. Moreover, the rate of
soil nitrogen accumulation is significantly faster in forelands with
warmer climates (Table 2).
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The C/N ratio of topsoils is generally very low (<5) at the earliest
stage of soil development, but it increases with soil age (Figure 2c).
At Perito Moreno, Apusinikajik, Zongo and Charquini, the C/N ratio
of topsoils reaches a plateau about 100 years after deglacierization,
with values of about 10, whereas in the others forelands the C/N
ratio continues to increase to 14-21 after 100 years (Tiedemann,
Forni, Gergeti and Noir/Blanc). The model testing a nonlinear rela-
tionship between C/N and soil age is not significant (p = 0.69), sug-
gesting a linear increase through time. Glacier forelands with warmer
temperatures show significantly higher soil C/N ratios and a faster
increase in soil C/N ratio with soil age than those with cooler tem-
peratures (Table 2).

3.2 | Stable carbon and nitrogen isotopes and
carbon functional groups in soil organic matter

The 83C signature of SOM differs among the glacier forelands, es-
pecially in topsoils with SOC concentration below 3 g C kg™ where
it is ranging from -30%o to —21%o (Figure 3a). Soil 5'°C is signifi-
cantly lower in warmer than cooler forelands (Table 2). We found
no significant relationship between §'°C and soil age (Table 2), but
there is a significant negative relationship between the §*3C and
SOC concentration (Figure 3a): soil §*3C is higher on low-carbon soils
and decreases significantly as SOC increases (B = -0.37, F = -2.50,
df =52.20, p = 0.016).

The §%°N signature of SOM also differs considerably among
the glacier forelands (Figure 3b), ranging from -4%o to +4%o. on
average. Soils from the Gergeti, Noir/Blanc, Tiedemann, Forni and
Apusinikajik forelands have the lowest 8'°N values (around -4%o);
those from the Charquini, Zongo, Perito Moreno, Lobuche and
Antisana forelands are greater than -2%o. Soil 8*°N values increase
significantly with soil age, and the signature is lowest in forelands
with warmer temperatures (Table 2). There is also a weak positive
relationship between §*°N values and the total concentration of ni-
trogen (B =0.42, F = 1.76, df =52.33, p = 0.08).

The FTIR signature of SOM changes with soil age and SOC
concentration. The aromaticity (FTIR C=C) of SOM increases sig-
nificantly with soil age and SOC concentration, whereas the SOM

content in aliphatic carbon (FTIR C-H), carbonyl/carboxyl functional

Niot (9 N kg ")

@ Apusinikajik X Perito Moreno A Lobuche = Antisana

groups (FTIR C=0) decrease (Table 2; Table S2). SOM content in ar-
omatic carbon (FTIR C=C) is positively related to the temperature of
the warmest quarter. The analysis of the relationship between soil
age and temperature showed that the rate of increase in the aro-
matic carbon content of SOM through time is significantly different
among glacier forelands, with the fastest increase in SOM aromatic-

ity in the warmest forelands (Table 2).

3.3 | Soil organic carbon thermal stability

The summary statistics of the Rock-Eval® carbon yield (% of
SOC concentration determined by elemental analysis) for the
37 retained topsoil samples are as follows: mean =96%; me-
dian =94%; minimum =77%; maximum =124% (Table S3). The
average concentrations of thermal SOC fractions POC 1, POC
2 and ROC are, respectively, 0.1, 1.2 and 1.8 g C kg‘1 between
9 and 50 years post-deglacierization and, respectively, 0.1, 5.6
and 8.5 g C kg™ between 150 and 220 years post-deglacieri-
zation. The absolute amounts of all these pools increase sig-
nificantly with soil age and are highest in forelands with highest
temperatures and precipitation (Table 2). The proportions of
POC 1, POC 2 and ROC thermal SOC fractions are 3.2%, 40.8%
and 56.0% of total SOC, respectively, between 9 and 50 years
post-deglacierization while they represent 1.3%, 39.2% and
59.5% of total SOC, respectively, from 150 to 220 years post-
deglacierization. The proportion of the POC 1 fraction sig-
nificantly decreases with soil age, whereas the contribution of
the ROC fraction significantly increases with soil age (Table 2;
Figure 4a,b). The proportion of POC 1 decreases with SOC ac-
cumulation, whereas the other fractions did not change signifi-
cantly (Table S2).

We detected a significant decrease in Rock-Eval® T50 and T90
indexes with soil age and with SOC concentration, which indicates
a general decrease in the thermal stability of the POC 2 and ROC
fractions (Table 2; Table S2; Figure 4c,d). Furthermore, we found a
significant decrease in the proportion of CH with soil age and SOC
in the POC 1 fraction. In contrast, we found that the proportion of
CH in the POC 2 fraction increases with soil age and SOC (Table 2;
Table S2; Figure 4e,f).



KHEDIM ET AL.

1670
—I—WI [B2A% Clobal Change Biology

(a) (b) FIGURE 4 Relationships between
S ) = soil age and (a) POC 1 (% of total SOC),
=3.0 7 e % 1.0 4 (b) ROC (% of total SOC), (c) T50-POC 2,
A .
354, & N A - 08 4 (d) T50-ROC, (e) CH-POC 1 index, and
* . = 3 . . .
< ® - R 06 . (f) CH-POC 2 index for eight proglacial
-4.0 | ¢ Q 067 .
= a, e o . o] . T o ‘2 _'A' . soil chronosequences. CH, hydrocarbon
. A R .
& 45 B Wy TG = 04 i @ R s 'fA g T effluents; POC, pyrolyzable organic
= ~{ = Charquini = v [} & . .
g 50 | A Norbane LN om £ 02 " carbon; SOC, soil organic carbon
=4 Tiedemann| A A
: EZ?@Q:\K d 0.0 4
-55 erIiSIm ajil e -
A T T T = T T =0.2 7 T = T T T T T
10 20 50 100 200 500 10 20 50 100 200 500
Years post deglacierization Years post deglacierization
(c) (d)
450 Py = ]
440 - 520 -
& ® ® 500
~ 430
o * & A O 480 &
3420 e ®
% .. 9 O 460
g 410 1 . A ] Q 5
T . X 440
- o
Q 400 + N AR O . 2
s % = 420 " °
390 *Aml m
. A A Ne .
° ® % 400 A A A, a % =
380 ° * & ®A .aﬂsﬁ [ ]
‘ T T ‘ T T ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘
10 20 50 100 200 500 10 20 50 100 200 500
Years post deglacierization Years post deglacierization
(e) ()
. 1.0 °
1.5 . = i 5 8
—_ —_ L A
£ 104 e a £ 05 e, 0=
- ! * [ ] ~ . AN n
O 05 - ® % P iy &) . " ea% A g
g o @ e, 2 004 ° S8
E:) 0.0 1 - L] o B, o (1 5 A "
= _p5 5 =-05 B & B
j=2} o
S A n i S
-1.0 & el
L] [ A % B
-1.5 4 L o
T T T T T T T T T T T T
10 20 50 100 200 500 10 20 50 100 200 500
Years post deglacierization Years post deglacierization
observations. For example, similar SOC concentrations were
4 | DISCUSSION reported for topsoils in the Morteratsch glacier foreland in

In all the glacier forelands we studied, the amount of organic
matter in topsoils increased with time. This SOM build-up seems
significantly modulated by climate: a warmer climate accelerates
SOM accumulation. We also found a general pattern of decreasing
SOM stability along the soil chronosequences, observed over all
the glacier forelands studied. Then, the observed changes in SOM
elemental stoichiometry, aromaticity and stable isotope signature
with SOM accumulation, suggest an increasing contribution of or-
ganic matter from plant origin during the first centuries of topsoil

development.
4.1 | Temporal and climatic trends of organic
matter accumulation in topsoils of glacier forelands

The measured concentrations of SOC and total nitrogen in
the 10 glacier forelands are in good agreement with previous

Switzerland (i.e., about 3 g C kg™ around 30 years; Eckmeier et al.,
2013), and similar very low nitrogen concentrations have been re-
ported for the Zongo and Charquini forelands in Andes (i.e., <1 g N
kg’1 for soils less than 80-year old; Schmidt et al., 2008). For all the
glacier forelands we studied, time since exposure of the substrate
was the major driver of the variation in the concentrations of SOC
and total nitrogen over the first 410 years of topsoil development
(Table 2). Some studies analyzing the evolution of organic matter
quantity in glacier foreland soils showed a nonlinear relationship
between carbon and nitrogen concentrations or stocks and soil
age (e.g., Darmody et al., 2005; Harden et al., 1992), with a slow-
down of organic matter accumulation after several hundred years
(300-700 years), and a plateau after several hundred or thousand
years (Bockheim et al., 2000; Dumig et al., 2011; Egli et al., 2001,
2012; Harden et al., 1992; He & Tang, 2008; Mavris et al., 2010).
Our results show linear, non-saturating, SOC accumulation during
the early stages of the soil development. The short timescale of
our study probably precluded the detection of later slowdowns
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of SOM accumulation, but it suggests a more regular pattern of
organic matter accumulation during the early stages (first 2-4 cen-
turies) of establishment of the new ecosystem.

Contrary to previousreports (Géransson etal.,2011; Smittenberg
etal., 2012), the C/N ratio of SOM increases with soil age at all sites.
This result suggests that SOC storage does not require nitrogen
storage equivalent to the initial C/N of SOM, as shown by Erktan
(2013) in the early stage of topsoil development in different eco-
systems, with young topsoils starting at a similar C/N ratio of ca.
5-6. Therefore, the low amount of nitrogen in topsoil is not a limiting
factor for accumulation of SOM, nor probably for SOC storage in the
early stages of glacier foreland topsoil development.

We found a positive relationship between temperature of the
warmest quarter and SOM accumulation dynamics. The relationship
between SOM accumulation and climate in glacier forelands has pre-
viously been observed and attributed to the effect of temperature
and moisture (Bockheim et al., 2000; Egli et al., 2012). However, to
date, the lack of in situ measurements has hampered a more in-depth
analysis of the local climate drivers of SOM accumulation in glacier
forelands. Even if global gridded datasets cannot precisely capture the
local climates, our findings provide evidence that temperature has a
major role on SOM accumulation in glacier forelands. This inference
is consistent with results of studies of high-elevation ecosystems,
showing that primary productivity is primarily linked to temperature
(Korner, 2003). Further analyses should investigate the interplay be-
tween temperature, precipitation and soil moisture on SOM accu-
mulation, preferably using locally observed values rather than global
gridded data sets.

The effect of temperature during the warmest quarter on
SOM accumulation can be explained by an increase in SOM input.
Notably, this positive effect is not offset by the increased hetero-

trophic activity and SOM mineralization expected under a warmer
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climate (e.g., Guelland et al., 2013). Nevertheless, a better quantifi-
cation of soil carbon fluxes (aboveground and belowground inputs,
and outputs by dissolved organic carbon leaching and heterotrophic
respiration) along each soil chronosequence would be required to
refine our understanding of SOM accumulation processes. To over-
come the difficulties of assembling field data at the global scale,
further studies could investigate the potential of using high-reso-
lution remote sensing data to develop proxies of aboveground and
belowground primary productivity in glacier forelands (Fischer et al.,
2019; Gherardi & Sala, 2020). Finally, it is important to note that we
focused on SOM concentration in topsoils and that patterns could
be different for SOM stocks.

4.2 | Changes in SOC stability during topsoil
development and SOM accumulation

Despite the diversity of climates in our studied glacier forelands,
we detected consistent and general patterns in the build-up of SOC
fractions with different stability during topsoil development and the
associated accumulation of SOM (Figure 5). First, the thermal stabil-
ity of SOC decreased with soil age and with SOC concentration, as
shown for the POC 2 and the ROC fractions (representing ca. 97-
99% of total SOC; Figures 4c,d and 5). This suggests that the overall
biogeochemical stability of SOC decreases as the soil age increases
and SOC is sequestered in the soil. The accumulation of SOC dur-
ing the first centuries of topsoil development in glacier forelands is
thus driven preferentially by the accumulation of labile SOC. The de-
crease in SOC biogeochemical stability with increasing SOC concen-
tration is consistent with the associated 5'°C decrease (Figure 3a),
as previously reported for glacier forelands in the Alps and Alaska
(Bardgett et al., 2007; Guelland et al., 2013; Malone et al., 2018). It
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has been shown that SOC biogeochemical stability increases with
5'3C signature of SOM (Balesdent & Mariotti, 1996; Briiggemann
et al,, 2011; Menichetti et al., 2015). However, we observed no cor-
relation between §°C and soil age (Table 2), as previously reported
in an Alpine foreland (Smittenberg et al., 2012; but see Guelland
et al., 2013, for contradictory results from the same foreland), high-
lighting that the stable carbon isotope signature of SOM is complex
and does not solely reflect its biogeochemical stability.

The decrease in SOC stability with age and SOC concentration is
also in line with previous observations of a decrease in SOC thermal
stability during the first 145 years of soil development in a glacier
foreland in the European Alps (Bardgett et al., 2007). In contrast, Egli
et al. (2010), who used a chemical fractionation technique in their
study, did not confirm this relationship. These inconsistencies are
probably due to the use of different analytical methods. It should
be noted, however, that chemical oxidation (e.g., hydrogen perox-
ide treatment) is now not recommended to isolate the stable SOC
kinetic pool (Lutfalla et al., 2014; Poeplau et al., 2019). All SOM
fractions isolated by physical, chemical or thermal methods are a
mixture of labile and stable carbon (Balesdent, 1996; von Liitzow
et al., 2007). In our study, the additional information on thermal sta-
bility (T50 and T90 indexes) of the two main isolated thermal SOC
fractions (POC 2 and ROC thermal fractions) helped reducing biases
inherent to SOM thermal fractionation methods. Indeed, the slight
increase in the proportion of the thermally stable ROC fraction
(ca. +3.5%; observed with soil age, not with SOC concentration;
Table 2; Table S2) does not mean that SOC accumulation is associ-
ated with an increase in SOC biogeochemical stability, as evidenced
by the consistent decrease in Rock-Eval® T50 and T90 indexes
observed with soil age and SOC concentration (Table 2; Table S2).
This slight increase in the proportion of the ROC fraction might be
explained by the progressive accumulation of SOM of plant origin,
which is rich in cellulose and lignin, two compounds with a higher
ROC fraction compared to other SOM compounds such as lipids and
proteins (Carrie et al., 2012). The increase in CH-POC 2 with soil
age and SOC concentration also highlights the accumulation of labile
organic matter enriched in hydrogen moieties over time (Barré et al.,
2016; Gregorich et al., 2015; Poeplau et al., 2019; Saenger et al.,
2015; Soucémarianadin et al., 2018). Finally, the consistent decrease
in SOC stability with SOC accumulation in glacier forelands supports
the increasing body of evidence that SOC storage in most terrestrial
ecosystem is driven by the accumulation of labile SOC (see e.g.,
Barré et al., 2017, and references therein). This labile SOC fraction is
considered potentially more vulnerable to microbial decomposition
and thus to loss (Cotrufo et al., 2019; Viscarra Rossel et al., 2019).

Second, we detected a decreasing proportion of the thermally
highly labile POC 1 fraction in the early stages of soil development
(from ~3.2% of total SOC, 9-50 years post-deglacierization to ~1.3%
in the oldest soils; Figures 2a and 5). In comparison, in "mature" al-
pine grassland topsoils (0 to 5-10 cm) in the Grand Galibier mas-
sif (SW French Alps), the average proportion of the POC 1 fraction
was just 0.006% (unpublished results). The high proportion of labile
SOC in the initial stages of new soils compared to "mature" ones

has been previously reported and interpreted in different ways. It
might be due to a particularly high soil surface community consist-
ing of algae, fungi and bacteria, called biological soil crust (Breen &
Lévesque, 2008; Yoshitake et al., 2010), or to an important necro-
mass consisting of dead cell-envelope fragments from autotrophic
or heterotrophic microbes (Bardgett et al., 2007; Schurig et al., 2013)
that could contribute to SOM during the initial stage of soil develop-
ment. It might also be due to the higher proportion of an easily min-
eralizable SOC fraction, such as dissolved organic carbon produced
within the glacier (Guelland et al., 2013; Yoshitake et al., 2018), or
to an easily mineralizable fraction of fossil organic carbon (hydro-
gen-rich and thermally labile; Copard et al., 2006; Graz et al., 2011).
The decrease in the CH-POC 1 index with soil age and with SOC
concentration corresponds to a decrease in thermally labile hydro-
gen-rich, and a relative increase in oxygen-rich, organic compounds
with age in the POC 1 fraction. It has been shown that the microbial
biomass of some taxa (e.g., cyanobacteria) is enriched in hydrogen
moieties (Carrie et al., 2012); thus, the decrease in the CH-POC 1
index with soil age might reflect a temporal decrease in the specific
soil microbial biomass, or the mineralization of the above-mentioned
fraction of fossil organic carbon (Copard et al., 2006; Graz et al.,
2011). However, due to the limited chemical information provided
by Rock-Eval®, we cannot assess the exact chemical nature or origin
of the POC 1 thermally labile SOC pool.

4.3 | Origin of soil organic matter

The C/N ratio and the relative composition of SOM in organic car-
bon functional groups provide information on the origin of SOM, re-
garding the contribution of plant material and microorganisms. The
C/N ratio significantly increased with soil age (Figures 2c and 5), just
as the SOM content in aromatic carbon as previously shown by Egli
et al. (2010) in the Swiss Alps (Table 2; Figure 5). ASOM C/N ratio of
about 6, observed in recently deglacierized topsoils, is characteristic
of SOM of microbial origin (Paul & Clark, 1996) but does not provide
information on its age (see e.g., Graz et al., 2011, for observed low
C/N ratios of fossil SOM). After 100 years of soil development, the
C/N ratio of SOM reached a value around 10 for certain soil chron-
osequences, matching the typical C/N of surface soils (e.g., 11.6;
Kirkby et al., 2011). At older sites, the higher C/N ratio, the higher
aromaticity (with FTIR C=C ratio approaching values typical from
the particulate organic matter fraction of topsoils; Soucémarianadin
et al., 2019), and the CH-POC 2 index of SOM suggest a transition
toward a SOM largely derived from plants (Figure 5). This transition
occurred faster in glacier forelands with warm climates, where veg-
etation colonization and growth tend to be more rapid than in fore-
lands located in cold climates (Fickert et al., 2017).

Stable isotopes of carbon and nitrogen can also provide useful,
although not unambiguous, information on the origin and cycling of
the SOM (Bruggemann et al., 2011; Craine et al., 2015; Malone et al.,
2018; Whiticar, 1996). High values of 53Cin glacier foreland topsoils
are generally interpreted, when C4 plants are absent, as the presence
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of ancient carbon that could come from relics of soils of previous
interglacial cycles, or cryoconites soot and dust that have been de-
posited on the glacier (Baccolo et al., 2017; Bajerski & Wagner, 2013;
Guelland et al., 2013; Sattin et al., 2009; Stubbins et al., 2012). High
8"3C values of SOC and topsoil CO, effluxes have been correlated
to low *C signals corresponding to ancient carbon in soils from two
glacier forelands in the Alps (Bardgett et al., 2007; Guelland et al.,
2013). Our results showed a high §3C signature, especially in young
topsoils (Figures 3a and 5). Along with this 13¢C enrichment, we note
that the thermal stability of the POC 2 and ROC fractions is higher
in younger topsoils. Although ancient organic carbon's Rock-Eval®
signature is quite variable (containing both thermally labile and ther-
mally stable carbon), some studies have demonstrated the relevance
of this analysis for detecting ancient organic carbon (e.g., Copard
et al., 2006; Vinduskova et al., 2015). Therefore, our results suggest
that a small (from ca. 0.5 to 2 g C kg™?; Figure 2a), ancient and ther-
mally stable SOC fraction is present in most of the young proglacial
topsoils that developed in the early stages of glacier retreat. The use
of this stable SOM fraction as a substrate for heterotrophic soil mi-
croorganisms is likely (Bardgett et al., 2007), but not strictly demon-
strated here. Finally, the significant decrease in §'3C with increased
SOC concentration (Figure 3a) is an additional evidence suggesting
that newly accumulated SOM in topsoils is mostly of plant origin (C4
plants being absent from glacier forelands ecosystems).

The relative depletion of *°N in SOM indicates that a significant pro-
portion of nitrogen can come from atmospheric deposition (Handley
et al., 1999; Lehmann et al., 2004) or microbial fixation (Boddey et al.,
2000). Both mechanisms can coexist, but more negative values of the
5N signature were systematically found in forelands from the north-
ern hemisphere. Similarly, Smittenberg et al. (2012) observed com-
parable rather low 5N values (i.e., ~4%o) in topsoils from a glacier
foreland in the Alps. These observations are consistent with inorganic
nitrogen deposition documented over large areas of Europe and North
America (Galloway et al., 2004; Holland et al., 1997), and support the
hypothesis of a significant nitrogen contribution from atmospheric
depositions. This nitrogen deposition is probably progressively buff-
ered as soils age through the arrival of plant-derived nitrogen, includ-
ing isotope fractionation during SOM decomposition, which explains
the §'°N increase with time (Figures 3b and 5; Amundson et al., 2003;
Craine et al., 2015; Malone et al., 2018).

In conclusion, our results indicated highly consistent patterns
of SOM build-up in topsoils of glacier forelands at the global scale.
The rate of SOM accumulation in topsoils is accelerated by higher
temperature during the warmest quarter, suggesting that climate
and time are key drivers of SOM build-up during the initial stages
of topsoil development after glacier retreat. The increase in the C/N
ratio in SOM with soil age at all sites indicates that SOC accumula-
tion occurred in spite of a slower, yet significant nitrogen storage in
topsoil. Furthermore, a highly stable and possibly ancient SOC frac-
tion can act as starting point for the initial SOM build-up, providing
a key source of energy for early soil food webs. Finally, the general
decrease in SOC biogeochemical stability and the general increase in
SOM aromaticity indicate that the SOM newly accumulated in glacier
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forelands topsoils is mostly labile and of plant origin. This highlights
the potential vulnerability of SOC stocks from proglacial areas to de-
composition, and suggests that their maintenance in a warmer world

largely depends on increased soil carbon inputs from plants.
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Synthése du chapitre 2

En nous intéressant a des sols tres récemment formés a la suite de retraits glaciaires, nous
avions émis I’hypothése d’un schéma commun d’évolution de la matiere organique des sols
lors des phases initiales de pédogéneése, ol le temps serait le principal déterminant de la
guantité et de la qualité biogéochimique de la matiere organique nouvellement accumulée.
Nos résultats, qui dépeignent ces dynamiques pour dix chronoséquences de retraits glaciaires

en différents points du monde, confirment cette hypothése (Figure 16).

Glacier

Figure 16 : Accumulation de matiére organique durant les quatre-cent premiéres années de

formation d’un sol de retrait glaciaire.

La dynamique de la matiére organique des sols débute par une accumulation trés rapide (Egli
et al., 2012). Cette accumulation est liée a une colonisation rapide par les plantes, colonisation
qui est elle-méme grandement influencée par le climat (Burga et al., 2010). Ceci explique des

vitesses d’accumulation de la matiére organique plus rapides dans les écosystémes les plus
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chauds. Nous avons également noté la présence, au tout début de la formation d’un nouveau
sol, de carbone organique tres stable thermiquement, vraisemblablement hérité d’un apport
éolien ou des cryoconites (Bardgett et al., 2007 ; Eckmeier et al., 2013). La biogéochimie de la
matiére organique nouvellement accumulée dans les sols, étant largement marquée par une
empreinte de la végétation, indique que dans ces écosystémes, l'initiation de la pédogenése
et de la constitution des premiers stocks de matiere organique dépendent fortement d’un
apport par les plantes. Cet apport est par ailleurs caractérisé par une stabilité biogéochimique
relativement faible, comme nous l'indiquent les tendances générales a la diminution de la
thermostabilité du carbone organique des horizons de sol de surface avec le temps. Il est
intéressant de noter que ces tendances se vérifient sur 'ensemble des chronoséquences
étudiées. En dehors du temps, les facteurs de formation des sols ne sont pas completement
constants entre les différentes chronoséquences, cela souligne I'importance de ce facteur
dans la structuration a grande échelle des stocks de carbone organique des sols dans leurs

premiers stades de formation.
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Figure 17: Evolution des taux d’accumulation de carbone organique de sols de

chronoséquences de retraits glaciaires (d’aprés Egli et al., 2012).

Apres plusieurs années, les taux d’accumulation de matiére organique dans les sols

ralentissent, puis se stabilisent (Figure 17). Dans des sols des Alpes, Egli et al. (2012) observent
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ainsi une valeur asymptotique du taux d’accumulation de carbone organique (comprise entre
20 et 25 kg C/m?/an) aprés 3 000 ans. Il est intéressant de noter que cette asymptote n’est
pas similaire en différents points du monde. Dans la chaine de Wind River (USA) I'asymptote
est atteinte apres 15 000 ans avec un taux d’accumulation plus faible (d’environ 15 kg
C/m?/an), ce qui est imputé a un effet limitant de la sécheresse. Cela souligne le différentiel
de potentiel de stockage de carbone organique dans les sols selon les écosystémes, qui est,

vraisemblablement grandement modulé par le climat (Egli et al., 2012).

Dans le chapitre suivant, nous tenterons de comprendre comme les facteurs
environnementaux, et notamment le climat, structurent la variabilité qualitative et

guantitative de la matiére organique des sols de montagne a I’échelle du paysage.
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CHAPITRE 3

Variabilités qualitative et quantitative de la matiere organique des
sols et importance de sa stabilisation environnementale en
montagne

Anterne — ORCHAMP
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Partie 1 : Les stocks de carbone organique dans les sols des Alpes frangaises

A. Introduction

Les régions de montagnes sont soumises a de forts gradients environnementaux qui
influencent la structuration des paysages et des écosystemes (Barry, 1992). Ces sources de
variation spatiale sont en grande partie conditionnées par le climat, si bien que l'altitude
reproduit a I'échelle du paysage certains gradients et modéles qui reflétent la variation
latitudinale (Rey Benayas et al., 2004). Si les connaissances portant sur I'effet de ce gradient
climatique sur la végétation sont assez compléetes (Choler, 2018 ; Kérner, 2003), des lacunes
apparaissent dans la compréhension de I'effet de ces gradients environnementaux sur la
guantité de matiére organique stockée dans les sols et sur sa nature biogéochimique (Canedoli
et al., 2020). Il y a un intérét a connaitre la distribution et I’évolution de la matiére organique
du sol dans ce contexte (i) pour la connaissance du fonctionnement des écosystémes de
montagne et (ii) pour la connaissance plus fondamentale de I'effet du changement global sur
la matiere organique des sols et en particulier sur le carbone organique du sol, qui jusqu’a ce

jour, reste sujet a débat (Crowther et al., 2016 ; van Gestel et al., 2018).

En considérant un large éventail de sols et de types de végétation dans différents biomes,
Jobbagy et Jackson (2000) mettent en évidence que les teneurs totales de carbone organique
du sol (SOC) sont positivement corrélées aux précipitations annuelles et a la teneur en argile,
et qu’elles sont négativement corrélées aux températures annuelles. De la méme maniére, en
compilant des données de plusieurs études, Amundson (2001) propose une équation
empirique qui démontre la forte corrélation entre stocks de SOC, température moyenne
annuelle de l'air et précipitations moyennes annuelles (R? = 0.65). A premiére vue, les
écosystémes de montagne, avec leur gradient climatique trés marqué, sont des milieux
parfaits pour observer ce lien entre le climat et le stockage du SOC. S’il existait un lien de
causalité direct aussi évident entre la température moyenne et le stock de SOC comme

peuvent le suggérer les études précédentes, nous nous attendrions a observer une
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augmentation globale des stocks de SOC avec I'altitude. Jusqu’a une certaine altitude seuil,
certains auteurs rapportent effectivement une augmentation des stocks de SOC avec
I’altitude, de I'ordre de 3.1t C. ha't/ 100 m pour les sols de prairies et 4.5t C. hal/ 100 m pour
les sols de foréts (Sjogersten et al., 2011). Cette tendance générale est expliquée par la
réduction progressive des taux de décomposition de la matiére organique et par
I'accumulation de résidus organiques partiellement non décomposés, induites par
I'augmentation des précipitations et la diminution de la température le long des
climatoséquences. Néanmoins, a partir d’un palier au-dela duquel la production de biomasse
devient limitée par les conditions climatiques, cette relation disparait (Bardgett, 2005 ; Bojko
et al., 2017 ; Tableau 3). En Europe, des auteurs estiment que l'altitude seuil au-dela de
laquelle cette relation disparait se situe entre 1000 et 1500 m (Bojko et al., 2017 ; Djukic et

al., 2010), et qu’elle se situe au niveau de la limite forét-prairie d’apres Bardgett (2005).

D’autres auteurs contredisent cette relation supposée entre l'altitude et le stock de SOC et
observent des tendances opposées (Bangroo et al., 2017 ; Britton et al., 2011 ; Leifeld et al.,
2009 ; Tableau 3). Dans des sols de prairie des Pyrénées entre 1800 - 2900 m, Garcia-Pausas
et al. (2007) observent ainsi des stocks de SOC constants le long des gradients orientés au sud
et une diminution des stocks avec I'altitude sur les versants nord. Ces résultats suggerent que
I'effet altitudinal est complexe, et incitent a entrevoir ces gradients a travers des grandeurs
thermiques plutét qu’au seul regard de l'altitude, qui peut se répercuter de différentes
manieres sur le pédoclimat d’un site (selon I'orientation, la latitude, I'ensoleillement, etc.).
L'indice GDD, Growing degree-day qui correspond a la somme des températures moyennes
journaliéres du sol supérieures a 1 °C (ce seuil peut varier selon les études), est largement
utilisé dans I’étude des dynamiques de la végétation en montagne pour décrire les conditions
thermiques du sol pendant la période favorable a la croissance des plantes (Choler, 2018). Il
pourrait offrir une intéressante clé de lecture pour décrire I’évolution de la matiére organique
des sols stockée le long de ces gradients et comprendre I'effet du climat, qui affecte donc le
stockage de la matiére organique des sols de montagne d’au moins deux maniéres: en
contraignant |'activité microbienne de dégradation de la matiere organique des sols et en
imposant un étagement de la végétation et affectant de cette maniéere les apports de

biomasse (qualité, quantité, origine).
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Tableau 3 : Exemples d’études portant sur I’évolution des stocks de SOC le long de gradients

d’altitude. D’autres résultats sont synthétisés par Sjogersten et al., 2011.

Référence Altitude Profondeur Observation Stock de SOC
Britton et al., 620-900 m profil complet Aucune corrélation avec [10;47]kg/m?
2011 I’altitude mais avec I'humidité
Bojko et al., 400-1450m profil complet Augmentation des stocks [8;20]kg/m?
2017 jusqu’a 10000 m  puis

diminution
Djukic et al., 900-1900m profil complet Augmentation des stocks [20;40]kg/m?
2010 jusque 1500 m puis

diminution
Garcia-Pausas 1900—-2900m profil complet Diminution des stocks au [6;30] kg/m?
et al., 2007 nord, et stocks stables au sud
Bangroo et 1800-2500m O0-20cm Diminution des stocks [7; 10] kg/m?
al., 2017
Leifeld et al., 800-2200m 0-20cm Pas de corrélation avec [5;10]kg/m?
2009 I’altitude

Certaines études mettent en évidence I'important réle de la composition de la végétation sur
le stockage du SOC dans les sols de montagne. Elle controle a la fois I'apport et la
décomposition de la matiere organique (Canedoli et al., 2020). Rey Benayas et al. (2004)
présentent un modeéle qui suggére un faible impact direct du climat sur les stocks, mais
d’importants effets indirects du climat sur la composition de la végétation et sur les propriétés
du sol qui affectent ensuite le stockage du SOC. Djukic et al. (2010) soulévent également
I'importance de |'effet de la qualité de la litiere sur le stockage de la matiere organique dans
les sols de montagne. Mais encore une fois, les études ne sont pas unanimes sur le sujet. Par
exemple, Burke et al. (1999) montrent dans une prairie d’altitude du Colorado une grande
variabilité de la teneur en carbone organique des sols avec la topographie et associe
relativement peu la variabilité observée avec les différentes especes végétales présentes. Ces
résultats interrogent sur l'importance de I'amplitude des gradients environnementaux
considérés dans ce type d’étude et sur |'effet d’éventuels facteurs confondants qui pourraient

masquer I'importance de certains parametres sur le stockage du SOC.
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D’autres auteurs soulevent I'importance de la teneur en éléments grossiers du sol (EG) et de
la profondeur, qui peuvent toutes deux étre limitantes pour le stockage de SOC dans certains
sols de montagne (Garcia-Pausas et al., 2007 ; Leifeld et al., 2005). L'impossibilité de prédire a
large échelle ces deux parametres représente un frein considérable pour parvenir a une
modélisation fiable des stocks de SOC dans ces écosystémes. Le substrat rocheux conditionne
aussi fortement la capacité des sols a stocker du SOC. La composition minérale des sols
influence leur texture, leur chimie et les processus d’altération qui impactent les taux
d’accumulation de matiere organique et sa persistance dans le sol (Budge et al., 2010 ; Garcia-

Pausas et al., 2017 ; Saenger, 2013).

En conclusion, les effets combinés de multiples facteurs qui évoluent conjointement, tels que
le climat, la végétation et la topographie, rendent difficile I'identification de leurs effets
individuels sur le stockage du SOC dans les sols de montagne. Il est donc complexe de brosser
le tableau général de I'état des stocks de SOC en montagne et de ses dépendances. Nous
relevons des incohérences et des incertitudes importantes dans les connaissances disponibles
et nous notons un clair déficit d’approches globales, tenant compte de I'ensemble de la
diversité des situations rencontrées en montagne. La majeure partie des travaux portant sur
le carbone organique en montagne se concentre sur des gradients altitudinaux aux amplitudes

environnementales limitées (Figure 18).

Pour mieux comprendre la distribution des stocks de carbone organique du sol en montagne
et ses déterminants, nous nous sommes appuyés sur I'étude de dix-sept climatoséquences
dispersées dans différentes zones des Alpes francaises et recouvrant une grande diversité de
contextes environnementaux (régimes thermiques, roche meére, couvert végétal, etc. ; Figure
18). Nous analyserons la variabilité spatiale des stocks de SOC et chercherons a identifier les

facteurs qui la sous-tendent. Nos hypothéses sont les suivantes :

- les stocks de SOC en montagne sont globalement surestimés du fait d’'une mauvaise
prise en compte de la pierrosité, qui explique une grande part de sa variabilité dans les
sols ;

- les stocks de SOC augmentent le long des climatoséquences jusqu’a I'étage

montagnard puis diminuent ;
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- Il'influence du climat sur les teneurs en carbone organique est indirecte et porte avant
tout sur la pédogenese, la composition de la végétation et la signature biogéochimique
de laSOM ;

- la teneur en carbone organique et le stock de terre fine (TF) en surface et en

profondeur des sols ne sont pas conditionnés par les mémes facteurs.

Etage nival (-5°C)

Lichen, plante pionniére

2900 - 3000 m
Cette étude in(-1°
—— Britton et al., 2011 Bt e I
== Bojko et al., 2017 Pelouse

=== Djukic et al., 2010
== Garcia-Pausas et al., 2007
Leifeld et al., 2009

2200 - 2600 m
Etage subalpin (3°C)
Pin, Méléze, Rhododendron, Genévrier

1500-1700 m
Etage montagnard (7°C)

Epicéa, Sapin, Hétre

900-1100m A

Etage collinéen (11 °C)
Chéne, Charme, Chataignier

Figure 18 : Amplitudes des gradients environnementaux considérés dans cette étude et dans
d’autres. Les altitudes ainsi que les températures moyennes sont données a titre indicatif et

varient selon les versants.
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B. Matériels & méthodes

1. Présentation du dispositif

Pour tenter de capturer au mieux la diversité des écosystémes de montagne, cette these
s’appuie sur I'observatoire long terme ORCHAMP (orchamp.osug.fr). Ce dispositif vise a
étudier les socio-écosystemes de montagne dans I'espace et le temps en entrecroisant les
regards de plusieurs disciplines scientifiques, dont I'écologie, la climatologie, la botanique, etc.
Bati suivant un modele a échelles spatiales emboitées, |'observatoire est composé d’une
trentaine de climatoséquences, elles-mémes constituées de 4 a 8 placettes permanentes
réparties environ tous les 200 m de dénivelé sur une gamme altitudinale variable (comprise
entre 600 et 3100 m ; Figure 19). Le dispositif se déploie dans toutes les Alpes francaises
(Figure 20) et couvre une multitude de conditions environnementales (climatique,
pédologique, géologique, phytoécologique) qui permettent une bonne appréciation de la

diversité qu’offrent ces milieux (Tableau 4).

Territoires
Bassins versants

permanente

Figure 19 : Constitution du dispositif ORCHAMP (orchamp.osug.fr).
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Figure 20: Déploiement du dispositif ORCHAMP, l'observatoire spatio-temporel de la
biodiversité et du fonctionnement des socio-écosystemes de montagne dans les Alpes
francaises. Seuls les 17 gradients altitudinaux sur lesquels s’appuient cette these sont figurés,
ils constituent un ensemble de 97 placettes réparties sur une large gamme altitudinale de
I’étage collinéen a I'étage nival.
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Tableau 4 : Présentation des 17 gradients altitudinaux étudiés ci-aprés et de certaines de

leurs caractéristiques.

Nom (code) Long. (°) Lat. (°) Massif Alt. Alt. Nbde  Substrat Classlfication sol Couvert végétal
min. max. placet rocheux WRB
(m) (m) -te
Loriaz 6.92491  46.03100 Aiguilles 1359 2324 6 Cristallin Cambisol Forét coniferes
(1 LOR) rouges dystric / / Lande
Hyperskeletic
leptosol /
Podzol
Argentiére (2  6.93761  45.98400 Mont- 1417 2392 6 Cristallin Cambisol Forét coniferes
ARG) Blanc dystric / Podzol /Lande/
Pelouse
Anterne 6.79684  46.02009 Chablais 1392 2386 6 Schiste/ Cambisol Forét coniféeres
(3 ANT) Marne dystric / eutric  / Pelouse
/ Podzol
Plan de 6.89161 45.92027 Mont- 1695 2448 5 Cristallin Hyperskeletic Forét coniféres
I'aiguille Blanc leptosol / / Lande /
(4 PAI) Umbric Pelouse
leptosol
Armenaz 6.22110 45.62340 Bauges 1509 2134 4 Calcaire / Cambisol eutric  Pelouse
(5 ARM) Marne / dystric /
Umbric
leptosol
Pecloz 6.21854  45.64075 Bauges 969 1613 4 Calcaire / Cambisol eutric ~ Forét mixte /
(6 PEC) Marne Forét feuillus
Vanoise 6.79577  45.26071 Vanoise 1397 2771 8 Calcschiste  Cambisol eutric  Forét coniféres
(7 VAN) / Gypse / Lande /
Pelouse
Valloire 6.41111  45.11951 Arves 1859 2710 5 Flysch Cambisol eutric  Pelouse
(8 VAL) gréseux
Lautaret 6.41918  45.04023 Arves 1934 2701 5 Flysch/ Cambisol Pelouse
(9 LAU) grés / dystric
gypse
Chamrousse 5.85668 45.07490 Belledon- 1260 2231 6 Cristallin / Cambisol Forét coniféeres
(10 CHAM) ne Schiste dystric / / Lande /
Umbric Pelouse /
leptosol Roche nue
Ristolas 6.99889  44.74550 Queyras 1876 2884 6 Schiste Cambisol Forét coniferes
(11 RIS) dystric / / Pelouse
Umbric
leptosol
Chaillol 6.18065  44.70640 Ecrins 2141 3126 6 Cristallin Cambisol eutric  Pelouse /
(12 VCHA) / dystric / Roche nue
Hyperskeletic
leptosol
Dévoluy 5.93942  44.65685 Dévoluy 1511 2329 5 Calcaire / Cambisol eutric  Forét coniféres
(13 DEV) Marne / Umbric / Pelouse
leptosol
Montmaur 5.90860 44.61001 Dévoluy 1474 2664 7 Calcaire/ Rendzic Forét feuillus /
(14 MON) Marne leptosol / Forét coniferes
Umbric / Pelouse /
leptosol Roche nue
Bonnette (15 6.86501 44.31771 Mercan- 1900 2653 6 Gres Cambisol eutric ~ Forét coniféres
BON) tour d'annot / Pelouse
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Caramagne 7.54963  44.12686 Mercant- 1430 2481 6 Cristallin Hyperskeletic Forét coniféeres
(16 TEN) our leptosol / / Lande /
Cambisol Pelouse
dystric /
Umbric
leptosol
Ventoux 5.26426  44.14272 Provence 664 1651 6 Calcaire Rendzic Forét mixte /
(17 VTS) leptosol / Pelouse

Cambisol eutric
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2. Campagnes d’échantillonnage

Au cours des années 2016, 2017, 2018 et 2019, des campagnes d’échantillonnage se sont
déroulées entre les mois de mai et d’octobre afin d’étudier, d’échantillonner et de décrire les
profils pédologiques, depuis la surface jusqu’a la roche mére, de chacune des placettes
précédemment citées (Tableau 4). Des fosses pédologiques de 1 m sur 1 m ont ainsi été
excavées (Figure 22) et les horizons ainsi que les profils ont été décrits selon le "FAO guideline
for soil description" et classés selon la Base de référence mondiale de ressources en sol (WRB,
2014). Nous avons répertorié six grands types de sols : des Cambisols dystric, Cambisols eutric,
Hyperskeletic leptosol, Podzol, Rendzic leptosol, Umbric leptosol (Figure 21). Dans la mesure
du possible, deux types d’échantillons de sol ont été prélevés sur chaque horizon pédologique.
Le premier type d’échantillon, d’environ 500 g, a été utilisé pour les analyses biogéochimiques
et de caractérisation des propriétés pédologiques de base (granulométrie, propriétés physico-
chimiques). Le second type d’échantillon, composé de 3 réplicats, a été prélevé avec un
cylindre de volume connu afin d’estimer la densité apparente (Da) de I’horizon échantillonné.

L’humus (HO) ainsi que la roche meére ont également été prélevés quand cela était possible.

a. b.
* foret ferromagnésien
35 H Jande m silicaté

M pelouse W carbonaté

roche nue

Nbr de placettes
~
S

10

5 I
| I I

: [

Cambisol ~ Cambisol Hyperskeletic  Podzol Rendzic Umbric Cambisol ~ Cambisol Hyperskeletic ~ Podzol Rendzic Umbric
dystric eutric leptosol leptosol leptasol dystric eutric leptosol leptosol leptosol
Type sol Type sol

Figure 21 : Répartition des types de sols selon a. le type de couvert végétal et b. le type de
substrat rocheux. Les Cambisols sont majoritaires et se retrouvent en particulier sur pelouse
et sur roche cristalline acide (silicatée). Une surreprésentation des milieux de pelouse et des
substrats silicatés est observée. Les catégories de couverts végétaux et de substrats rocheux

sont définies ci-apres.
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Figure 22 : Planche photo de plusieurs fosses pédologiques décrites. a. Podzol de ANT2040,
b. Cambisol hypereutric de PEC1375, c. Cambisol eutric de BON2140, d. Podzol de LOR2130,
e. Umbric leptosol de RIS2770, f. Umbric leptosol de TEN2480, g. Cambisol Hypereutric de
VAL1860, h. Cambisol calcaric de VAN2020 (codeplacetteALTITUDE)

3. Prétraitements & analyses physicochimiques

Le premier type d’échantillon de sol a été séché a I'air ambiant pendant plusieurs jours avant
d’étre tamisé a 2 mm. Conformément a la terminologie classiquement utilisée, la fraction
inférieure a 2 mm est appelée Terre Fine (TF par la suite). Une partie de cette TF est utilisée
pour I'analyse des parameétres physicochimiques de base. La granulométrie et le pH sont
respectivement mesurés suivant les normes NF X 31-107 et NF ISO 10390. Les teneurs en SOC,
en azote total (Ntot) et en phosphore Olsen (P) sont analysés selon les normes NF ISO 10694,
NF ISO 13878, NF ISO 11263. La capacité d'échange cationique cobaltihexamine (CEC) et les
cations échangeables sont dosés selon la norme NF X 31-130. Le taux de saturation (S/T) est

calculé comme le rapport entre la somme des cations échangeables (CaZ*, Mg?*, K* et Na*) et
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la CEC. L’autre partie de la TF est finement broyée au broyeur a disques en préparation des

analyses de biogéochimie et de biochimie (voir partie 2).

Le deuxieme type d’échantillon de sol, destiné a la mesure de la Da, a été séché a I'étuve a
105 °C pendant 24 h puis tamisé a 2 mm. La masse de sol de sec (msol) contenu dans le cylindre
ainsi que la masse d’éléments grossiers supérieurs a 2 mm (mEG) ont été mesurées. La formule
appliquée pour le calcul de la Da (g.cm™3) est la suivante (Eq. 1), avec Vcyl pour le volume du

cylindre. Les Da des 3 réplicats ont été moyennées.
Da = (msol — mEG)/Vcyl Eq.1

Les échantillons de roche mére prélevés a la base des profils ont été concassés et analysés par
spectrométrie de fluorescence des rayons X (X-ray fluorescence, XRF) afin de mesurer la
composition chimique des échantillons en éléments majeurs (Al;03, Na,0O, MgO, SiO», K0,
Ca0, Fe;03; protocole disponible en annexe 2). L'analyse XRF des roches a permis de
regrouper les substrats en trois grandes catégories : (i) les roches carbonatées regroupant
toutes les roches avec des teneurs en carbonates de calcium supérieures a 45 % (calcaire,
calcshiste, marno-calcaire, dolomite...) catégorisées "substrat carbonaté", (ii) les roches
cristallines acides constituées a plus de 45 % de dioxyde de silicium (granite, gneiss,
micaschiste, quartzite, gres, etc.) regroupées dans la catégorie "substrat silicaté" et (iii) les
roches cristallines basiques caractérisées par des teneurs en minéraux ferromagnésiens
(Fe203 + MgO) supérieures a 20 % (péridotite, gabbro, serpentinite, amphibolite, etc.)

regroupées dans la catégorie "substrat ferromagnésien".

4. Estimation des stocks et prise en compte de la pierrosité

A la description du profil pédologique, nous avons caractérisé visuellement la proportion
totale d’éléments grossiers volumétrique (% Pvisu) au sein de chaque horizon de sol ainsi que
les types d’éléments grossiers rencontrés. En fonction de leur taille, ils ont été classés en 4
catégories : graviers (< 2 cm), cailloux (< 6 cm), pierres (< 20 cm) et blocs (>= 20 cm). Pour
simplifier les calculs suivants et en premiére approximation, nous considérons que chaque
type d’élément grossier rencontré est présent en proportion équivalente par rapport aux
autres au sein de chaque horizon (la proportion relative de ces 4 catégories n’a pas été estimée
sur le terrain). A partir de ces éléments, une correction a été mise en place afin d’assurer une
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bonne prise en compte de la pierrosité exclue de la mesure de Da. En effet, nous considérons
gue la mesure de Da au cylindre inclue la mesure des éléments grossiers de type cailloux et
graviers, mais qu’elle ne tient pas compte des éléments plus massifs, de type pierre et bloc.
Nous faisons I’hypothese que cette sous-estimation de la pierrosité lors de I'estimation de la
Da peut avoir des répercussions importantes sur les calculs de stocks de SOC des sols de
montagnes, ceux-ci étant généralement riches en éléments grossiers massifs (Leifeld et al.,
2005). Nous avons donc élaboré un indicateur de la proportion d’éléments grossiers (igcpb1)
ignorée par la mesure de Da (i.e. si a la description de I’horizon, nous avons noté la présence
de pierres et de graviers, nous avons ignoré la proportion des pierres, soit 50% de la pierrosité
réelle par rapport a la mesure de Da au cylindre volumétrique, donc igcpb1 = 0.5). A partir de

cet indicateur, nous avons mis en place un facteur de correction (Fcor) calculé selon Eq. 2.

Fcor=1—-—(%

Pvisu
10

5 * igcpbl) Eq.2

La densité apparente corrigée (DaC ; g.cm3) par la pierrosité totale a ensuite été calculée selon

Eg. 3. L'ensemble de ce protocole est résumé en figure 23.

DaC = Da * Fcor Eq. 3

Dans certains cas de figure, la Da des horizons de sol n’était pas disponible

(I) Dans les cas ou la Da de I’horizon n’avait pas pu étre mesurée, a cause d’une trop forte
pierrosité pour rendre l'utilisation du cylindre volumétrique possible, mais que la Da de
I’"horizon supérieur (horizon de référence) avait pu étre mesurée sur le méme profil, nous
avons reporté cette valeur. Dans le cas de profils présentant des superpositions de sols
témoins de plusieurs pédogenéses successives sur des matériaux mis en place a différentes
périodes (sols avec paléosols enterrés), nous avons reporté les valeurs de Da de I’horizon dont
la nature se rapproche le plus de I’'horizon sans mesure de Da (horizon de référence). Pour
corriger ces valeurs de Da en fonction de la pierrosité, nous avons établi un indicateur (igcpb2)
de la proportion d’éléments grossiers de I'horizon étudié non prise en compte dans la Da de
I’horizon de référence. Pour cela, nous considérons que la pierrosité de I’horizon étudié n’est
pas prise en compte dans la mesure de Da de I’horizon de référence, excepté pour les fractions

de cailloux et de graviers mesurées dans I’'horizon de référence.
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Profil de sol
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Figure 23 : Schématisation du calcul de la densité apparente et de sa correction par la
pierrosité visuelle. Avec TF : terre fine, EG : élément grossier, g : gravier, c : cailloux, p : pierre,
b : bloc, msol: masse de sol sec, Vcyl: volume cylindre, mEG : masse d’EG, Da: densité
apparente, Pvisu : pierrosité visuelle, igcpb : proportion d’EG ignorée dans I’échantillon, Fcor :

facteur de correction, DaC : densité apparente corrigée.

Nous avons donc retranché a 100 % les proportions de graviers et/ou cailloux éventuels
rencontrés dans I’horizon de référence, en les pondérant par la pierrosité visuelle de I'horizon
de référence (i.e. si I'horizon étudié contenait des graviers, mais pas de cailloux et que
I’'horizon de référence contenait des graviers, des cailloux, des pierres et des blocs avec une
estimation visuelle totale de 15 % d’éléments grossiers, alors igcpb2 = 1 — 0.25 * 0.15, en
considérant que chaque type d’éléments grossiers était présent en proportion équivalente au
sein de I'horizon). A partir de I'indicateur igcpb2, le facteur de correction (Fcor) ainsi que la
densité apparente corrigée (DaC) de I'horizon ont été calculés de la méme maniére que

précédemment en remplacant igcpbl par igcpb2 (Eq. 2 et 3).

(I1) Dans le cas ol nous avons pu échantillonner les horizons pour la mesure de Da avec le

cylindre, mais que ces échantillons ont été perdu (cas de Armenaz 1750), la valeur de Da de
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I’'horizon 1 a été estimé en moyennant les Da des horizons 1 des profils du méme gradient
altitudinal. Les Da des horizons inférieurs ont été traités suivant le cas (l) présenté ci-dessus
et ont été corrigés avec l'indicateur igcbp2. Les valeurs de Fcor et DaC ont ensuite été calculées

comme précédemment (Eq. 2 et 3).

(1) Dans les cas ou le manipulateur avait oublié d’échantillonner les horizons de I'ensemble
du profil et sachant que les horizons inférieurs étaient trés riches en éléments grossiers (cas
du gradient Ventoux), nous avons utilisé pour I'estimation de la Da des horizons de surface
une donnée issue d’'une communication personnelle (projet GNB-sol : gnb.inrae.fr ; mesure
de Da a l'eau réalisée sur des horizons inférieurs a 30 cm de la méme zone géographique).
Pour les horizons inférieurs, nous avons reporté la valeur de Da minimale rencontrée dans le
jeu de données. L'ensemble des Da de ce gradient ont été corrigées avec l'indicateur igcpb1.

Les valeurs de Fcor et DaC ont ensuite été calculées comme précédemment (Eq. 2 et 3).

(IV) Dans les cas ou I'ensemble du profil était trop riche en éléments grossiers pour permettre
au manipulateur d’utiliser le cylindre (cas de Chaillol 2510, Chaillol 3160, Loriaz 1375 et Loriaz
1592), la valeur minimale de Da du jeu de données a été systématiquement reportée. Elle a
ensuite été corrigée avec l'indicateur igcpbl. Les valeurs de Fcor et DaC ont ensuite été

calculées comme précédemment (Eq. 2 et 3).
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Figure 24 : Evolution de la densité apparente corrigée (DaC ; g.cm3) en fonction de la

densité apparente non corrigée (Da ; g.cm3).
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La figure 24 met en évidence I'ampleur de la correction mise en place, avec des Da parfois
corrigées a plus de 90 %. Ceci souligne I'importance de I'enjeu d’une bonne prise en compte
de la pierrosité dans la mesure et le calcul de la densité apparente d’un sol. L'utilisation de
fonction de pédotransfert pose d’autant plus question ici, puisque ces outils s’affranchissent
complétement des éléments grossiers supérieurs a 2 mm (Hollis et al., 2011), ce qui
guestionne sur la fiabilité de certains calculs de stocks de SOC en montagne (Bojko et al.,
2017 ; Canedoli et al., 2020). Cela est d’autant plus discutable lorsque I'on sait que ces
fonctions sont calibrées sur des sols de plaines, et que les Da des sols de montagne sont
généralement trés faibles (ici en moyenne de 0.45 g.cm™ et globalement inférieures a 1.2
g.cm? selon Leifeld et al., 2009), en comparaison de valeurs classiguement mesurées
(comprises entre 1 et 2 g.cm™ pour la majorité des sols selon Duchafour et al., 2018 ; en

moyenne de 1.27 g.cm=3sur 1545 sols a travers I’Europe selon Hollis et al., 2011).

Notre propre procédure souffrant elle aussi de limitations dues aux estimations visuelles et
donc a des corrections parfois approximatives, nous avons associé a chaque valeur de densité

apparente corrigée (DaC) un niveau de confiance :

- Rouge (confiance faible) : valeurs de Da non mesurée et/ou Fcor < 0.5
- Orange (confiance intermédiaire) : 0.7 < Fcor < 0.5
- Jaune (confiance élevée) : 0.9 < Fcor < 0.7

- Verte (confiance tres élevée) : Fcor > 0.9

A partir des valeurs de DaC (kg/m?3), de I'épaisseur des horizons (e en cm) et des teneurs en
carbone organique (g/kg) estimées par analyse élémentaire, nous avons calculé les stocks
(kg/m? sur une certaine profondeur) de SOC pour chaque horizon suivant Eq. 4 (dans les cas
exceptionnels ol la mesure de la concentration en carbone organique par analyse élémentaire
était indisponible, nous avons reporté la valeur de carbone organique estimée par analyse
thermique Rock-Eval). Les stocks de terre fine (TF) (en kg/m? sur une certaine profondeur),
ont été calculés selon Eq. 5. Plus ce stock est élevé et moins la pierrosité du sol est importante
et/ou plus I'épaisseur de I'horizon est importante. Dans les sols, nous pouvons supposer que
le stock de TF est positivement corrélé a la réserve nutritive et hydrique puisqu’il quantifie les

agrégats qui interviennent dans les interactions organo-minérales. Par extension, la TF peut
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étre percue comme le support du stockage du SOC, en terme notamment de potentiel de

stabilisation par interactions organo-minérales et de disponibilité physique.
Stock SOC = SOC e = DaC /100 Eq.4
Stock TF =e xDaC * 10 Eq.5

Nous avons reporté les niveaux de confiance des valeurs de DaC aux estimations de stocks de
chaque horizon. Les stocks totaux ont été calculés sur différentes couches de profondeur en
cumulant les stocks des différents horizons. Nous avons ainsi estimé les stocks sur 0-10 cm, 0-
30 cm, 0-50 cm, 30-50cm et sur la profondeur totale du profil (t/ha sur une certaine
profondeur). Au sein de chaque profil de sol, nous avons estimé la proportion que représentait
le stock de chaque horizon par rapport au stock total du profil, sur 50 cm, 30 cm et 10 cm. A
partir de ces informations et des niveaux de confiance considérés pour chaque horizon, nous
avons mis en place une classification des stocks totaux selon leur niveau de confiance : rouge
(confiance faible), orange (confiance intermédiaire), jaune (confiance élevée) et vert
(confiance trés élevée). La classification du niveau de confiance des stocks totaux suit la

procédure suivante :
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5. Extraction des données explicatives

En collaboration avec le consortium ORCHAMP, ce travail sollicite des données de
caractérisation environnementale issues d’études analogues réalisées sur les mémes
placettes. Il s’appuie également sur des cartographies du territoire frangais réalisée par

différents organismes.

() Les données météorologiques, utilisées pour caractériser le pédoclimat de chaque placette,
ont été extraites des réanalyses S2M développées par Météo France pour les Alpes francaises
(Durand et al., 2009 ; Vernay et al., 2019 ; Vionnet et al., 2012). Les figures 25a, b, et cillustrent
la spatialisation des simulations basées, entre autres, sur I'altitude (tranches de 300 m). En
montagne et en particulier dans les écosystemes prairiaux, la présence de couverture
neigeuse est le principal facteur de variation interannuelle de productivité primaire, car il dicte
la durée des saisons de croissance de la végétation (Choler, 2015). Il est essentiel de prendre
en compte cette originalité par rapport aux écosystemes de plaine dans I"élaboration
d’indicateurs météos. De fait, sur la période 1997-2017, plusieurs variables annuelles ont été

moyennées :

- le Growing Degree Days (GDD ; °C), qui informe sur les conditions thermiques du sol au cours
de la période de développement de la végétation, correspond a la somme des températures
moyennes journalieres du sol supérieures a 1 °C (Figure 25a). La moyenne quotidienne (Tmean)
des valeurs horaires de la température du sol est calculée selon Eq. 6 puis la somme des
températures moyennes supérieures a 1°C (GDD) est calculée selon Eq. 7. Avec Tmin:

température quotidienne horaire minimale, Tmax: température quotidienne horaire

maximale.
Tmean = 0.5 * (Trpin + Trmax) Eq. 6
GDD = Zi T avec Tmeani= 0 Si Tmeani< 1°C Eq 7

mean;

- le Growing Season Length (GSL; nbr), qui renseigne sur la longueur de la période de
développement de la végétation, correspond au nombre annuel de jours dont les degrés

journaliers moyens sont supérieursa 1 °C.
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- la précipitation cumulée (RainF; mm), correspond a la somme annuelle cumulée des
précipitations liquides journalieres des jours dont les degrés journaliers moyens sont

supérieurs a 1 °C (Figure 25b).

- I’évapotranspiration (ETP ; mm), correspond a la somme annuelle cumulée de
I’évapotranspiration journaliere des jours dont les degrés journaliers moyens sont supérieurs

a1 °C (Figure 25c).

(I1) La somme des indices de végétation normalisés (NDVI) pendant la saison de croissance est
utilisée comme un proxy de la productivité primaire aérienne. Il a été extrait des produits de
réflectance de surface MOD0O9A1 et MOD09Q1 correspondant a la tuile h18.v4 (40-50 N, O-

15.6 E) du Land Processes Distributed Active Archive Center (ftp://e4ftl0l.cr.usgs.gov)

couvrant la période 2000-2020. La réflectance de la surface dans le rouge (RED) et le proche
infrarouge (NIR) a été utilisée pour calculer un NDVI a 250 m selon Eq. 8. La valeur intégrée
dans le temps du NDVI a ensuite été calculée en prenant un seuil de 0.2 pour estimer NDVIint.
La figure 25d illustre la corrélation négative existant entre le NDVIint et I'altitude. Plus les
écosystémes sont situés en altitude et exposés a un climat froid et a une saison de
développement de la végétation courte, moins la productivité primaire aérienne est

importante, bien que la discontinuité forét/prairie y contribue également.
NDVI = (NIR — RED)/(NIR + RED) Eqg. 8

(1) Les données de végétation utilisées pour ce travail sont de trois types. Le premier est une
donnée renseignant sur la composition de la végétation mesurée par 'abondance relative des

especes le long d’une ligne de lecture (https://orchamp.osug.fr/ProtocoleVeget). A partir de

ces relevés, une analyse multidimensionnelle non-métrique (Nonmetric Multidimensional
Scaling ; NMDS) a été réalisée afin de réduire le tableau sites x espéces a 2 dimensions. Le
second type de donnée utilisé pour décrire la végétation est un indicateur de densité de la
couverture arborée (Tree cover) issu du produit Tree Cover Density 2018 du Copernicus land

portal (https://land.copernicus.eu). Le troisieme type de donnée est une classification en

grand type d’habitat basée sur les observations du terrain : forét (feuillus, coniferes
confondus), prairie (milieu ouvert incluant tous les types de pelouses), lande (milieu ouvert
caractérisé par la présence d’Ericacées et autres arbustes) ou roche nue (milieu ouvert avec

substrat rocheux a I'affleurement et tapis végétal morcelé et ras).
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Figure 25 : Evolution, en fonction de I’altitude, des indices a. GDD, b. RainF, c. RainF-ETP et
d. NDVlint. Un fort gradient thermique se présente sur I'intégralité de la gamme altitudinale,
porté par le froid d’'une part et par la réduction de la saison de développement de la végétation
d’autre part (Tmean > 1°C). Un gradient hydrique est également présent puisqu’une diminution
de RainF et du rapport RainF-ETP est observée, ce qui peut étre mis en relation avec la
réduction de la saison propice au développement de la végétation en altitude. La diminution
du NDVlint implique quant a elle une réduction de la productivité primaire aérienne avec le

froid et avec la réduction de la saison de développement de la végétation.
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(IV) Les données de géomorphologie (altitude, orientation, pente) ont été extraites du MNT de
surface a 25 m de I'lGN. La DAH (Anisotropic Diurnal Heat ; Bohner and Antoni¢, 2009) a été
calculée selon Eq. 7, avec amax pour |'orientation avec le surplus de chaleur total maximal
(212°), a pour l'orientation (°) et B pour I'angle de la pente. Une constante + 1 a été ajoutée
pour permettre la transformation des données en logarithme. La DAH permet d’estimer la

distribution asymétrique du rayonnement solaire selon la pente et I'orientation du versant.
DAH = cos(@pqx — @) * arctan(p) Eq. 7

Le TWI (Topographic Wetness Index) et le TPl a 100 m (Topographic Position Index) ont été
extrait sur le méme MNT et indiquent respectivement les conditions potentielles d'humidité
du sol (Beven et Kirkby, 1978 ; Sorensen et al., 2006) et la morphologie de surface (Tagil and
Jenness, 2008).

6. Agrégation des données

L’échantillonnage par horizon pédologique réalisé dans cette étude présente I'avantage
d’assurer une caractérisation fiable et précise par couche morphologique homogéne.
Néanmoins, du fait des variations de profondeur, ce mode d’échantillonnage empéche les
comparaisons intersites des parametres mesurés sur chaque horizon. Les parameétres physico-
chimiques du sol sont, en effet, fortement corrélés a la profondeur (Duchaufour et al., 2008).
Afin de contourner cette difficulté, nous avons procédé a une uniformisation des paramétres
physico-chimiques en les agrégeant en 5 couches homogéenes de profondeur pour I'ensemble
des profils de sols étudiés : 0-10 cm, 0-30 cm, 0-50 cm, 30-50 cm et de 0 cm a la fin du profil.
Pour ce faire, nous nous sommes appuyés sur le travail de Kanari et al. (2021) qui a démontré
que la caractérisation Rock-Eval® d'une couche de profondeur peut étre déduite des
caractéristiques de ses sous-couches. En émettant I’hypothése que cette constatation peut
étre étendue a lI'ensemble des parametres physico-chimiques du sol, I'agrégation des
variables a été réalisée selon Eq. 8 avec P. hz 1 : paramétre de I’horizon 1, fi = proportion de
TF dans I’horizon par rapport au stock de TF de la couche de profondeur considérée. Dans le
cas ou le parametre était un ratio, 'agrégation a été réalisée sur la base de leur équation de

définition (cas pour S/T) comme pour I'exemple présenté en Eq. 9.

P.agrégé =P.hz1xfi+P.hz2 (1 - fi) Eq. 8
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S hz 1xfi+S hz 2x(1-fi)
T hz 1+fi+T hz 2+x(1—f1)

% agrégé = Eq.9

7. Analyses statistiques

a. Visualisation des données

Pour visualiser de maniére continue [|’évolution des variables le long des gradients
environnementaux (altitude, GDD), la régression locale (Loess) a été utilisée pour tracer des
courbes lissées (span = 0.5) ajustées aux nuages de points avec une bande de confiance a 95

%.
Les placettes ont été classées selon quatre critéres en différentes catégories :

(I) Une classification est basée sur I'orientation de la placette : Nord (315° < orientation <45°;
n = 14), Sud (225° < orientation < 135°; n = 32), Est (135° < orientation < 45° ; n = 24), Ouest
(225° < orientation < 315°; n = 27).

(I1) Une classification est basée sur le grande type de couvert rencontré : forét (n = 30), pelouse

(n=50), lande (n =11) et roche nue (n = 6).

(1) Une classification est basée sur le grand type de substrat rocheux : silicaté (SiO; > 45 %, n

= 65), ferromagnésien (Fe203 + MgO > 20 %, n = 10), carbonaté (CaO > 45 %, n = 22).

(IV) Et en enfin, une classification est centrée sur la classe altitudinale de chaque
placette (figure 26) : 600-1100 m (étage collinéen, n = 4), 1100-1500 m (étage montagnard, n
=12), 1500-2000 m (étage subalpin, n =31), 2000-2500 (étage alpin, n = 36), 2500-3200 (étage

nival, n = 14).
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Figure 26 : Composition des catégories altitudinales en termes a. de couvert végétal et b. et
de grand type de substrat rocheux. La derniére placette forestiere se situe a 2100 m, en
dehors de cela, la zone au-dessus de 2000 m est caractérisée par des milieux ouverts
essentiellement prairiaux. A l'inverse, les étages collinéens et montagnards sont caractérisés

par des couverts uniformément forestiers.

Les quantités de carbone organique et de TF des différentes couches de profondeur selon les
différentes catégories ont été comparées par analyse de variance (ANOVA) multifacteurs avec
un effet aléatoire sur le gradient altitudinal. L’hypothése de normalité des données et des
résidus a été vérifiée par un test de Shapiro et I’homogénéité des variances a été vérifiée par
un test de Levene. Dans certains cas, I'hypothése de normalité n’était pas vérifiée. Si cela
améliorait la normalité, les données ont été transformées en racine carrée (cas de stock SOC
30-50 cm, stock TF 0 cm-complet, stock TF 30-50 cm, teneur en SOC 0 cm-complet, teneur en
SOC 0-30 cm, teneur en SOC 30-50 cm, teneur en SOC 0-10 cm). Les interactions entre les
facteurs ont été vérifiées, puis les comparaisons par paires ont été réalisées a posteriori avec
le test de Emmeans. Ces analyses ont été réalisées sur Rstudio v.3.5 (R Core Team, 2018) avec

les packages rstatix (Kassambara, 2021) et tidyverse (Wickham, 2021).

106



Le partitionnement de la variation du stock de SOC entre le stock de TF et la teneur en SOC
pour différentes couches de profondeurs a été réalisé avec le package vegan (Oksanen et al.,

2020) sur les données transformées en racine carrée.

b. Modéles d’équation structurelle

Nous avons développé des modeles d’équation structurelle (SEM) pour mieux identifier les
liens de causalité présents entre les variables explicatives (climat, gé¢omorphologie, signature
biogéochimique de la matiere organique des sols (voir partie 2 pour la méthode), géochimie
de la roche, propriétés pédologiques, végétation) et le stock de TF et entre les variables
explicatives et la teneur en SOC. L'avantage du SEM est de pouvoir comparer différentes
hypothéses de causalité en incluant des effets directs et indirects. En utilisant un critére de
maximum de vraisemblance, la méthode estime une concordance entre les données et un
schéma de relations causales (Grace, 2010). Les liens de causalité qui sous-tendent
directement le stock de SOC sont difficiles a déméler. Dans ce travail, nous supposons
gu’utiliser une approche détournée, en décomposant la variable stock en ses deux
composantes (teneur en SOC et stock de TF), permettra de distinguer plus clairement ces liens.
Par ailleurs, nous avons choisi de travailler sur deux couches de profondeur différentes (0-30
cm et 30-50 cm) en présumant que les modes de pilotage des quantités de TF et de carbone

organique n’étaient pas identiques en surface et en profondeur des sols.

Pour synthétiser les variables explicatives, des analyses en composantes principales (ACP) ont
été réalisées sur trois groupes de variables (Tableau 5). Un ensemble regroupant les données
"topoclimatiques" avec I'altitude, la DAH, le TPI, le TWI, la GDD, le GSL, le NDVI, I'ETP et les
RainF. Un deuxiéme groupe pour les données "sol-roche-composition de la végétation"
(appelé "substrat et végétation") avec les mesures XRF des éléments majeurs des substrats
rocheux (Al,03, Nax0O, MgO, SiO, K»0, CaO, Fe;03), la granulométrie du sol (argiles, limons,
sables), le pH, la CEC, le S/T, le P, le Tree cover et les coordonnées issues de la NMDS réalisée
sur les relevés d’abondance relative des espéces dominantes (les données de végétation
étaient corrélées aux données de géochimie de la roche et de pH du sol). Le troisieme
ensemble de données "signature biogéochimique" regroupe les données issues de I'analyse

thermique Rock-Eval® avec PC/TOC, HI, OIRES, indice r, indice i, Tso_CO,_PYR et Tso_CO,_OX.
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Les ACP " substrat et végétation" et "signature biogéochimique" ont été réalisées pour les
deux couches de profondeur. Les coordonnées factorielles de chaque individu ont été
extraites des ACP. Le nombre de dimension a été sélectionné en fonction de leur valeur propre
(> 20 %). De cette maniere, les dimensions 1 ont été retenues, car les variations étaient
unimodales et permettaient la synthése de I'information a partir d’'une seule composante.
L'indépendance des coordonnées factorielles des différents groupes a été vérifiée selon la

méthode de Pearson.

Tableau 5 : Synthése des variables explicatives en trois groupes de variables.

Groupe Variables

Topoclimat Altitude, DAH, TPI, TWI, GDD, GSL, ETP, Rainf, NDVI

Substrat et végétation Composition de la roche (Al;03, Na;0, MgO, SiO3, K20, Ca0,
(sur les deux couches de Fe;0s), granulométrie (teneur en argile, limon, sable), pH, CEC,
profondeur) S/T, P, Tree cover, coordonnées NMDS des relevés

d’abondance relative des especes végétales

Signature PC/TOC, HI, OIRES, indice r, indice i, Tsop_CO2_PYR, Tsg_CO,_OX
biogéochimique
(sur les deux couches de

profondeur)

Le modele testé, présenté en Figure 27, propose un mode de contréle des stocks de TF et des
teneurs en SOC par des effets directs et indirects. Nous supposons que le topoclimat affecte
directement le stock de TF (4) par I'effet de ces paramétres sur la stabilité géomorphologique
(teneurs en éléments grossiers) et pédologique (état d’altération) ; il contréle aussi
directement la concentration en carbone organique (3) en influencant la température et
I"humidité du sol qui impactent I'activité des microorganismes et les taux de décomposition
de la matiere organique du sol (Bond-Lamberty & Thomson, 2010). Le sol, la roche et la
composition de la végétation affectent directement le stock de TF (2) par la nature du substrat
qui conditionnent le type de pédogeneése et le niveau d’altération de la roche (Duchaufour et

al., 2008). Le substrat et la végétation affectent également la concentration en carbone
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organique (1) en conditionnant les entrées de matiere organique, issues de la production
primaire, et sa persistance dans le sol, qui est dépendante de phénomeénes de stabilisation via
des interactions avec les particules minérales (pH, granulométrie, ions métalliques ; Lehmann
& Kleber, 2015). La signature biogéochimique de la matiere organique contréle la
concentration en carbone organique (5) en affectant sa stabilité environnementale (Barré et
al., 2016). Nous présumons que le topoclimat (7) et le sol, la roche et la composition de la
végétation (6) affectent la signature biogéochimique de la matiére organique respectivement
en influengant I'activité des microorganismes du sol et en conditionnant la composition
biochimique de celle-ci. Enfin, le topoclimat affecte également le substrat et la végétation (8)
du fait des températures et de I’'humidité qui influencent a la fois les processus de pédogenese

et la composition de la végétation.

A 4 |
Substratet | @ @ —.-.— Topoclimat

végétation e
Sighature
biogéochimique

Concentration SOC Stock TF

Figure 27 : Modeéle hypothétique simplifié du contréle de la concentration en carbone
organique et du stock de TF des sols de montagne. Les traits pleins correspondent aux effets

directs et les traits pointillés aux effets indirects sur le stock de TF et la concentration en SOC.

Le modéle est testé séparément pour les couches 0-30 cm et 30-50 cm. Les stocks de TF et les
teneurs en SOC ont été transformés en racine carrée. Une ANOVA est réalisée pour comparer
les modeles avec et sans les effets indirects. En I'absence de différences significatives, celui
dont le critere d'information d'Akaike (AIC) est le plus faible a été retenu. Les liens caractérisés
par des coefficients standardisés tres faibles (< 0.1) ont été supprimés afin d’améliorer
I'ajustement du modeéle. La structure des modéles a été vérifiée sur la base d’un test
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d’ajustement du Chi-deux (x?). Une p-value non significative indique que la structure du
modele et celle des données ne different pas significativement et que le modele est une
représentation plausible des données. La qualité des modeéles a aussi été évaluée avec le
"comparative fit index" (CFl) et le rapport chi-carré (CMIN) /degrés de liberté (d. f.). Les
modeles soutenant la structure des données ont un CMIN/ d.f. < 2 et un CFl > 0,9. Le sens et
la force de chaque relation ont été évalués avec le coefficient standardisé, plus celui-ci est
élevé, plus I'effet des variables explicatives est important. L'analyse SEM a été réalisée sur R

v.3.5 (R Core Team, 2018) avec le package lavaan (Rosseel et al., 2021).
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C. Résultats & discussions

1. Variabilité des stocks de carbone organique

a. Tendances générales

Le stock de SOC étant le produit du stock de TF et de la teneur en SOC, nous avons analysé le
partitionnement de sa variation pour comprendre quel élément le détermine le plus et pour
observer des différences éventuelles entres les différentes couches de profondeur. Sur le
profil de sol complet, la variation du stock de SOC est d’abord expliquée par le stock de TF
(Tableau 6). Ce résultat est intéressant, car il souligne I'importance de la teneur en EG et de la
profondeur des sols qui conditionnent en ordre 1 les stocks de SOC des sols de montagnes a
I’échelle du profil complet, comme I'avaient suggéré avant nous Leifeld et al. (2005). Sur la
couche 0-10 cm, le constat est différent. La variation du stock de SOC est d’abord expliquée
par la teneur en SOC. Sur la couche 0-30 cm, la teneur en SOC et le stock TF expliquent des
parts presque équivalentes de la variation du stock de SOC. Nous pouvons en conclure que
pour parvenir a une modélisation fiable des stocks de SOC en montagne, il est tout aussi
important, voire plus, de prédire les variations du stock de TF que de prédire les variations des

teneurs en SOC.

Tableau 6 : Partitionnement de la variation du stock de SOC entre le stock de TF et la teneur

en SOC pour les différentes couches de profondeur.

Profondeur (cm) 0-10 0-30 0-50 30-50 0-complet
Stock TF 0.458 0.592 0.667 0.827 0.696
C [soC] 0.723 0.645 0.626 0.494 0.577
Résidus 0.074 0.080 0.104 0.066 0.148

Dans les sols de montagne étudiés, les stocks de SOC sur profils complets sont compris entre
0.4 et 202 t/ha (Tableau 7). Comparée aux gammes de variation des stocks de SOC sur profils
complets présentées par Garcia Pausas et al. (2007 ; 59 — 299 t/ha) ou compilées par
Sjogersten (2011 ; 4.5 — 278 t/ha) pour des sols de montagne, notre gamme de variation
montre des valeurs globalement plus faibles. Avec une moyenne générale de 86.7 t/ha, les

stocks de SOC calculés dans cette étude sont généralement inférieurs aux estimations de
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Sjogersten (2011) qui présentent une médiane autour de 100 t/ha et qui considérent de fait
les sols de montagne comme des réservoirs de carbone organique tout aussi importants que

les sols de toundra (142 t/ha).

Tableau 7 : Minimum, moyenne, écart-type et maximum des stocks de SOC, des stocks de

TF et des teneurs en SOC des sols étudiés.

Profondeur (cm) 0-10 0-30 0-50 30-50 0-complet
minimum 0.2 0.4 0.4 0.1 0.4
moyenne 32.7 66.6 81.4 16.5 86.7
Stock SOC (t/ha) —, _ 1 oe 15.7 329 410 123 44.8
maximum 724  152.6 1835 50.7 202.4
minimum 49.5 99.0  99.0 18.0 99.0
moyenne  528.2 1440.7 2083.0  716.0 2463.6
StockTF(t/ha) — i tpe 2322 6936 11681 5517 1748.4
maximum  1301.1 39034 65056 26022  10962.7
minimum 4.0 4.0 4.0 3.6 4.0
moyenne 68.3 52.1 46.2 28.3 44.8
CIsOCl(e/ke) i+ type 38.4 278 258 16.3 252
maximum  212.8 1375 129.7 79.9 128.9

L’échantillonnage de large envergure dont a bénéficié notre travail a permis de prendre en
considération une grande diversité de milieux, qui, pour certains d’entre eux, sont souvent
négligés dans les études classiques en science du sol pour des raisons d’accessibilité (éboulis,
milieux de haute altitude). En effet sur les 97 sols échantillonnés, 27 d’entre eux sont des
Leptosols (umbric, rendzic ou hyperskeletic) caractérisés par de faibles profondeurs,
extrémement graveleux et/ou pierreux et présentant de fortes limitations a I'enracinement.
L'importante amplitude des gradients environnementaux considérée pourrait donc expliquer
en partie la différence entre ces résultats, ce qui souligne I'’énorme variabilité des quantités
de carbone organique stockées en montagne et ce qui offre un éclairage nouveau sur la nature

trés hétérogene de "réservoir de carbone" supposée de ces sols.

Si I'on consideére les différentes catégories de couvert végétal, les sols de landes sont ceux qui
stockent le plus de SOC, avant les pelouses, avant les foréts et avant les roches nues, bien que

les différences ne soient pas toujours significatives (Tableaux 9 et 10). Les estimations des
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stocks de SOC de lande et de pelouse (en moyenne respectivement de 105.2 t/ha et de 93.8
t/ha) sont davantage en accord avec les estimations faites par Sjogersten et al. (2011), qui
assimilent les stocks de SOC de montagne aux stocks de SOC de toundra et de forét boréale.
L'importance du lien entre les types de végétation et les stratégies de séquestration du
carbone organique dans les sols est bien connue (Jobbagy et Jackson, 2000). Parmi les facteurs
qui régulent les entrées de carbone organique dans le sol, le profil racinaire joue un réle
important puisque la production primaire nette dans les écosystemes de prairies et de foréts
tempérées attribuée a la biomasse racinaire avoisine 45 % (Bolinder 2007). La qualité
biochimique de la litiere joue également un réle a court terme dans la persistance de la
matiére organique dans le sol. Ainsi, les arbustes ont tendance a avoir les profils racinaires les
plus profonds, devant les arbres et les graminées (Jackson et al. 1996), et ils produisent une
litiere de faible qualité biochimique difficile a dégrader (Garcia-pausas et al., 2017). Ceci
profite a I'accumulation de matiére organique, dans les horizons supérieurs grace a I'apport
d’une litiere récalcitrante et plus en profondeur grdace a un réseau racinaire étendu.
Néanmoins encore une fois, nous notons que nos estimations des stocks pour les écosystemes
prairiaux sont globalement inférieures aux estimations réalisées par d’autres auteurs. Sur
profil complet, Djukic et al. (2010) estimaient des stocks de SOC de prairies subalpines de 130
et 260 t/ha et Egli et al. (2009) des stocks de 278 t/ha et de 135 t/ha pour des prairies
subalpines et alpines. Ces résultats sont globalement supérieurs a nos estimations de stocks

de SOC de prairies (max = 202.4 t/ha ; Tableau 10).

Les teneurs moyennes en SOC sur la couche 0-10 cm sont de 68.3 g/kg (max = 212.8 g/kg) et
diminuent avec la profondeur en atteignant 28.3 g/kg sur la couche 30-50 cm. Sur un ensemble
de 35 horizons superficiels de sols de prairies des Pyrénées situées entre 1845 et 2900 m,
Garcia-Pausas et al. (2007) mesurent une moyenne de teneur en SOC d’environ 110 g/kg, ce
qui est nettement supérieur a notre moyenne de 64.5 g/kg (max = 127.9 g/kg) calculée sur 50
sols superficiels de prairie entre 1500 et 3000 m. Ce résultat met encore une fois en évidence
la surreprésentation des milieux riches en carbone organique dans les études centrées sur la
matiere organique des sols de montagne. Le biais d’échantillonnage lié a la faible accessibilité
de certaines zones peut masquer certaines réalités. Dans cette étude, les sites n’ont pas été

échantillonnés sur des critéres pédologiques ce qui explique notre considération pour les sols
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peu représentés habituellement dans la littérature, alors qu’ils constituent une part

significative des sols retrouvés sur le terrain.

Tableau 8 : Estimation des stocks de carbone organique (SOC) sur profil complet et sur la
couche 0 - 30 cm avec et sans correction de la Da par la pierrosité estimée visuellement. Le
tableau présente la moyenne de 91 sols (hors climatoséquences du Ventoux) ainsi que les

guatre surestimations les plus élevées du jeu de données.

Couche Stock SOC avec Stock SOC sans Surestimation (%)
correction (t/ha) correction (t/ha)

0-30 cm BON2100 164 29.7 81
LOR1620 7.3 14.6 100
MON2330 154 76.6 397
TEN1430 335 73.3 119
moyenne 65.7 75.9 16
(n=91)

Profil BON2100 19.2 40.7 112

complet LOR1620 10.8 23.3 116
MON2330 154 76.6 397
TEN1430 38.9 91.0 134
moyenne 86.7 111.6 29
(n=91)

Par ailleurs, une sous-estimation des teneurs en éléments grossiers (EG) pourrait expliquer
une surestimation des stocks de SOC en montagne. La quantification des EG a fait I'objet d’'une
attention toute particuliere dans notre travail. En nous basant sur la mesure la plus rigoureuse
possible de la quantité d’EG de faibles diamétres présents dans nos échantillons et en
corrigeant la Da avec notre estimation visuelle de la pierrosité a la description (Pvisu, des EG
massifs), nous avons pris en considération des EG qui étaient ignorés au moment de
I’échantillonnage par cylindre densimétrique. Notre approche, bien qu’imparfaite puisque
sujette a l'imprécision de I'évaluation visuelle du pourcentage volumétrique d’EG, nous a
permis de prendre en considération les blocs et les pierres de diamétres considérables, bien
présents dans les sols étudiés. En ignorant cette correction, les stocks de SOC sur profils
complets sont en moyenne surestimés de 29 % et de 16 % sur la tranche de profondeur 0 — 30

cm (Tableau 8). Dans certains cas, cette surestimation dépasse 100 % et atteint un maximum
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de presque 400 % sur profil complet, comme c’est le cas pour le sol de la placette MON2330.
Ces sols, ou la surestimation est la plus importante, ont la particularité de présenter des
guantités importantes d’EG de diameétres remarquables et de se situer dans des contextes
géomorphologiques instables (éboulis, fortes pentes ; Figure 28). Il est a noter que cette forte
surestimation ne concerne pas uniquement les sols peu épais, puisque le Cambisol eutric de
BON2100 atteint une profondeur maximale de 60 cm. Ces éléments remettent en question
I'adéquation des méthodes classiques d’estimation de la Da et des stocks de SOC pour les sols
de montagne, et plus globalement pour les sols riches en EG et/ou situés en contexte instable.
Il apparait nécessaire de développer une méthodologie adaptée a I'originalité que représente
ces sols pour une meilleure évaluation des capacités de stockage, ce qui est d’autant plus
préoccupant considérant I'importance du stock de TF, mise en évidence précédemment, dans
I’explication de la variation du stock de SOC. Nous proposons de généraliser I'adoption d’une
approche permettant de quantifier les EG massifs et de généraliser I’estimation des stocks de
TF a I'ensemble des études portant sur les stocks de SOC, afin de mieux comprendre leur

variabilité.

TEN1430 BON210Q
Pvisu, ., =70 % 3 Pvisu = 80'%

Figure 28 : Planche photo illustrant les quatre sols qui présentent les surestimations de stock

de SOC les plus élevées. a. Hyperskeletic leptosol de TEN1430 dont I’estimation visuelle de la

115



pierrosité du profil (Pvisu) atteint 70 %, b. Cambisol eutric de BON2100 avec une Pvisu de 80
%, c. Hyperskeletic leptosol de LOR160 avec une Pvisu de 90 %, d. Rendzic leptosol de
MON2330 avec une Pvisu de 95 %, e. environnement de "roche nue" de la placette MON2330

et f. environnement forestier de la placette LOR1620.

En moyenne, le stock de SOC compris entre 0 et 30 cm de profondeur représente plus de
70 % du carbone organique total stocké dans les sols (Figure 29), ce qui surpasse largement la
moyenne de 51 % évaluée par Mulder et al. (2016) pour I'ensemble des sols francais. Notre
moyenne est cohérente avec les observations de Bangroo et al. (2017) qui montre que la
couche 0-20 cm contient plus de 65 % des stocks de SOC dans des sols de I’'Himalaya, ainsi
gu’avec celles de Hitz et al. (2001) dans des sols des Alpes qui mesure 88 a 94 % de la
phytomasse souterraine dans le compartiment 0-20 cm. Ces résultats mettent en évidence
gu’en montagne, plus qu’ailleurs, la grande majorité des stocks de SOC se situe en surface. En
revanche, il est intéressant de noter que le stock de TF en dessous de 30 cm représente en
moyenne 42 %, soit une bonne part du stock total de TF. Cela indique qu’une importante
partie de la réserve nutritive et hydrique se situe sous les 30 premiers cm. De plus, si le stock
de TF est envisagé comme un support au stockage de SOC, cela suggere que la concentration
en SOC est limitante en profondeur, ce qui peut étre d{ a la réduction de I'enracinement avec
la profondeur (faibles apports) et au fait que les sols en montagne soient plutét jeunes

(pédogéneése peu avancée ; Garcia Pausas et al., 2017).

a. 50- b. 50-
R 0-10 cm

30-50 cm complet

1 14% e
18% ’

' 38% 30-50 cm

28%

10-30 cm

39% 37%

Figure 29 : Répartition moyenne a. des stocks de SOC et b. des stocks de TF dans les profils

pédologiques entre les couches 0-10 cm, 10-30 cm, 30-50 cm et 50 cm-fin du profil.
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b. Variabilité des stocks de carbone organique des sols en lien avec certains facteurs

biotiques et abiotiques

Les résultats tendent a montrer des stocks de SOC plus élevés sur substrat carbonaté par
rapport aux substrats majoritairement silicatés (Tableaux 9 et 10, Figure 30b). Cette tendance
se vérifie en particulier sur les couches supérieures des sols. Les sols sur substrat carbonaté
sont ainsi caractérisés par des teneurs en SOC tres élevées et par des stocks en TF faibles
(Figure 30d, Tableaux 9, 10). Une importante quantité de carbone organique sur substrat
carbonaté est donc stockée en surface, parfois dans des sols peu épais et trés noirs de type
Rendzic leptosols (ou de type Organosol, Rendosol et Rendisol du Référentiel pédologique).
Ces observations sont cohérentes avec les résultats d’autres études qui mettaient en évidence
des stocks de SOC particulierement élevés en surface sur roches carbonatées (Gobat et al.,

2010 ; Saenger et al., 2013).

a. b.
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Figure 30 : Moyennes des stocks en SOC selon a. le type de couvert végétal, b. le substrat
rocheux et des teneurs en SOC selon c. le type de couvert végétal et d. les substrats rocheux.
Les différences figurées correspondent aux résultats des tests de comparaison ANOVA

complétés par des tests post hoc 2 a 2 de Emmeans.
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Tableau 9 : Significativité des comparaisons en ANOVA entre les différentes catégories de
sol (Substrat rocheux: RM, type de couvert végétal: Veg, classe altitudinale: Alt,

orientation : Orient). Symboles pour les p-values : *** p <0.001 ; ** p<0.01; * p<0.05; NS

p>0.5.
Stock SOC Stock TF c [soC]

0- 0- 30- 0O-| 0- O 30- 0O- 0- O 30- 0-

10 30 50 complet| 10 30 50 complet | 10 30 50 complet
Veg. NS * NS *1 NS * NS *1 NS * NS NS
RM. NS NS NS NS | NS NS NS NS * * * *
Alt. NS NS NS NS | NS NS NS NS | NS NS NS NS
Orient. NS NS NS NS | NS NS * *1 NS NS NS NS
Veg:RM NS NS NS NS NS NS NS NS | NS NS NS NS
Veg:Alt NS NS NS NS | NS NS NS NS | NS NS NS NS
Veg:Orient NS NS NS NS | NS NS NS NS | NS NS NS NS
RM:Alt NS NS * * NS NS * NS | NS NS NS NS
RM:Orient NS NS NS NS * * NS *1 NS NS NS NS
Alt:Orient NS NS NS NS | NS NS NS *1 NS NS NS NS
Veg:RM:Alt NS NS NS NS | NS NS NS NS | NS NS NS NS
Veg:RM:Orient NS NS NS NS | NS NS NS NS | NS NS NS NS
Veg:Alt:Orient NS NS NS NS | NS NS NS NS | NS NS NS NS
RM:Alt:Orient NS NS NS NS | NS NS NS NS | NS NS NS NS
Veg:Alt:Orient: NS NS NS NS | NS NS NS NS | NS NS NS NS
RM

La teneur moyenne en SOC élevée retrouvée sur substrat carbonaté pourrait s’expliquer par
un phénomeéne de stabilisation chimique de la matiere organique a un stade précoce de
dégradation (Saenger, 2013). Des études suggerent qu’une teneur élevée en carbonate de
calcium actif pourrait favoriser une "humification par héritage", qui implique I'incorporation
directe de composés biochimiques peu évolués (cellulose, lignines, acides phénoliques) aux
complexes argilo-humique par les ions Ca?* (Duchaufour, 2008 ; Gobat et al., 2010). Ce
processus, impliquant la formation de complexes tres stables, devrait conférer a la matiére
organique une stabilité biogéochimique particuliere. Les indicateurs de stabilité thermique
Rock-Eval® ne contredisent pas cette hypothése (la matiére organique sur substrat carbonaté
est globalement plus stable que sur substrat silicaté, voir partie 2 de ce chapitre). Par ailleurs,
nos analyses n’indiquent aucune interaction significative entre le substrat rocheux et le
couvert végétal donc cette différence ne s’explique par un effet cumulé du couvert végétal

(Tableau 9). Ce qui ne se vérifie pas pour I'orientation et la classe altitudinale puisque des
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interactions significatives apparaissent. Une autre explication pourrait se trouver dans I'effet
probable des pH élevés et des fortes CEC dans ces sols, qui constitueraient des conditions

physico-chimiques trés favorables a la production végétale.

Aucune différence significative n’est observée entre les stocks et les concentrations en SOC
des différentes catégories de couvert végétal, en dehors des sols sur roche nue qui présentent
des quantités de SOC plus faibles et qui sont caractérisés par une végétation plutot rare et par
une profondeur faible qui s’explique par leur age peu avancé. De la méme maniére, nous ne
relevons aucune différence significative des stocks de SOC en lien avec |'orientation des
versants (Tableaux 9 et 10), contrairement a ce que plusieurs études avancaient (Garcia-
Pausas et al., 2007 ; Egli et al., 2009). Sans que cela ne soit significatif, les sols situés au Nord
ont tendance a avoir une concentration en carbone organique plus faible que les sols situés
au Sud. A l'inverse, les stocks de TF sont globalement plus élevés pour les sols situés au Nord
par rapport aux sols situés au Sud. Des interactions significatives avec la classe altitudinale et
le substrat rocheux suggérent qu’il pourrait s’agir d'un effet confondant de différents facteurs
(Tableau 9). Cette compensation, difficile a justifier sans plus d’éléments, explique I'absence

de différence observée au niveau des stocks de SOC.

De maniéere plus globale, aucune différence tres significative n’apparait au regard de la
classification proposée (Tableau 9). Sans controler les facteurs confondants, comme I'altitude
et le couvert, il parait difficile, avec ce genre de comparaison, de mettre en exergue les
déterminants évidents des stocks de SOC a I'échelle du paysage. Ceci souligne la difficulté
d’expliquer I'hétérogénéité des stocks de SOC en montagne, méme avec l'appui d’un

échantillonnage a grande échelle qui représente bien la diversité des Alpes francaises.

119



Tableau 10 : Moyenne des stocks de SOC, des stocks de TF et des teneurs en SOC des

différentes catégories de sols.

Profondeur Stock SOC Stock TF C [SOC]

(cm) (t/ha) (t/ha) (s/kg)

0-30 59.2 1275.6 54.8

Forét n=30 30-50 13.2 599.3 27.1

0-complet 77.9 2333.0 47.7

0-30 80.1 1227.3 63.4

Lande n=11 30-50 23.4 615.4 35.7

Type de 0-complet 105.2 1944.4 51.9

ff:;‘;:; 0-30 72.0 1656.5 49.8

Pelouse n=>50 30-50 18.5 854.5 28.0

0-complet 93.8 2822.5 42.9

0-30 33.2 860.1 33.3

Roche nue n=6 30-50 4.9 294.2 25.3

0-complet 36.8 1077.6 31.7

0-30 61.4 1460.8 45.7

Silicaté n=65 30-50 16.6 800.8 25.0

0-complet 81.0 2598.0 38.4

0-30 81.6 1264.7 71.8

Substrat Carbonaté  n=22  30-50 15.7 445.6 37.5
rocheux

0-complet 101.2 1881.2 63.2

0-30 67.3 1697.9 48.1

Ferromagnésien n=10 30-50 17.9 771.0 28.5

0-complet 91.3 2871.3 42.9

0-30 83.0 979.9 81.8

600-1100 n=4 30-50 8.4 262.4 28.9

0-complet 94.1 1361.1 71.7

0-30 63.4 1298.9 61.9

1100-1500 n=12 30-50 14.2 606.6 32.7

0-complet 84.5 2621.0 50.7

Classe 0-30 68.1 1433.0 52.0

altitudinale 1500-2000 n=31 30-50 18.0 749.9 28.1

(m) 0-complet 91.9 2566.2 45.6

0-30 67.4 1441.2 50.9

2000-2500 n=36 30-50 17.5 750.5 27.4

0-complet 86.7 2372.5 43.0

0-30 58.9 1710.0 36.4

2500-3200 n=14 30-50 15.5 814.0 25.8

0-complet 74.8 2650.8 32.8
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Suite tableau 10 : Moyenne des stocks de SOC, des stocks de TF et des teneurs en SOC des

différentes catégories de sols.

Profondeur  Stock SOC Stock TF C [SOC]

(cm) (t/ha) (t/ha) (8/keg)

0-30 70.0 1521.1 49.2

Est n=24 30-50 18.0 738.1 29.4

0-complet 89.8 2404.9 43.2

0-30 64.4 1534.6 43.2

Nord n=14 0-50 83.8 2511.7 36.7

. . 0-complet 91.7 3363.9 35.7
Orientation 0-30 61.3 1384.9 51.9
Ouest n=27 0-50 72.5 1955.8 46.9

0-complet 77.5 2297.7 44.8

0-30 69.4 1386.6 58.4

Sud n=32 0-50 84.7 1939.7 51.5

0-complet 89.8 2253.7 49.7

c. Variabilité des stocks de carbone organique le long de climatoséquences

L’évolution globale des stocks de SOC avec l'altitude ne suit aucune tendance linéaire. Les
courbes de régression laissent apparaitre un maximum local du stock de SOC au niveau de la
zone de combat, entre 1500 et 2100 m d’altitude (Figure 31a, 32a et 33a). En nous basant sur
les connaissances disponibles dans la littérature, nous avions émis une hypothése selon
laquelle les stocks de SOC augmentent le long des climatoséquences jusqu’a I'étage
montagnard puis diminuent. Nos résultats ne vont pas ce sens et suggérent plutdt un optimum
de stockage au niveau du changement de couvert végétal, a I’écotone forét-prairie peu avant
2000 m. L’évolution des stocks de SOC avec la GDD souligne également un maximum local de
stockage autour de 1500 °C GDD, valeur associée a |'étage subalpin (Figure 34a, Figures 35a,

et 36a).

Les évolutions de la teneur en SOC avec I'altitude sur profil complet et sur 0 — 30 cm laissent
aussi apparaitre un optimum a 2000 m, mais cette fois, en montrant des tendances a la
diminution avec I'altitude avant et aprés cet optimum autour de I'étage subalpin (Figures 31b,
32b). Sur la couche 30 — 50 cm, cette tendance a la diminution n’est pas visible et le maximum

local autour de 2000 m est moins clair (Figure 33b). L’évolution des teneurs en carbone
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organique avec la GDD sur profil complet et sur la couche de profondeur 0 — 30 cm indique
une augmentation des concentrations entre 500 et 1100 °C, un plateau entre 1100 et 1600 °C
puis une augmentation entre 1800 et 2700 °C GCC (Figures 34b et 35b). Le plateau observé
coincide avec les GDD de I'étage subalpin. Sur la couche 30 — 50 cm, nous observons une
augmentation des teneurs entre 500 et 1100 °C puis un plateau aprés 1100 °C GDD (Figure
36b)

L’évolution des stocks de TF avec I'altitude ne montre aucune tendance linéaire claire. Un
maximum local est observé entre 1500 et 2000 m, en particulier sur la couche de profondeur
30 — 50 cm (Figure 31c, 32c et 33c). L'évolution des stocks de TF avec la GDD indique une
tendance globale a la diminution des stocks avec 'augmentation de la GDD sur les couches 0
— 30 cm et 30 — 50 cm. Un maximum local des stocks apparait sur toutes les couches de

profondeur autour de 1700 ° GDD (Figure 34c, 35c et 36c).

Le maximum local de stockage de carbone organique observé au niveau de I'étage subalpin
s’explique a la fois par un optimum de la teneur en SOC et de stock de TF dans les sols entre
1500 et 2100 m d’altitude, qui correspond a la zone de changement de végétation ou les
milieux forestiers laissent place a des milieux ouverts (prairie ou lande) et ol la GDD est
d’environ 1600 °C. En montagne, il est connu que les apports en carbone organique par la
végétation diminuent avec l'altitude du fait d’'une chute de la productivité végétale liée a la
réduction des températures (Sjogersten et al., 2011). Il est probable que cette réduction des
apports de carbone organique dans le sol explique la diminution de la concentration du
carbone organique avec l'altitude et I'augmentation de la GDD en dehors de la zone
d’optimum (avant et aprés 2000 m). Mais si le froid et le raccourcissement de la période de
développement de la végétation provoquent une diminution des entrées de carbone
organique, ils entrainent également une baisse de l'activité microbienne et donc un
ralentissement des sorties de carbone organique (Simmons, 1996). Nous supposons que
I’écotone forét-prairie correspond a la zone d’équilibre ol une production végétale suffisante
est associée a un faible taux de décomposition, et ou donc des apports faibles de carbone
organique sont compensés par des sorties de carbone organique tres faibles. La décroissance
des taux de décomposition avec l'altitude est probablement plus rapide que la décroissance
des entrées de carbone organique. Plus bas en altitude, les apports en carbone organique sont

plus importants, mais les sorties de carbone organique sont aussi accélérées. A des altitudes
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supérieures, la production végétale et les apports en SOC sont tres faibles, si bien que malgré
des taux de décomposition et des sorties de carbone organique tres réduits, le carbone
organique ne s’accumule plus avec la hausse de I'altitude. Par ailleurs, le maximum local des
stocks de TF observés entre 1500 et 2100 m (ou 1500 °C et 2000 °C GDD), pourrait
correspondre a une zone de changement de pente moyenne, marquée par une histoire
géomorphologique commune (position moyenne des glaciers par exemple). Pour mieux
comprendre les liens de causalité qui régissent ces évolutions des stocks de TF et des teneurs
en SOC en montagne, nous utiliserons dans la partie suivante des modeéles d’équations

structurelles.
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Figure 31 : Evolution a. du stock de SOC (n=97), b. de la concentration en SOC (n=88) et du
stock de TF (n=97) en fonction de I'altitude sur profils complets. La ligne verte et la ligne

jaune délimitent la zone de combat ou les milieux forestiers laissent place aux milieux ouverts.
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Figure 32 : Evolution a. du stock de SOC (n=97), b. de la concentration en SOC (n=93) et du
stock de TF (n=97) en fonction de I'altitude sur la couche de profondeur 0-30 cm. La ligne
verte et la ligne jaune délimitent la zone de combat ou les milieux forestiers laissent place aux

milieux ouverts.
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Figure 33 : Evolution a. du stock de SOC (n=87), b. de la concentration en SOC (n=82) et du
stock de TF (n=87) en fonction de I’altitude sur la couche de profondeur 30-50 cm. La ligne
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milieux ouverts.
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Figure 34 : Evolution a. du stock de SOC (n=97), b. de la concentration en SOC (n=88) et du

stock de TF (n=97) en fonction du GDD sur profils complets.
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Figure 35 : Evolution a. du stock de SOC (n=97), b. de la concentration en SOC (n=93) et du

stock de TF (n=97) en fonction du GDD sur la couche de profondeur 0-30 cm.
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Figure 36 : Evolution a. du stock de SOC (n=87), b. de la concentration en SOC (n=82) et du

stock de TF (n=87) en fonction du GDD sur la couche de profondeur 30-50 cm.
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2. Causes de la variabilité des stocks de carbone organique en montagne

Dans le but d’obtenir une variable synthétique regroupant les caractéristiques physico-
chimiques du sol, de composition de la végétation et de géochimie des roches, une analyse en
composante principale (ACP) a été effectuée pour les couches 0-30 cm et 30-50 cm. Cette
analyse met en évidence un axe porté par les grandes fractions granulométriques du sol, fine
et grossiere, et par les deux grands types de roche mere retrouvés dans les sols étudiés, les
roches carbonatées et les roches silicatées (Figures 37a, b). Le deuxieme axe de I’ACP montre
un ordonnancement des sites en lien avec la teneur en phosphore. Pour les deux couches

considérées, la premiére composante a une contribution majoritaire.
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Figure 37 : ACP des variables "substrat et végétation" et leur contribution a la variance a. de

la couche 0 —30 cm (n = 89) et b. de la couche 30 — 50 cm (n = 80).

L'indicateur de densité de la couverture arborée (TreeCover) est peu représenté dans ces

analyses, mais semble corrélé a la premiére composante, ce qui confirme que la composition
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de la végétation est aussi liée au type de substrat. Ceci est également confirmé par les ACP
réunissant les parametres précédents et les coordonnées du NMDS de composition de la
végétation qui montrent des bonnes représentations de ces variables et des corrélations avec
les parametres de géochimie de la roche (ces dernieres n’ont pas pu étre utilisées dans la suite
de I'étude du fait de données manquantes qui réduisaient la population statistique a 66

individus ; Annexe 3).

Une autre ACP réunissant les variables climatique et topographique a été réalisée (Figure 38).
L’analyse montre une structure principalement univariée avec un axe 1 contribuant a pres de
50 % de la variance. Cet axe est fortement corrélé a un gradient de température estivale et de
productivité végétale. Il est évidemment tres corrélé a I'altitude. Le deuxiéme axe de I’ACP

montre un ordonnancement des sites en lien avec le bilan hydrique, et non plus thermique.
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Figure 38 : ACP des variables "topoclimat" et leur contribution a la variance (n = 96).
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Figure 39 : ACP des variables "signature biogéochimique" et leur contribution a la variance

a. de la couche 0 - 30 cm (n = 97) et b. de la couche 30 — 50 cm (n = 88).

Une troisieme ACP a été réalisée avec les indicateurs Rock-Eval® pour obtenir une variable
synthétique de la signature biogéochimique de la matiére organique sur les couches 0-30 cm
et 30-50 cm (Figures 39a et b). Dans les deux cas, la premiére composante, dont la contribution
sur la variance est majoritaire, est positivement corrélée au ratio PC/TOC et aux indices i et HI.
Elle est négativement corrélée aux indices r et OIRE6, et aux paramétres Tso_CO,_pyr et
Ts0_CO2_ox pour la couche 0-30 cm. Cette premiére composante peut étre interprétée comme
une variable synthétique de stabilité thermique, avec un pble positif porté par une
thermostabilité faible et une richesse en hydrogéne et un podle négatif porté par une

thermostabilité élevée et une richesse en oxygéne de la matiére organique.

Les premieres composantes retenues pour chacune de ces ACP sont relativement

indépendantes les unes par rapport aux autres (Tableaux 11 et 12).
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Tableau 11 : Matrice de corrélation de Pearson entre les différentes variables retenues

pour la couche 0 — 30 cm.

Stock SOC  Stock TF C [SOC] Substrat et vég. Topoclimat Signature
Dim1 Dim1 biogéochimique
Dim1

Stock SOC 1.00 0.54 0.53 0.24 -0.08 0.14
Stock TF 0.54 1.00 -0.40 -0.14 -0.30 0.05
C [SOC] 0.53 -0.40 1.00 0.44 0.23 0.09
Substrat et vég. 0.24 -0.14 0.44 1.00 0.32 -0.31
Dim1

Topoclimat -0.08 -0.30 0.23 0.32 1.00 -0.40
Dim1

Signature 0.14 0.05 0.09 -0.31 -0.40 1.00

biogéochimique
Dim 1

Tableau 12 : Matrice de corrélation de Pearson entre les différentes variables retenues

pour la couche 30 — 50 cm.

Stock SOC  Stock TF C [SOC] Substrat et vég. Topoclimat Signature
Dim1 Dim 1 biogéochimique
Dim 1

Stock SOC 1.00 0.64 0.40 -0.12 -0.19 0.04
Stock TF 0.64 1.00 -0.41 -0.33 -0.24 -0.24
c [soC] 0.40 -0.41 1.00 0.34 0.07 0.39
Substrat et vég. -0.12 -0.33 0.34 1.00 0.33 0.25
Dim 1

Topoclimat -0.19 -0.24 0.07 0.33 1.00 -0.10
Dim 1

Signature 0.04 -0.24 0.39 0.25 -0.10 1.00

biogéochimique
Dim 1

Afin d’étudier le contréle des stocks de SOC dans les sols de montagne, nous avons choisi de

décomposer notre analyse en étudiant le controle des deux parameétres qui le définissent : la

teneur en SOC et le stock de TF. Nous supposons que le contrdle de ces deux composantes est

différent, et gqu’il n’est pas le méme en surface et en profondeur. Pour vérifier cela, nous avons

testé deux types de modeles, le premier incluant uniquement les effets directs des variables

environnementales (Figure 40) et le second incluant a la fois les effets directs et les effets

indirects (Figure 41). La comparaison en ANOVA des deux modeles démontre I'absence de

différence significative entre eux. De fait, les modéles aux AIC les plus bas, n’incluant que les

effets directs, ont été retenus. Il nous est néanmoins paru intéressant de commenter les effets

indirects mis en évidence par le second type de modele (Figure 41).
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Conformément a notre modele hypothétique, le topoclimat affecte le stock de TF (Figures 40
a, b). L'effet négatif de cette relation suggere que le stock de TF est favorisé en altitude ou les
températures sont froides et les précipitations liquides sont faibles, ce qui s’oppose a un role
de I'altération chimique sur les EG, plut6t favorisée par un climat chaud et humide, mais qui
pourrait souligner le role du gel-dégel comme moteur de désagrégation physique (Duchaufour
et al., 2008). Cette relation négative peut aussi étre mise en paralléle d’un éventuel contréle
par la topographie. Une surface au TPl élevé, synonyme d’une forme d’éminence, est moins
exposée aux éboulis et aux chutes de pierres, a I'inverse de surfaces aux TPI bas, caractérisées
par un affaissement. Il est intéressant de noter que la force de I'effet du topoclimat sur le
stock de TF est plus importante en surface qu’en profondeur, ce qui est cohérent avec
I’hypothese précédente puisque la surface du sol est davantage exposée aux éboulis et aux
chutes de pierres. Contrairement a la couche 0-30 cm, le substrat et la végétation pilotent
aussi le stock de TF de la couche 30-50 cm. La relation négative met en évidence que les
substrats silicatés influencent positivement le stock de TF. Il est connu que les processus
d’altération des roches carbonatées et des roches silicatées sont différents, du fait de leur
composition minéralogique, de leur dureté et de la solubilité différentes des minéraux
(Duchaufour et al., 2008). Ces résultats montrent donc que le stock de TF n’est pas piloté par
les mémes facteurs en surface et en profondeur. En surface, le contréle se fait principalement
par le topoclimat, et est vraisemblablement impacté par I'exposition du sol aux chutes d’EG.
En profondeur, le stock de TF est d’abord piloté par le substrat et la végétation, ce qui est
probablement lié aux différents processus d’altération rencontrés selon le type de roche dans

les horizons en contact avec le substrat rocheux.

Comme nous le supposions, la teneur en SOC est pilotée par le substrat et la végétation, et
elle est favorisée par des taux d’argile, de CaO et par des pH élevés. Cet effet est
particulierement fort sur la couche 0-30 cm. Cette observation est cohérente avec nos
précédents résultats et avec ceux d’autres études qui mettaient en évidence des teneurs de
SOC particulierement élevés en surface sur roches carbonatées (Gobat et al., 2010 ; Saenger
et al., 2015). Cela pourrait s’expliquer par des phénomeénes de stabilisation chimique de la
matiere organique en lien avec les teneurs élevées en carbonate de calcium et en argile
(Seanger, 2013). Il est connu que la matiére organique stabilisée par association avec les

particules minérales les plus fines est généralement plus ancienne du fait de son temps de
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résidence plus long que la matiére organique associée aux fractions plus grossiéres (Balesdent,
1996). Cela pourrait aussi s’expliquer par I'effet de la richesse en nutriment (S/T et CEC élevés)
qui favoriserait la production de biomasse dans les sols. Contrairement a la teneur en SOC en
profondeur, la teneur en carbone organique de la couche 0-30 cm est également pilotée par
le topoclimat. L'effet positif du topoclimat suggére que des températures et des précipitations
élevées associées a un indice de végétation élevé favorisent la concentration en SOC. La
productivité et le climat ont donc un effet sur la teneur en SOC de surface, mais cet effet est
moins important que celui du substrat et de la végétation et que celui de la signature
biogéochimique de la matiére organique. L'effet positif de la signature biogéochimique sur la
teneur en SOC montre que la labilité thermique de la matiére organique favorise la
concentration en SOC, aussi bien en surface qu’en profondeur. Ce résultat souligne
I'importance du carbone organique labile dans les sols de montagne. La signature
biogéochimique est elle-méme conditionnée par le topoclimat, dont I'effet négatif montre
gue des températures froides favorisent une signature thermique labile (Figures 41a, b). Cette
relation met en évidence que si le topoclimat a bien un réle dans le controle des stocks de SOC
dans les sols de montagne en pilotant les stocks de TF puis en impactant la teneur en SOC, il
conditionne surtout la signature thermique de la matiére organique en préservant de la
dégradation microbienne des composés peu stabilisés. Ceci démontre que la structure
chimique de la matiére organique n’est pas nécessairement le premier facteur de sa
stabilisation et que la stabilisation environnementale joue un role central dans la persistance
du carbone organique dans le sol (Kégel-Knabner and Kleber, 2011). Le topoclimat a par
ailleurs un effet positif important sur le substrat et la végétation, probablement en impactant

les processus de pédogenése ainsi que la composition de la végétation.

Enfin, il est intéressant d’observer que I'effet du substrat et de la végétation sur la signature
biogéochimique de la matiére organique n’est pas le méme en surface et en profondeur. Sur
la couche 0-30 cm, la relation négative montre que des pH, des taux d’argile, de nutriments et
de CaO élevés favorisent une signature thermique plus stable, et inversement en profondeur.
En théorie, des teneurs élevées en CaO favorisent la stabilisation physico-chimique en
entrainant une humification par héritage (Baldock and Skjemstad, 2000 ; Gobat et al., 2010).
Les ions métalliques jouent aussi un role dans la stabilisation de la matiére organique en

induisant des complexations métalliques qui diminuent son accessibilité aux microorganismes

135



(Baldock and Skjemstad, 2000). D’autre part, les pH acides limitent I'activité de décomposition
des microorganismes (Walse et al., 1998) tout en favorisant I'adsorption des matieres
organiques sur les surfaces minérales qui se chargent positivement en milieu acide (Kogel-
Knabner and Kleber, 2011). Nos résultats portent a croire que les mécanismes de stabilisation
impliqués ne sont pas les mémes en surface et en profondeur. Il est probable qu’en
profondeur, ou la stabilité thermique est favorisée par des pH acides et des teneurs en ions
métalliques élevés, la stabilisation de la matiére organique soit surtout liée a des phénomenes
d’adsorption sur les surfaces minérales en lien avec des complexations métalliques. Alors
gu’en surface, ou la stabilité thermique est favorisée par des teneurs élevés en argiles et par
des pH élevés, elle est surtout liée a une stabilisation de la matiére organique dans les fractions

minérales fines.

En conclusion, nos résultats mettent en évidence que les points de controle du topoclimat sur
les stocks de carbone organique se situent surtout sur le substrat et la végétation et la
signature biogéochimique de la matiere organique. Dans des sols de prairie de montagne, Rey
Benayas et al. (2004) observent un controle principalement biotique des teneurs en carbone
organique de surface via I'effet majeur de la composition végétale. Nos résultats indiquent
aussi un effet important de la signature biochimique de la matiére organique, contrélée par la
nature des apports de litiere et par la stabilisation physico-chimique et climatique dont elle
fait I'objet. Conformément a ce que nous attendions, le stock de TF et la teneur en SOC ne
sont pas contrbélés par les mémes facteurs, et sont contrélés différemment selon la

profondeur.

136



Substrat et

Topoclimat

végétation
Signature
biogéochimique
II
0.455 0.292 ’l -0.300
/
Concentration SOC
Substrat et Topoclimat
végétation
~ Signature
LS N . g
\\\ biogéochimique
~ /
\\ lr'
0281 | -0.2837 / 0148
0273/ S~
S J
Concentration SOC A Stock TF

Couche 0-30 cm

0.50-0.40

0.40-0.30
0.30-0.20
0.20-0.15

0.15-0.10

Couche 30-50 cm

Figure 40 : Modeéles d’équations structurelles incluant les effets directs. Le modele a. testé

pour la couche 0-30 cm présente les parameétres suivants : AIC = 949.8, x2 = 0.60, CFl = 1.0,

CMIN/d.f. = 0.51, et celui b. testé pour la couche 30-50 cm présente les paramétres suivants :

AIC=853.3,%2 =0.18, CFI =0.96, CMIN/d.f. = 1.71. Les traits pleins correspondent a des effets

positifs et les traits pointillés a des effets négatifs. L’épaisseur des traits est proportionnelle a

la force de I'effet.
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Figure 41 : Modeles d’équations structurelles incluant les effets directs et indirects. Le
modele a. testé pour la couche 0-30 cm présente les paramétres suivants AIC = 1693.0, x2 =
0.60, CFl =1.0, CMIN/d.f. = 0.52, et celui b. testé pour la couche 30-50 cm présente les
parametres suivants : AIC = 1527.8, x2 = 0.18, CFl = 0.97, CMIN/d.f. = 1.71. Les traits pleins
correspondent a des effets positifs et les traits pointillés a des effets négatifs. L'épaisseur des

traits est proportionnelle a la force de I'effet.
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Partie 2 : La nature biogéochimique de la matiére organique des sols des Alpes

frangaises

A. Introduction

L’analyse des propriétés chimiques et de la stabilité du carbone organique sont indispensables
pour comprendre sa vulnérabilité et prévoir sa réaction face aux changements climatiques
(Viscarra Rossel et al., 2019). |l a été suggéré que le partitionnement du carbone organique du
sol en différentes fractions de stabilité aidait a mieux comprendre la dynamique de son
renouvellement et a identifier les écosystemes pour lesquels les stocks étaient les plus

vulnérables (Lugato et al., 2021 ; Cécillon, 2021).

En montagne, plusieurs études ont été menées sur des climatoséquences dans le but
d’évaluer la composition de la matiére organique et pour caractériser la stabilité du carbone
organique en utilisant différentes techniques analytiques dont la spectroscopie de résonance
magnétique nucléaire (RMN), la spectroscopie infrarouge a transformée de Fourier, I'analyse
thermique Rock-Eval®, la pyrolyse en chromatographie phase gazeuse couplée a de la
spectrométrie de masse (Pyrolyse GCMS), etc. Une accumulation de résidus organiques labiles
et particulaires dans les sols situés en altitude a ainsi été mise en évidence par certains
auteurs. La corrélation observée entre l'altitude et des indicateurs de la labilité du carbone
organique suggere |'existence probable d’un gradient de stabilité biogéochimique (Sjogersten
et al., 2011). Une augmentation de la teneur en O-alkyle C et une diminution de la teneur en
alkyle C observée dans la matiére organique avec l'augmentation de l'altitude suggére un
ralentissement de la décomposition en haute altitude (Djukic et al., 2010 ; Xu et al., 2014). Des
auteurs ont également noté que les proportions de matiére organique particulaire, non
stabilisée avec la phase minérale du sol, dans les 20 premiers centimeétres de sol de prairie
sont de I'ordre de 40 a 58 % entre 2200 m et 2700 m (Budge et al., 2010, 2011), contre des
proportions deux fois moindre (7 — 30 %) entre 400 m et 1900 m (Zimmerman et al., 2007 ;
Leifeld et al., 2009). De plus, une étude menée dans les Pyrénées a mis en évidence que le
degré de stabilisation physico-chimique de la matiére organique de sols de prairie de
montagne, mesuré par incubation en laboratoire, est plus faible sur les sites les plus froids

(Garcia-Pausas et al. 2008). Les temps moyens de résidence (TMR) du carbone organique
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mesurés dans plusieurs études augmentent avec I'altitude (Leifeld et al., 2009), atteignant 90
ans a 2600 m pour la fraction du carbone organique particulaire alors que cette méme fraction
en sol de plaine présente des TMR de I'ordre de quelques années (NF X31-516, 2007 ; Budge
et al., 2011). D’autre part, Saenger (2013) a rapporté la vulnérabilité particuliere des sols de
créte (végétation rase avec patch de graminées, entre 1980 a 2341 m d’altitude) dont la
fraction particulaire de la matiére organique représente 76 % sur |’horizon 0-10 cm, en
comparaison d’un taux d’environ 64 % de matiére organique associée a la matiere minérale
sur les Cambisols alpin et subalpins. Ces sols de créte présentent aussi des indices hydrogene
(HI'; Espitalié et al., 1977) plus élevés que dans les sols de plus faible altitude, indiquant un
ratio H : C élevé de la matiére organique du sol. Ces résultats suggérent une limitation de la
décomposition de la matiére organique avec altitude qui induit une accumulation de résidus
organiques labiles et particulaires dans ces sols soumis a un climat froid. L'ensemble de ces
observations souléve des inquiétudes quant a I’avenir de cette matiere organique fragile dans

un contexte de changements globaux (Sjogersten et al., 2011).

A l'inverse, d'autres études ne montrent aucun schéma clair de la composition de la matiere
organique en fonction de l'altitude. Entre 550 et 2000 m dans les alpes italiennes, Siles et al.
(2017) met en évidence une teneur accrue en composés aromatiques et en acides gras dans
la matiére organique des sites de haute altitude ainsi que des activités microbiennes plus
importantes. Par ailleurs, le long d’un gradient altitudinal inférieur a 1000 m en forét, Balaria
et al. (2014) n’a observé aucune tendance dans I'évolution de I'abondance de O-alkyle C de la
matiere organique du sol de surface. Ces résultats mettent clairement en évidence I'effet de
la variabilité environnementale et soulignent la nécessité d’une approche globale prenant en
compte I'ensemble de la diversité des situations rencontrées en montagne pour comprendre
les grands gradients de variabilité de la nature biogéochimique de la matiére organique des

sols et en brosser le tableau général.

Dans cette partie, nous tenterons de comprendre les grands patterns de variabilité de la
nature biogéochimique de la matiére organique le long de dix-sept climatoséquences. Il s’agit
d’étudier la signature biogéochimique de la matiére organique en considérant une grande
diversité d’écosystéemes a travers les Alpes francaises. Nous émettons |'hypotheése de

I’existence d’un gradient de labilité du carbone organique croissant avec I'altitude.
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B. Matériels et méthodes

Les protocoles d’échantillonnage des sols et d’analyse des paramétres physico-chimiques des
sols ont été présentés dans la partie 1. Les mémes échantillons ont été utilisés pour les

analyses suivantes.

1. Analyse thermique Rock-Eval®

La steechiométrie de la matiére organique et la stabilité thermique du carbone organique ont
été caractérisées par analyse thermique Rock-Eval® (Rock-Eval® 6 Turbo, Vinci Technologies).
Le rendement de la quantification du carbone organique est en moyenne de 87 % (min = 16
%, max = 214 %) de la teneur en SOC déterminée par Analyse Elémentaire (Figure 42). La
variabilité du rendement peut s’expliquer par I'effet des matrices minérales, qui selon les sols,
peuvent interférer sur le signal (Espitalié et al., 1985 ; Katz, 1983), ou par des différences entre
les poudres analysées par les deux techniques (dans deux laboratoires différents). Nous
observons en particulier une sous-estimation des concentrations en carbone organique
mesurées par Rock-Eval® dans les horizons profonds des placettes sur substrat carbonaté du
gradient Vanoise. Nous faisons néanmoins le choix de ne pas les écarter afin de ne pas réduire
notre population statistique. Respectivement, le CO; évacué pendant la phase de pyrolyse et
le CO;libéré lors de la phase d'oxydation représentent en moyenne 16 % et 60 % de la somme
du carbone organique et du MinC (carbone minéral, voir Behar et al., 2001). Les parameétres
retenus pour la suite de l'analyse sont les suivants: PC/TOC, HI, OIRE6, Tso_CO,_PYR,
Ts0_CO,_O0X, indice i et indice r.
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Figure 42 : Teneur en SOC mesurée par analyse Rock-Eval® en fonction de la teneur en SOC
mesurée par Analyse Elémentaire (n =295). La présence de carbonates dans certains horizons
et des effets de matrice difficiles a identifier peuvent expliquer le mauvais rendement de

certaines mesures.

2. Agrégation des données

Nous avons agrégé les paramétres Rock-Eval® de chaque horizon en 5 couches de profondeur
différentes : 0-10 cm, 0-30 cm, 0-50 cm, 30-50 cm et sur profil complet. Suivant Kanari et al.
(2021), I'agrégation des variables a été réalisées selon Eq. 8 avec P. hz 1 : paramétre de
I’horizon 1, fi = proportion de TF dans |I’"horizon par rapport au stock de TF de la couche de
profondeur considérée. Dans le cas ou le paramétre est un ratio, I'agrégation a été réalisée
sur la base de leurs équations de définition (PC/TOC, HI, OIRES, indice i, indice r) comme pour

I'exemple présenté en Eq. 9.

P.agrégé =P.hz1xfi+P.hz2 (1 — fi) Eq. 8
pC .+ _  PChz1+fi+PC hz 2+(1—f1)
roc P97€9€ = Tochz 1xfi+TOC hz 2%(1—fi) Eq. 3
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3. Analyses statistiques

Nous avons comparé les signatures biogéochimiques de la matiere organique selon les criteres
de classification présentés dans la partie 1 (couvert végétal, substrat rocheux, orientation,
altitude) par analyse de variance (ANOVA) multi-facteurs avec un effet aléatoire sur le gradient
altitudinal. L’hypothese de normalité des données et des résidus a été vérifiée par un test de
Shapiro et ’'homogénéité des variances a été vérifiée par un test de Levene. Dans certains cas,
I’hypothése de normalité n’était pas vérifiée. Si cela améliorait la normalité, les données ont
été transformées en logarithme décimal (PC/TOC 0 cm-complet, PC/TOC 30-50 cm, PC/TOC 0-
30 cm, Tso_CO,_0X 30-50cm, Tso_CO2_0X 0 cm-complet, Tsg_CO,_0OX 0-10 cm, Tso_CO,_0OX O-
30 cm, HI 0-30 cm, HI 0-10 cm, HI 30-50 cm, OIRE6 30-50 cm, OIRE6 0-10 cm, OIRE6 0-30 cm,
indice r 0-10 cm). Les interactions entre les facteurs ont été vérifiées, puis les comparaisons
par paires ont été réalisées a posteriori avec le test de Emmeans. Ces analyses ont été réalisées

sur Rstudio avec les packages rstatix et tidyverse.

Afin de \visualiser I’évolution des parametres Rock-Eval® le long des gradients
environnementaux (altitude, GDD), des régressions locale (Loess) ont été utilisées pour tracer
des courbes lissées (span = 0.5) ajustées aux nuages de points avec une bande de confiance a

95 %.

143



C. Résultats & discussions

a. Variabilité de la signature biogéochimique de la matiére organique

L'utilisation de I'analyse thermique Rock-Eval® pour la caractérisation biogéochimique de la
matiére organique des sols étant plutét récente, les bases de données présentes dans la
littérature sont encore assez pauvres, ce qui limite les comparaisons entre les différentes
études. Néanmoins, nous notons que les T50_CO;_ox des sols de montagne sont dans la
moyenne basse de ce qui est observé dans les sols agricoles et forestiers, puisque sur des
horizons de surface, ce parameétre est compris entre 400 et 435 °C et est en moyenne de
434 °C en forét sur la couche 30-50 cm (Tableau 13, Barré et al., 2016 ; Kanari et al., 2021 ;
Soucémarianadin et al., 2018). L'indice HI de nos sols présente une importante gamme de
variation, avec une moyenne plut6t élevée au regard des observations faites sur des sols de
plaine (entre 120 et 276 mg HC/g C en surface selon Barré et al., 2016 et Soucémarianadin et
al., 2018 et 157 mg HC/g C en forét sur la couche 30-50 selon Kanari et al., 2021). En compilant
les résultats d’analyse thermique Rock-Eval® d’une cinquante de sols forestiers frangais du
réseau "RENECOFOR", Soucémarianadin et al. (2018) observe des indices OIRE®G, r et i moyens
de 225 mg 02/g C, 0.59 et 0.17 respectivement sur la couche 0-10 cm. Nos moyennes sur
I’ensemble des sols superficiels pour les mémes parameétres sont de 174 mg 02/g C, 0.54 et
0.26 et les moyennes calculées sur les 30 sols de foréts de montage pour les mémes
parametres sont respectivement de 182 mg 02/g C, 0.57 et 0.19 sur la couche 0-10 cm.

Globalement, nous notons donc que la matiére organique des sols de montagnes semble étre
caractérisée par une signature biogéochimique plus thermolabile que celle des sols de plaine.
Cette observation nécessitera d’étre réexaminée a I'avenir, lorsque plus de données seront
rendues accessibles (deuxieme campagne du RMQS), notamment en milieux ouverts puisque
la plupart des études disponibles actuellement sont centrées sur la matiére organique des sols

forestiers (ou agricoles).

L’évolution des paramétres Rock-Eval® avec la profondeur (diminution de HI, de PC/TOC, de
I'indice i et augmentation de OIREG6 et de l'indice r) met en évidence une augmentation de la
stabilité de la matiére organique (Disnar et al., 2003 ; Tableau 13). En profondeur, la matiére

organique est donc globalement plus stable qu’en surface, ce qui est lié au ralentissement de
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I’activité microbienne, a la diminution des entrées de carbone organique par les plantes et a
une meilleure stabilisation avec la fraction minérale, conférant généralement au carbone des

sols profonds un age moyen plus ancien (Shi et al., 2020).

Tableau 13 : Minimum, moyenne, écart-type et maximum des parameétres Rock-Eval®

étudiés.

0-10 0-30 0-50 30-50 O-complet

minimum 0.11 0.20 0.22 0.17 0.22
moyenne 032 031 030 0.26 0.30

PC/TOC .
écart-type 0.06 0.05 0.05 0.06 0.05
maximum 0.53 053 053 0.65 0.53
minimum 329 329 330 332 330
. moyenne 385 388 389 393 390
T50.C02 pyr Q) ~( itype 23 21 20 18 19
maximum 434 432 432 437 432
minimum 381 380 377 366 374
. moyenne 399 400 402 405 402
T50_€02_0x(°C) ~ tiype 13 13 14 19 14
maximum 450 460 466 481 466
minimum 1244 1244 122.0 34.6 115.6
moyenne 281.1 257.0 243.3 167.4 239.5
HI(mgHC/EC) . itype 717 648 641 682 65.0
maximum 555.2 5529 552.9 4517 552.9
minimum 245 25,6 256 284 25.6
moyenne 174.5 187.1 195.8 243.0 200.0
OIRE6 (mg 02/gC) —, 1" ve 600 611 643 981 68.3
maximum 652.7 652.7 652.7 762.9 652.7
minimum  -0.09 -0.09 -0.10 -0.28 -0.10
L. moyenne 0.26 0.20 0.17 0.09 0.17
indice i écart-type  0.10 0.10 010 0.11 0.10
maximum 0.42 040 040 0.0 0.40
minimum 0.43 045 045 0.45 0.45
moyenne 0.54 056 057 0.65 0.57

indice r .
ecart-type 0.05 0.05 0.05 0.06 0.05
maximum 0.73 0.73 0.73 0.86 0.74
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Tableau 14 : Moyenne des paramétres Rock-Eval® des différentes catégories de sols. La suite

du tableau est présentée en annexe 4.

Profondeur PC/TOC T50_CO2_pyr T50_CO2_ ox(°C) HI(mgHC/gC) indicei indicer
(cm) (°q)
0-30 0.28 391 403 216.0 0.13 0.59
Forét 0-50 0.27 392 405 204.7 0.11 0.60
0-complet 0.27 392 406 201.4 0.10 0.60
0-30 0.34 376 393 302.3 0.20 0.55
Lande 30-50 0.24 388 391 159.1 0.07 0.66
Type de O-complet  0.32 378 392 2753  0.16  0.57
fl:::‘:: 0-30 031 388 397 2738 024  0.54
Pelouse 30-50 0.27 393 404 176.9 0.11 0.64
0-complet 0.30 390 400 254.8 0.20 0.55
0-30 0.34 395 422 239.7 0.23 0.59
Roche nue 30-50 0.29 402 428 2044 017 063
0-complet 0.34 396 423 236.3 0.23 0.59
0-30 0.32 379 398 269.7 0.20 0.55
Silicaté 30-50 0.26 386 403 157.3 0.09 0.65
0-complet 0.31 381 400 246.7 0.16 0.57
0-30 0.28 404 407 231.3 0.21 0.57
Substrat Carbonaté 30-50 0.27 409 412 1945 012  0.64
rocheux
0-complet 0.28 406 408 226.2 0.19 0.57
0-30 0.28 409 403 231.3 0.17 0.58
Ferromagnésien 30-50 0.25 408 407 173.3 0.06 0.66
0-complet 0.28 408 404 221.5 0.15 0.59
0-30 0.26 405 423 199.7 012  0.61
600-1100 30-50 0.25 411 424 167.3 0.07 0.66
0-complet 0.26 408 424 195.5 0.10 0.62
0-30 0.27 392 405 2062 015  0.59
1100-1500 30-50 0.26 391 408 175.2 0.08 0.65
0-complet 0.27 392 407 197.6 0.12 0.60
Classe 0-30 0.30 388 396 2519 019 056
altitudinale 1500-2000 30-50 0.24 393 399 150.4 0.07 0.66
(m) 0-complet 0.29 389 398 2283 015  0.57
0-30 0.32 382 396 285.8 0.23 0.54
2000-2500 30-50 0.28 390 404 176.8 0.12 0.64
0-complet 0.31 384 399 267.7 0.19 0.55
0-30 0.32 396 409 254.4 0.23 0.56
2500-3200 30-50 0.26 400 414 176.1 0.10 0.66
0-complet 0.31 397 411 240.2 0.20 0.57
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Suite tableau 14 : Moyenne des paramétres Rock-Eval® des différentes catégories de sols.

Profondeur (cm) PC/TOC T50_CO2_pyr(°C) T50_CO2_ox(°C) HI(mgHC/gC) indicei indicer

030 0.32 389 401 2588 021 056
Est 30-50 0.26 394 403 1727 010 0.64

0-complet 0.31 391 402 2422 018 057

0-30 0.29 385 396 230.6 021 055

Nord 30-50 0.24 390 403 1532 010 0.64

o 0-complet 0.28 387 400 2101 016 057
Orientation 0-30 0.31 386 401 2565 0.18  0.56
Ouest 30-50 0.26 392 412 1509  0.08 0.65

0-complet 0.30 387 405 2394 015 057

0-30 0.31 391 401 267.6 021 055

sud 30-50 0.27 396 404 1829 009 0.65

0-complet 0.30 393 401 2504 017 057

Les ANOVA mettent en évidence quelques différences notables entre les signatures
biogéochimiques de la matiére organique des différentes catégories de sols (Tableau 15).
D’abord, un effet du couvert végétal est observé sur plusieurs paramétres (PC/TOC, HI et
indice i; Figures 43a, b, e) et sur les différentes couches de profondeur. Il indique que la
matiere organique des sols de forét est globalement plus stable que celle de milieux ouverts,
en particulier sur les horizons de surface (PC/TOC, indice i et HI sont plus faibles en forét). Un
effet du substrat rocheux est observé sur le paramétre T50_CO2_pyr et sur les indicesietren
interaction avec la classe altitudinale (dont une différence substrat carbonaté/silicaté dans la
classe 1100-1500 m). On remarque que le parametre T50_CO2_pyr est particulierement
sensible au substrat rocheux, indiquant des valeurs plus faibles sur substrat silicaté (Figure
43c). Bien que les différences ne soient pas significatives, les tendances d’autres parametres
(T50_CO2 _ox plus faible et HI plus élevé sur substrat silicaté; Tableau 14) renforcent
I’hypothese d’'une matieére organique globalement plus labile sur substrat silicaté, en
particulier sur la couche 0-30 cm. Il est possible que cet effet du substrat silicaté soit lié a un
effet des pH acides des sols, qui inhibent I'activité microbienne et limitent I'activité de
décomposition, entrainant une stabilisation environnementale de la matiére organique

(Walse et al., 1998).
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différences figurées correspondent aux résultats des tests de comparaison post hoc 2 a 2 de

Emmeans.
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Tableau 15 : Significativité des comparaisons en ANOVA des différents critéres de classification (Substrat rocheux : RM, type de végétation :
Veg, classe altitudinale : Alt, orientation : Orient) sur les paramétres Rock-Eval®. Symboles pour les p-values : *** p<0.001; **p<0.01; *p<

0.05; NSp>0.5.

PC/TOC T50_CO2_pyr (°C) T50_CO2_ox (°C) HI mg (HC/g C) indice i indice r

0- 0- 30- 0- 0- 0- 30- 0- 0- 0- 30- 0- 0- 0- 30- 0-cplt 0- 0- 30- 0- 0- 0- 30- 0-

10 30 50 cplt 10 30 50 cplt 10 30 50 cplt 10 30 50 10 30 50 cplt 10 30 50 cplt
Veg. * * NS * NS NS NS NS * * NS NS * * NS NS * * * * NS NS * NS
RM. NS NS NS NS * * * * NS NS NS NS * NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS
Alt. NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS
Orient. NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS
Veg:RM NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS
Veg:Alt NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS
Veg:Orient NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS
RM:AIlt NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS * NS NS NS * * * NS * * * NS
RM:Orient NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS * NS NS NS NS NS NS NS
Alt:Orient NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS
Veg:RM:Alt NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS
Ve_g:RM: NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS

rien

\?e.ge:A:t: NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS
gl:;lelr-::t NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS
Ssge;tlt:orient NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS NS
:RM
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Ces observations sont a prendre avec prudence considérant la multitude de parametres
confondants qui peuvent masquer certaines tendances, ou au contraire, en faire apparaitre
certaines. C'est pourquoi lI'ensemble de ces observations constituent une premiére
exploration qui mérite d’étre réexaminée en contrélant certaines variables par rapport a

d’autres, quand bien méme les interactions ont été vérifiées par des tests statistiques.

b. Evolution de la signature biogéochimique de la matiére organique des sols le long de

climatoséquences

L’évolution de I'ensemble des parameétres de biogéochimie de la matiére organique des sols
examinés ne suit aucune tendance linéaire avec I'altitude. Au niveau de la zone de combat
entre 1500 et 2100 m, nous observons une nette hausse du ratio PC/TOC, des indices HI et i
ainsi qu’une diminution de I'indice r et du T50_CO2_ox, qui présentent des valeurs minimales
a ces altitudes (Figures 44, 45, 46, 47 et 48). Ces tendances sont particulierement claires pour
les couches superficielles 0-10 cm et 0-30 cm et n’apparaissent pas sur la couche 30 — 50 cm.
L’évolution moyenne du ratio PC/TOC et des indices i et HI du profil complet et des couches
superficielles montre une tendance a I'augmentation avec I'altitude jusque 2100 m puis se
stabilise. Le parametre T50_CO;_OX montre une tendance a la diminution avec I'altitude
jusque 1900 m, ou il atteint sa valeur minimale moyenne. Cette tendance apparait en surface
sur les couches 0-10 cm et 0-30 cm et sur profil complet, mais moins en profondeur (Figure
45c). Sur profil complet et en surface, I'indice r montre une tendance a la diminution jusque
1900 m puis se stabilise. Les évolutions du ratio PC/TOC, HI, OIRE6, indice i, indice r et
T50_CO2_pyr avec la GDD ne montrent aucune tendance claire (Figure 50 et 51). Nous notons
en revanche une augmentation du T50_CO2_ox avec la GDD entre 1000 et 3000 °C sur toutes

les couches de profondeur (Figure 49).

En nous questionnant sur la variabilité de la signature biogéochimique de la matiére organique
des sols en montagne, nous avions émis I’hypothése d’un gradient croissant de labilité avec
I'altitude. Nos résultats ne confirment pas cette hypothése, mais la plupart des parametres
examinés, montrant des distinctions nettes dans 'allure des régressions locales entre 1500 et
2100 m d’altitude par rapport aux altitudes inférieures et supérieures, suggerent plutdt un

changement marqué dans la biogéochimie de la matiere organique au niveau de I’écotone

150



forét-prairie. La matiére organique montre des caractéristiques de labilité thermique plus

évidentes a partir de cette zone de combat.

Nous linterprétons comme un effet combiné du changement de couvert végétal et de la
péjoration climatique. Comme nous I'avons démontré dans la partie précédente, la signature
biogéochimique de la matiere organique, sur la couche 0 — 30 cm, est pilotée en ordre 1 par
les facteurs topoclimatiques puis en ordre 2 par les variables pédogéochimiques et la structure
de la végétation. En profondeur, ce sont d’abord les variables pédogéochimiques et de
structure de la végétation qui la conditionnent. Cela pourrait expliquer la disparition (ou
dissipation) des tendances dans I’évolution des parameétres de biogéochimie avec I'altitude
sur la couche 30 — 50 cm. Il a, en effet, été démontré que sur la couche 30-100 cm, I'age du
carbone organique est d’abord piloté par la profondeur, puis dans une moindre mesure par la

température, la teneur en argiles et les précipitations (Shi et al., 2020).

Nos résultats suggérent donc que les sols superficiels des milieux ouverts au-dessus de
2000 m d’altitude sont caractérisés par la présence de matiere organique relativement plus
thermolabile que celle présente aux altitudes inférieures. Cette relative labilité peut
s’expliquer de plusieurs maniéres. D’abord, par la nature des apports en SOC. Méme si nous
savons que la préservation sélective due a la récalcitrance chimique n’est pas le principal
mode de stabilisation de la matiére organique de maniéere générale, les traits fonctionnels des
plantes peuvent influencer fortement la composition chimique et physique de la litiere, et
donc sa décomposabilité (Cornelissen & Thompson 1997). En forét, la litiere est caractérisée
par des apports épigés riches en débris ligneux, qui sont des composés a cycle lent, difficiles a
dégrader du fait de leur densité élevée et de leur complexité chimique (De Deyn et al., 2008).
A l'inverse, le réseau trés dense de racines fines et peu lignifiées des sols de prairie, qui
présente des taux de renouvellement élevés, fournit une matiére organique relativement
facile a décomposer (Garcia Pausas et al., 2017 ; Jobbagy et Jackson, 2000). Ainsi, on observe
avec I'augmentation de I'altitude la hausse de I'importance de la phytomasse souterraine par
rapport a la phytomasse aérienne (Hitz et al., 2001). Par voie de conséquence, il est difficile
de comprendre la similitude des indicateurs de stabilité thermique des sols de lande et des
sols de prairie au regard de la qualité de la litiere. En effet, la faible qualité biochimique de la
litiere produite par les arbustes ligneux, avec des teneurs élevées en lignine et en polyphénols,

est tres différente de celle produite dans les sols de pelouse par les plantes herbacées, et est
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théoriquement plus difficilement décomposable (Garcia-Pausas et al., 2017). C'est entre
autres pourquoi il nous parait évident que la qualité de la litiere n’est pas le seul facteur
explicatif a ce phénomene d’augmentation de la labilité thermique au niveau de la zone de
changement de végétation entre 1500 et 2100 m. L’évolution des indices r et T50_CO,_ox est
effectivement peu imputable a un effet du changement de couvert (Figure 43d, 43f). La
diminution de ces parametres entre 1500 et 2100 m en surface met en évidence la labilité
thermique particuliere du carbone organique stocké a partir de I’étage subalpin. Cette labilité
thermique s’explique vraisemblablement par un ralentissement de I'activité de dégradation
de la matiére organique par les microorganismes et par un déficit d’interactions organo-
minérales. S"accumule donc une quantité importante de résidus organiques peu décomposés,
caractérisés par un turnover particulierement long (Budge et al., 2011 ; 2010 ; Leifeld et al.,
2009) et préservés de la dégradation microbienne par une stabilisation environnementale liée
aux températures froides (Trumbore et al.,, 1996). Un effet de la diminution du pH avec
I'altitude est parfois aussi suggéré pour expliquer cette labilité particuliére de la matiéere
organique en altitude (Leifeld et al., 2009), mais nous n’observons ici aucune tendance dans

I’évolution du pH avec I'altitude qui pourrait relier ces deux paramétres.

L’évolution de la biogéochimie de la matiére organique des sols avec la GDD ne montrant pas
de tendance aussi nette, il est probable que cet effet altitudinal sur la matiere organique ne
se limite pas a un effet thermique car la variable altitudinale implique un certain nombre
d’autres facteurs, sans doute également impliqués dans I'état de la matiere organique des sols
(humidité, histoire du paysage —glacier, homme). Parmi la trés grande diversité d’écosystemes
étudiés, une structure commune se dégage, malgré tout. Il est évident qu’'un effort
d’échantillonnage plus important en dessous de 1500 m est nécessaire pour appuyer nos
observations et confirmer cette tendance selon laquelle la matiere organique a plus basse

altitude présente une stabilité biogéochimique plus importante.
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Figure 44 : Evolution du ratio PC/TOC a. sur le profil complet (n = 97), b. sur la couche 0-30
cm (n = 97) et sur la couche 30-50 cm (n = 88) en fonction de I'altitude. La ligne verte et la
ligne jaune délimitent la zone de combat ou les milieux forestiers laissent place aux milieux

ouverts.
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Figure 45 : Evolution du parameétre T50_CO,_OX a. sur le profil complet (n = 97), b. sur la
couche 0-30 cm (n = 97) et sur la couche 30-50 cm (n = 88) en fonction de I'altitude. La ligne
verte et la ligne jaune délimitent la zone de combat ou les milieux forestiers laissent place aux

milieux ouverts.
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Figure 46 : Evolution de I'indice HI a. sur le profil complet (n = 97), b. sur la couche 0-30 cm
(n =97) et sur la couche 30-50 cm (n = 88) en fonction de Ialtitude. La ligne verte et la ligne

jaune délimitent la zone de combat ou les milieux forestiers laissent place aux milieux ouverts.
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Figure 47 : Evolution de I'indice i a. sur le profil complet (n = 97), b. sur la couche 0-30 cm (n
= 97) et sur la couche 30-50 cm (n = 88) en fonction de l'altitude. La ligne verte et la ligne

jaune délimitent la zone de combat ou les milieux forestiers laissent place aux milieux ouverts.
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Figure 48 : Evolution de l'indice r a. sur le profil complet (n = 97), b. sur la couche 0-30 cm (n
= 97) et sur la couche 30-50 cm (n = 88) en fonction de I'altitude. La ligne verte et la ligne

jaune délimitent la zone de combat ou les milieux forestiers laissent place aux milieux ouverts.
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Figure 49 : Evolution du Tso_CO2_OX a. sur le profil complet (n = 97), b. sur la couche 0-30

cm (n = 97) et sur la couche 30-50 cm (n = 88) en fonction du GDD.
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Figure 51 : Evolution de l'indice i a. sur le profil complet (n = 97), b. sur la couche 0-30 cm

(n = 97) et sur la couche 30-50 cm (n = 88) en fonction du GDD.
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Synthése du chapitre 3

Cette étude a permis de mettre en évidence que les stocks de SOC en montagne sont
largement conditionnés par la teneur en éléments grossiers massifs du sol. Une mauvaise
guantification de la pierrosité entraine une surestimation considérable des stocks, de
29 % en moyenne a I"échelle du profil complet. Cette surestimation des stocks peut excéder
100 % dans le cas de sols situés en contexte instable. Avec une moyenne de 66.6 t/ha de
carbone organique stocké sur la couche 0 — 30 cm, le stock moyen estimé dans cette étude
peut étre qualifié de moyennement élevé (compris entre 50 — 70 t/ha) au regard des critéres
du Gis Sol. Des précédentes estimations montrent des stocks de SOC en montagne parmi les
plus élevés du territoire frangais métropolitain (compris entre 75 et 200 t/ha sur la couche 0

—30cm ; Figure 52).

Stocks de C
Tonnes/ha

[_Jo-2
[ ]2-5
[ Is-10
[ ]10-15
[ 15-20
[ ]20-25
[ ]25-40
I 40- 50
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Source: Gis Sol, IGCS-RMQS, Inra 2017.

Figure 52 : Estimation des stocks de SOC sur 0 — 30 cm de profondeur a 1 km de résolution

(d’apres Gis Sol, 2017).

Nos résultats remettent en question la fiabilité des précédentes estimations a large échelle

des stocks de SOC en montagne, puisqu’elles se basent sur des protocoles adaptés aux milieux
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de plaines (mesure de la densité apparente, utilisation de fonction de pédotransfert) et sur
des prédictions de la variabilité des teneurs en SOC (RMQS, Mulder et al., 2016). Or, les
écosystéemes de montagne présentent des spécificités qui nécessitent I'adaptation des
protocoles d’estimation de densité apparente/pierrosité du fait de leur complexité et de leur

instabilité.

Du fait de la courte période de développement de la végétation et du climat rigoureux
auxquels les sols de montagne sont soumis, ils peuvent a tort étre assimilés a des sols de haute
latitude. Mais des différences majeures sont a noter. En montagne, les fortes pentes créent
de bonnes conditions de drainage des sols et impliquent la présence de nombreuses
perturbations naturelles potentielles (crises érosives, éboulis, avalanches, etc.) qui
conditionnent la pédogenése. En Europe, les écosystemes d’altitude connaissent un
réchauffement estival marqué et sont soumis a de fortes précipitations. Leur couvert neigeux
épais assure une isolation des sols qui les protégent contre le gel et influence par conséquent
la dynamique de la matiére organique. Par ailleurs, les montagnes portent I'empreinte de
I'activité humaine, qui depuis des milliers d’années a aussi contribué a modeler les paysages
(Sjogersten et al., 2011). L'ensemble de ces parametres pourraient expliquer pourquoi les
stocks de SOC en montagne ne sont pas aussi importants que ce que I'on envisagerait en les

apparentant aux sols de haute latitude.

Pour améliorer les futures estimations de stocks de SOC en montagne, nous recommandons
(i) d’homogénéiser les efforts d’échantillonnage sur tous les types d’écosystemes, (ii) de
développer des protocoles qui incluent la mesure des éléments grossiers massifs, (iii) de
déployer I'estimation des stocks de TF a I’'ensemble des études portant sur les stocks de SOC
pour faciliter les comparaisons et pour (iv) modéliser la variabilité les stocks de TF a I’échelle

du paysage.

Dans les sols de montagne, les trente premiers centimétres de profondeur stockent en
moyenne 77 % du carbone organique contenu dans le profil complet. Le stock de SOC de
surface est davantage conditionné par le topoclimat que le stock de SOC profond. Nos
résultats suggeérent un optimum moyen de stockage sur la couche 0 — 30 cm entre 1500 et

2100 m d’altitude, ce qui s’explique probablement par une décroissance tres rapide des taux
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de décomposition avec I'altitude. Au niveau de I'écotone forét/prairie, la matiére organique
est aussi caractérisée par une plus grande richesse en hydrogéne et par une stabilité
biogéochimique plus faible qu’aux altitudes inférieures (Figure 54). Ces résultats soulévent
naturellement la question du devenir du stock de carbone organique des sols de haute altitude
dans un contexte de réchauffement climatique. La perturbation des mécanismes de
stabilisation environnementale enclenchée par la hausse des températures attendues dans
les Alpes (Diaz & Bradley, 1997) pourrait rendre ces milieux favorables a I’activité microbienne
et provoquer la déstabilisation d’une importante quantité de carbone organique (Saenger,

2013 ; Sjogersten et al., 2011).

De nombreuses études ont mis en évidence une diminution des concentrations en carbone
organique ou une augmentation de la décomposition du carbone organique avec le
réchauffement (par exemple Hicks Pries et al., 2020 ; Marafién-Jiménez et al., 2018 ; Melillo
et al., 2011). Une étude de surveillance réalisée entre 1976 et 2011 dans les Alpes allemandes
a méme montré une diminution significative des stocks de SOC, en particulier sur les sites
présentant des niveaux élevés de carbone organique particulaire et sur ceux présentant les
plus importants changements de température (Prietzel et al., 2016). Par ailleurs, Trumbore
(1996) suggere que la diminution du turnover de la matiére organique observée avec
'augmentation de la température pourrait causer le relargage d’une grande quantité de
carbone organique ancien. En effet, selon la théorie cinétique d’Arrhénius (1889) lorsque la
température augmente, le taux de décomposition augmente, a condition que le substrat soit
disponible en quantité suffisante et que |'activité enzymatique ne soit pas limitante (Davidson
et Jansens, 2006). Par ailleurs, la hausse des taux de décomposition avec le réchauffement est
d’autant plus importante a des températures froides (Del Grosso et al., 2005), ce qui est
particulierement préoccupant considérant la stabilisation climatique dont bénéficie le
carbone organique stocké dans les sols d’altitude. Le réchauffement provoque par ailleurs la
désorption de la matiere organique associée fortement aux minéraux et semble augmenter
les associations organo-minérales de faibles intensités. Ces mécanismes d’agrégations, qui ne
sont pas encore bien compris, pourraient étre sensibles a la hausse de la température, et la
matiere organique libérée de la protection physique pourrait réagir de la méme maniére que
la matiére organique non protégée (Conant et al., 2011). D’autres études ont montré un effet

limité ou neutre du réchauffement sur la teneur en matiere organique du sol en raison de la
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limitation de I'humidité du sol, de lI'augmentation de la productivité végétale ou de
I'acclimatation des communautés microbiennes (Marty et al., 2019 ; Reynolds et al., 2015 ;
Tiwari et al., 2021). Cet effet de I'augmentation des températures sur le bilan global de

carbone organique n'est donc pas entierement compris et reste difficile a prédire.

a. ARM1520 c. VAL1860

Figure 53 : Présentation de trois écosystémes rencontrés a I’étage subalpin, a l'interface
entre forét et prairie. a. Pelouse subalpine basiphile en gradins (avec Carex sempervirens et
Sesleria caeruleare) trouvée a 1509 m sur la climatoséquence d’Armenaz peu au-dessus de la
limite des arbres, b. Sapiniére-Pessiére (avec Abies alba et Vaccinium myrtillus) située a 1876
m sur la climatoséquence de Ristolas avec des arbres de plus en plus clairsemés et c. Praire a
Fétuque paniculée (avec Patzkea paniculata) retrouvée a 1859 m sur la climatoséquence de

Valloire au-dela la limite des arbres.
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Stock de SOC

Production biomasse végétale
Taux de décomposition

Figure 54 : Evolution du carbone organique le long d’une climatoséquence. Avec |'altitude,
le taux de décomposition et la production de biomasse végétale diminuent du fait de la
péjoration climatique qui limite I'activité microbienne et le développement de la végétation.
Un optimum moyen de stockage est atteint a I’étage subalpin ol de faibles apports en carbone
organique sont probablement compensés par un trés faible taux de décomposition. C’'est
également a ces altitudes qu’une diminution de la stabilité du carbone organique est
constatée, en particulier dans les sols superficiels. Avec le réchauffement du climat, une
migration de cette zone d’optimum de stockage du carbone organique peut étre attendue si
les changements ont lieu suffisamment lentement pour permettre l'installation de Ia
végétation, mais cette migration se trouvera limitée par la disponibilité en substrat rocheux a

plus haute altitude.
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En plus d’'une éventuelle déstabilisation du carbone organique du sol, le réchauffement
climatique entraine des changements de régimes thermiques du sol et de date de fonte des
neiges, ce qui modifie la productivité, la phénologie des plantes et la stratification de la
végétation en montagne. L’étage subalpin est une zone ou de fortes dynamiques de ligneux
ont été observées ces derniéres décennies, du fait de la déprise agricole et du réchauffement
climatique (Dullinger et al., 2004 ; Gehrig-Fasel et al., 2007). En parallele de ce changement
de la végétation, un changement dans la nature et la quantité des apports de matiere
organique dans les sols de montagne est attendu au niveau de cette zone. A condition que ce
changement ait lieu a un rythme suffisamment lent, il est raisonnable de penser que la zone

d’optimum de stockage puisse migrer avec la végétation (Figure 54).

Il est reconnu que la récalcitrance chimique de la matiere organique (ou préservation
sélective) comme mécanisme de stabilisation n’intervient que dans les premiéres phases de
la décomposition et qu’elle n'explique pas a elle seule la stabilisation a long terme de la
matiere organique dans les sols (Kogel-Knabner et Kleber, 2011 ; Liitzow et al., 2006). Avec le
temps, les mécanismes de stabilisation physiques et physico-chimiques (inaccessibilité
spatiale et interactions organo-minérales) constituent les principaux moteurs de sa
préservation. Nous avons démontré que la matiére organique stockée dans les horizons de
surface des sols de haute altitude était caractérisée par une stabilité biogéochimique
relativement faible comparée aux altitudes inférieures. Ceci pourrait s’expliquer par un déficit
d’interactions organo-minérales, comment tendent a indiquer les fortes teneurs en carbone
organique particulaire mesurées dans des sols d’altitude (Budge et al., 2010, 2011 ; Leifeld et
al.,, 2009), ce qui souligne I'importance du mécanisme de stabilisation environnementale.
Néanmoins, nous nous interrogeons sur la nature chimique de cette matiere organique.
Plusieurs auteurs ont mis en évidence une certaine labilité chimique de la matiére organique
des sols d’altitude (Djukic et al., 2010 ; Xu et al., 2014) mais des études contradictoires (Balaria

et al., 2014 ; Siles et al., 2017) soulignent la nécessité de poursuivre les investigations.

En nous appuyant sur les cing placettes du gradient altitudinal du Lautaret, situé dans le Massif
du Grand Galibier (Figure 55), nous avons caractérisé la biochimie de la matiéere organique des
sols de surface le long d’une climatoséquence par spectroscopie RMN-CPMAS et pyrolyse

GCMS (protocoles disponibles en annexe 5).
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Nos premiers résultats de spectroscopie RMN montrent que la matiere organique présente a
la surface des sols étudiés est principalement composée de carbohydrates (O-alkyles, 61 — 64
%) et d’alkyles C (20 — 25 %). Dans des sols de forét, une analyse similaire a révélé que les
composés majoritaires étaient des carbohydrates (40 — 50 %) et des composés aromatiques
(20 — 25 %), attribués a la lignine et aux tannins (Kogel-Knabner et al., 1997). Les quantités
relatives faibles de structures aromatiques retrouvées dans les sols du Lautaret (8 — 13 %)
peuvent étre attribuées a la nature de la litiere, moins ligneuse en prairie qu’en forét (De Deyn
et al., 2008). Ces sols sont donc riches en polysaccharides qui sont des composés

chimiquement faciles a dégrader.

LAU2700 -~
< EAU247O
LAU2300

LAU2100

LAU1920

Cambisol dystric Cambisol dystric Cambisol dystric Cambisol dystric Cambisol dystric
1934 m 2097 m 2311 m 2460 m 2701 m

Prairie a Fetuque Prairie a Fétuque Prairie a Fétuque Pelouse alpine Pelouse alpine
paniculée paniculée paniculée

Figure 55 : Gradient altitudinal du Lautaret composé de 5 placettes.
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Nos résultats de pyrolyse GCMS indiquent que les alcanes longs et les dérivés de la cutine et
de la subérine, tous deux marqueurs d’une matiére organique d’origine végétale, sont
davantage représentés sur les deux placettes les plus hautes par rapport aux autres placettes
situées a des altitudes inférieures, ce qui est cohérent avec la hausse du signal alkyle C
mesurée sur ces deux placettes par spectroscopie RMN. A l'inverse, les dérivés de la lignine et
les composés azotés sont plus abondants dans les sols des placettes inférieures. |l est difficile
de porter une interprétation sur ces observations, d’abord du fait de I’échantillonnage aux
profondeurs peu répétables et ensuite du fait d’'un manque de sols analysés dans le cadre de
ce travail. Ces résultats méritent d’étre renforcés par un jeu de données plus complet afin
d’aboutir a des conclusions fiables. Ces premieres observations suggerent néanmoins que la
matiére organique des sols les plus élevés, situés a I'étage alpin, serait davantage issue des

plantes que la matiere organique des sols de I'étage subalpin.

Dans le chapitre suivant, nous analyserons la réactivité du carbone organique de sols de
prairies de haute altitude face a des changements pédoclimatiques et nous tenterons de

mesurer I'impact de la levée du mécanisme de stabilisation climatique.
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CHAPITRE 4

Soil organic matter changes under experimental pedoclimatic
modifications in mountain grasslands of the French Alps
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Abstract

Mountain grasslands contain large stocks of soil organic carbon (SOC), of which a good part is
in labile particulate form. This labile SOC may be protected by cold climate that limits microbial
activity. Strong climate change in mountain regions threatens to destabilize these SOC stocks.
However, so far the climate response of SOC stocks in mountain grasslands remains highly
uncertain, under either warming or cooling conditions. To overcome this knowledge gap, we
studied the effect of pedoclimatic regime changes on topsoil (0-10 cm) SOC in two
complementary experiments: 3 °C of warming or cooling by reciprocal transplanting to an
alpine (2450 m a.s.l.) and a subalpine (1950 m a.s.l.) grassland and 1 °C of warming by open-

top chambers in the same grasslands.

Topsoil SOC stocks were higher at the alpine site than at the subalpine site, and the
biogeochemical signature of the soil organic matter (SOM) also differed between the two
study sites. SOM was O-enriched, H-depleted, and more thermally stable at the warmer
subalpine site. After three years, abrupt warming by transplanting tended to decrease topsoil
SOC content. The remaining SOC was characterized by a more thermostable signature. This
result suggests the preferential depletion of labile SOC upon experimental topsoil warming.
Cooling did not modify overall SOC content but uphill transplanted topsoils showed a more
thermolabile biogeochemical signature. In contrast, open-top chamber warming of alpine and
subalpine topsoils caused limited changes to SOC stocks and SOM biogeochemical signature,
possibly because the induced pedoclimatic change was more limited and more gradual
compared to the warming by transplantating which reduced the annual snow cover period by
around 60 days and increased cumulative degree days by a factor of ten as compared to the
OTC-induced warming. Gradual temperature changes may take longer to become effective
than a shock transplant treatment. We conclude that SOC in mountain grassland topsoils can

be highly reactive to climate shocks.

Keywords: soil organic carbon, thermal analysis, mountain soils, cooling experiment, warming

experiment
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Introduction

Mountain ecosystems cover about 27% of the earth's continental surface and contribute
benefits to more than half of humanity (FAO, 2021; Grét-Regamey et Weibel, 2020; Palomo,
2017). Climate regulation through organic carbon sequestration in soils is one of these critical
contributions (EEA, 2010; Jobbagy and Jackson, 2000; Schimel, 1995). Mountain soils in
temperate regions are known to store large amounts of soil organic carbon (SOC ; Doblas-
Miranda et al., 2013; Martin et al., 2011; Meersmans et al., 2012). The soils of grasslands in
the European Alps can harbor between 53 and 260 Mg ha™* of SOC (Djukic et al., 2010; Leifeld
et al., 2009), which is comparable with those of European forests (Berninger et al., 2015; Liski
et al., 2002). The strong climatic constraints at high elevation (e.g. cold climate and frost) limit
the decomposition activity of soil microbes and thus result in a high residence time of soil
organic matter (Korner, 2003; Sjogertsen et al., 2011). This is especially true in the upper soil
horizons, where a large part of the SOC is often found in particulate form, that is not stabilized
by mineral interactions, but can show a mean 4C-age above one century (Budge et al., 2011;
Hou et al., 2019; Leifeld et al., 2009; Martinsen et al., 2011; Saenger et al., 2015; Sjogersten,
et al.,, 2011 but see Puissant et al., 2017). This particulate SOC is climatically stabilized
(Trumbore, 2009) and therefore potentially highly vulnerable to climate changes predicted for
the Alps, including rising temperatures and decreasing snow cover below 1500—-2000 m above
sea level (Gobiet et al., 2014; Jacob et al., 2014). In addition, soils of mountain grasslands are
more exposed to climate variability compared to forest soils because the sparse vegetation
cover has limited buffering capacity (Gavazov, 2013). The fate of the largely labile SOC stocks
of mountain grasslands in response to climate change is therefore a real concern, but remains

highly uncertain (Leifeld et al., 2009; Sjogertsen et al., 2011).

Rising temperatures are expected to stimulate heterotrophic decomposition of organic matter
and increase its mineralization (Bond-Lamberty et al.,, 2018; Bond-Lamberty & Thomson,
2010). However, warming effects on the SOC budget are difficult to predict due to a multitude
of interplaying processes : (i) the acclimation of vegetation to warming can result in
guantitative and qualitative changes of organic matter inputs (Melillo et al., 2002), (ii) the
acclimation of microbial community composition and/or functional strategies can affect
decomposition (Conant et al., 2011), (iii) warming is often accompanied by increasing water

deficits which limits decomposition (Davidson and Trumbore, 2000), and finally, (iv) the
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different SOC kinetic pools are prone to respond in different ways to these different dynamics
(Davidson & Janssens, 2006). As a result of this multitude of processes acting in concert,
experimental studies have shown very contrasting response of topsoil SOC stocks to warming.
Some studies found a limited or neutral effect of warming on SOC content due to
accompanying soil moisture limitation or acclimation of microbial communities (Marty et al.,
2019; Reynolds et al., 2015), while others found very significant effects of warming on soil
organic matter: Hicks Pries et al. (2017) observed an important increase of whole-soil profile
respiration with warming. A 35-years monitoring study in the German Alps demonstrated a
significant decrease in SOC stocks, especially at sites with high levels of particulate SOC and
those with the greatest temperature changes (Prietzel et al., 2016). In Western Himalaya
alpine grasslands, Tiwari et al., (2021) found an increased net SOC uptake due to enhanced
plant growth in open-top chamber (OTC with warming of 1.5-2 °C). These results highlight the
variability of responses of SOC stocks and fluxes to both experimental and observational
warming studies depending on initial conditions and studied timeframes and magnitude of
temperature increase. The effect of cooling on SOC is even less studied and we thus do not
know whether cooling just leads to opposite effects on decomposition processes to warming
or to new responses. However, it would be interesting to understand the effect of cold on
SOC, especially in mountain where climatic stabilization maintains the stocks of labile SOC.
The few studies existing are based on reciprocal transplants along elevation gradients in
forests and in semi-arid shrub-steppe. They have shown no or limited effects of cooling on

SOC content (Link et al., 2003; Luan et al., 2014).

Several studies have shown the interest of separating SOC into fractions with different mean
turnover rates to better understand its vulnerability to climate change (e.g., Lugato et al.,
2021). Thermal fractionation of SOC can be used to measure thermal and chemical properties
that are specific to biogeochemically stable SOC: stable SOC is thermally stable and depleted
in hydrogen (Barré et al., 2016 ; Gregorich et al.,, 2015; Plante et al., 2013). Due to the
stabilization of mountain SOC by climate and the correlation between altitude and SOC lability
(Sjogersten et al., 2011), warming is expected to result in the release of an important amount
of labile SOC at high elevations. An experimental warming of a shrub-steppe ecosystem

showed preferential loss of particulate SOC (Link et al., 2003) while Puissant et al. (2017)

182



highlighted significant SOC losses in the mineral associated fraction, which is the most stable

form, on an experimentally warmed subalpine grassland soil.

Here we studied the effects of soil warming and cooling on mountain grassland topsoil organic
matter, focusing on changes in SOC contents and on the biogeochemical signature of organic
matter. We compared two types of common warming experiments that simulate abrupt
changes of topsoil temperature: a reciprocal transplant along an elevational gradient that
warms an alpine grassland and cools a subalpine grassland and concurrently changes snow
regimes, and an OTC warming experiment at the same subalpine and alpine grasslands. Our
specific hypotheses are: (1) the SOC content of cooled topsoils increases and that of warmed
topsoils decreases as the magnitude of warming increases, (2) topsoil warming will especially
cause the release of labile SOC and cooling causes its enrichment and (3) SOC of the alpine

topsoil is more sensitive to warming than that of the subalpine topsoil.
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Materials and methods

Study area

The two study sites are located at the long-term Socio-Ecological Research platform Lautaret-
Oisans (Zone Atelier Alpes), Grand Galibier Massif in the French South-Western Alps at 2450
m (alpine site, 45°03'19.65 "N 6°24'0.70 "E) on a South-East facing slope and at 1950 m
(subalpine site, 45°02'24.04 "N 6°25'09.20 "E) on a South-West facing slope (Figure 1). The
meteorological data used to characterize these two sites were extracted from the S2M re-
analyses developed by Météo France for the French Alps (Durand et al., 2009; Vernay et al.,
2019; Vionnet et al., 2012). Over the period 1988-2017, the yearly accumulation of growing
degree days (GDD; from snowmelt to end of July) at the subalpine site is 73% higher than at
the alpine site. This difference is largely due to contrasting snow melt dates. On average, snow
melt occurs at the beginning of June at the alpine site and at the end of April at the subalpine
site. The decadal trend of growing degree days (GDD) since 1959 is significantly positive for
both sites. GDD have increased by 10% between the period 1988-2017 and the period 1959—
1988 for the subalpine site, and of 41% for the alpine site.

Galibier pass

[ Alpine st RUee®
(45° 3'19.65°N - 6°24'0.70'E)
2450 m

Lautaret pass

&~

(45° 2'24.04°N : 6°25'9.20"F)
1950 m

S

Figure 1: Location of the two study sites in the French South-Western Alps (background

picture modified from Google earth, 2018).
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The soil parent material of the two sites is composed of flysch sediments, called "Flysch des
Aiguilles d'Arves” (Deharveng et al., 1987). The subalpine grassland is dominated by a tall
fescue (Patzkea paniculata); other abundant species are Carex sempervirens, Festuca
nigrescens, Centaurea uniflora, Helianthemum nummularium and Meum athamanticum. The
alpine grassland is dominated by Carex sempervirens, Festuca nigrescens, Poa alpina,
Potentilla aurea, Trifolium alpinum, and Geum montanum. Both sites were used for grazing
before the experiment but are fenced off. The subalpine site was used for hay making before
the 1960s. Soils of both sites are silty and classified as Dystric Cambisols (FAO, 2014). They are
composed of four soil horizons (see the photos and pedological description in the
supplementary Figure S1). Soil bulk density to a depth of 10 cm is 0.77 g cm3 at the subalpine
site and 0.70 g cm™3 at the alpine site. Table 1 presents the physicochemical characteristics of
the topsoil horizons found above 10 cm depth at the two sites (including two soil horizons for
the alpine site and one soil horizon for the subalpine site). The topsoils of the two sites are
quite similar regarding these physico-chemical characteristics. They are both acidic (pH in H,0
< 5.5), rich in clay (> 30%) with an exchangeable phosphorus (P) content corresponding to

fairly high P soil availability in a context of natural grassland soils (> 0.01 g/kg).

Table 1: Physicochemical characteristics of the topsoil horizons found above 10 cm depth at

the subalpine and alpine study sites.

Site Horizon Depth Clay Silt Sand Corg Ntot P20s CaCOs pH CEC
WRB (em)  (g/kg) (s/kg) (s/kg) (g/kg) (s/kg) (g/kg) (g/kg) H20 (cmol+/kg)
code soil

Subalpine A 0-10 380 424 196 68.2 5.4 0.012 <1 5.4 13.3
site
A 0-3 442 433 125 171 12.6 0.059 <1 5.0 18.9
Alpine site
A/Bw 3-20 324 459 217 38.7 3.4 0.011 <1 4.7 6.8
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Experimental design and topsoil sampling
Two adjacent warming experiments were installed in 2016 at the two study sites.
Reciprocal transplant

In autumn 2016, ten alpine grassland plots were transplanted from the alpine to the subalpine
site (hereafter “alpine warmed transplant”) and ten subalpine grassland plots from the
subalpine to the alpine site (“subalpine cooled transplant”) using a helicopter. Each 4 m? plot
consisted of turfs with above- and below-ground parts of the plant communities and a layer
of their associated soil of about 20 cm thickness. In order to account for the disturbing effect
of the transplanting, ten 1 m? plots were also transplanted (i.e. simply switched) at the alpine
(“alpine control transplant”) as well as the subalpine site (“subalpine control transplant”).
Topsoil temperature was monitored at both study sites using a thermal sensor implanted in
the soil at 5 cm depth at the beginning of the experiment. At the end of summer 2019, the
topsoils of the twenty transplanted plots and the twenty control plots were sampled at 10 cm
depth. The topsoil composites samples were dried at ambient temperature and sieved at 2

mm.

In addition to the warming, the reciprocal transplant decreased the period of snow cover and
increased the GDD of the alpine warmed transplant. Conversely, it increased the period of

snow cover and decreased the GDD of the subalpine cooled transplant.

Open top chambers

During the growing seasons of 2017, 2018 and 2019 (generally May until October), eight
hexagonal open-top chambers were used to experimentally warm the alpine (hereafter
“alpine warmed OTC”) and the subalpine (hereafter “subalpine warmed OTC") soils and
associated plant communities. The chambers are based on the design of the International
Tundra Experiment (Molau and Mglgaard, 1996), with a 1.5 m diameter, 0.5 m height and
covering an area of approximately 2 m? and are arranged in a randomized design to take into
account micro- topographic and soil property variation. Paired control plots of 2 m? were also
established some 2-3 meters away from each open topped chamber (“alpine control OTC” and

“subalpine control OTC”). We monitored soil temperature of controls and warmed plots over
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the period of the growing season using thermal sensors (HOBO pendant UA1-64) implanted in
soils at 10 cm depth. During July and August 2019, four soil cores (0-5 cm deep, 2.5 cm
diameter) were randomly collected and mixed together to form a composite topsoil sample
for each control and warmed plot. The topsoil samples were dried at ambient temperature

and sieved at 2 mm.

Soil analyses and data treatment

All topsoil samples were finely ground in a disc mill. The soil organic matter bulk chemistry
and the SOC thermal stability was characterized by Rock-Eval® thermal analysis (Rock-Eval® 6
Turbo, Vinci Technologies). A detailed description of this method can be found in Behar et al.,
(2001) and Disnar et al., (2003). It consists in carbon measurement as gaseous effluent during
two phases. The first one is a pyrolysis stage (3 minutes isotherm at 200°C followed by a 200
to 650 °C temperature ramp with a heating rate of 30°C mint) in N2 atmosphere during which
CO and CO; were quantified with an infrared detector. Volatile hydrocarbon effluents (CH)
were quantified with flame ionization detector. The second phase is an oxidation stage (1
minute isotherm at 300°C followed by a 300 to 850 °C temperature ramp with a heating rate
of 20°C min"tand a 5 minutes isotherm at 850°C) in laboratory air atmosphere during which
CO and CO2 were quantified with an infrared detector. From each Rock-Eval® thermogram, we
define three thermal SOC fractions: (i) a small and highly thermolabile pyrolysable SOC
fraction (hereafter termed POC 1), corresponding to the carbon evacuated as CH, CO or CO;
at 200 °C over the first 200 s of the pyrolysis phase (Khedim et al., 2021); (ii) pyrolysable
organic carbon pool (PC), corresponding to the carbon evacuated as CH, CO or CO; during the
whole pyrolysis phase, (iii) pyrolysis-resistant organic carbon pool (RC), evacuated as CO or CO;
during the oxidation stage. The sum of the PC pool and the RC pool inform on the total SOC
content (Rock-Eval® parameter TOC). The organic carbon vyield of Rock-Eval® SOC
guantification was on average 85% to 90% of SOC content determined by elemental analysis,
using respectively the Rock-Eval® parameter TOC or the sum of Rock-Eval® parameters TOC
and MinC (see Behar et al., 2001 for a definition of these parameters) in these acidic topsoil

samples free of carbonates (Table 1).
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In the PC and RC thermal SOC fractions, we also determined the temperature corresponding
to the release of 30%, 50%, 70% and 90% of the CH, CO and CO; during the pyrolysis phase
and of the CO and CO; during the oxidation phase (Txx_CH_PYR, Txx_CO_PYR, Txx_CO2_PYR,
Txx_CO_OX and Tx_CO2_OX in the following) in order to more accurately characterize the
thermal stability of the SOC released (Cécillon et al., 2018). We also coupled the CH, CO, CO;
pyrolysis signals to determine the temperature parameters Txx_PYR of the full pyrolysis signal,
and we couple the CO, CO; oxidation signals to determine the temperature parameters Tx_OX
of the full oxidation signal according to Khedim et al. (2021). The higher these indexes are,
more thermally resistant the SOC is. Respectively, the CH, CO and CO; evacuated during the
pyrolysis phase represented on average 24%, 3% and 10% of the sum of TOC and MinC. The
CO and CO; released during the oxidation phase respectively contribute to 4% and 60% of
TOC+MinC. Then, the integrated signal of the full pyrolysis gases released represent 37% and

that of oxidation represent 63% of TOC+MinC, on average.

The oxygen released as CO and CO; during the pyrolysis phase and the hydrogen released as
hydrocarbons were quantified to respectively determine the oxygen index (OIRE6, mg 02 g™*
C) and the hydrogen index (HI, mg CH g C). The OIRE6 is correlated with the elemental O : C
ratio of soil organic matter and the Hl is correlated with the elemental H : C ratio of soil organic
matter (Espitalié et al., 1977; Lafargue et al., 1998). Then according to Sebag et al. (2016), the
| index was calculated, informing on the preservation of thermally labile SOC released as CH
during the pyrolysis phase, as well as the R index, assessing the contribution of thermally

stable SOC released as CH during the pyrolysis phase.

An elemental analysis (dry combustion; Flash EA1112, Thermo Scientific) was also performed
to quantify the SOC content of the transplanted and the OTC warmed topsoil samples and to
guantify the Ntot content of the transplanted topsoils. The C:N elemental ratio of soil organic
matter was calculated as SOC/Ntot for the transplanted topsoils. SOC stocks were calculated
to 10 cm depth (for the reciprocal transplant experiment) or 5 cm depth (for the OTC
experiment) according to the equation (1) with t for soil thickness and BD for soil bulk density

(initially measured at each site at 10 cm depth).

SOC stock [kg/m?*] = (S0C[g/kg] * t [cm] = BD [kg/m3])/100 (1)
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Statistical analysis

We quantified the effects of the four climate manipulation treatments (warming alpine
transplant, cooling subalpine transplant, OTC warming of subalpine grassland and OTC
warming of alpine grassland) on all the above-mentioned soil organic matter parameters. We
used a Mann-Whitney rank test to compare alpine plots with alpine controls and subalpine
plots with subalpine controls, and to compare alpine and subalpine controls. In order to verify
the absence of spatial variability between OTC-control pairs, an ANOVA with a mixed effect
on the pairs was performed. The statistical tests and graphs were generated with R v.3.5 (R

Core Team, 2018).
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Results

Soil temperature

Both sites are seasonally snow covered. During winter, a deep snowpack insulated soil and the
topsoil freezing was limited (Table 2). Soil freezing was slightly more pronounced at the
subalpine site (lower Freezing Degree Day, FDD) and this was mainly due to early spring low
temperature under snow free conditions. The first snow free date occurred two months
earlier at the subalpine than at the alpine site (Table 2). Consequently, the yearly accumulation
of GDD was 1.8 times higher at the subalpine site. By the time snow melted at the alpine site,
the subalpine site had already accumulated 600°C GDD on average and reached flowering of
its dominant grass species, Patzkea paniculata. The mean daily temperature during summer

was 3°C warmer at the subalpine than the alpine site, and for both Tmin and Tmax.

Summer warming by the OTC was around 1°C irrespective of the site (Table S1). Noticeably,
we did not find a higher effect of OTC on daily minimum than maximum soil temperatures.
Over the two months of treatment until the sampling date, this OTC-induced warming
represented a gain of about 60°C GDD, i.e. a 4% increase of the annual GDD for the alpine soil
and a 2% increase for the subalpine site. By comparison, when the alpine grassland was
transplanted in the subalpine site, the earlier snow melting date represented a GDD gain of

600°C, i.e. 10 times more than the OTC-induced warming.
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Table 2: Topsoil temperature parameters at the two study sites. Data are averages over the
three years of the experiment. Time series of soil temperatures are presented in Figure S2.

GDDxxx date: date at which the accumulated GDD over the year reaches the xxx°C threshold.

Alpine control transplant | Subalpine control transplant

Snowmelting date (sd) 31/05 (£ 7) 31/03 (£ 22)
GDD600 date (sd) 21/07 (£ 5) 11/06 (£ 9)
GDD1200 date (sd) 10/09 (% 9) 18/07 (x 9)

cumulated GDD (sd) 1490°C (+ 121) 2654°C (+ 34)
cumulated FDD (sd) -18°C (*+ 30) -32°C (+ 36)

Tmax june (sd) 15.3°C (£ 0.9) 18.8°C (+ 2.0)

Tmin july (sd) 9.8°C(+ 1.6) 12.8°C (1 9)

Tmean july (sd) 13.2°C (£ 1.6) 16.3°C (£ 1.5)

Tmax july (sd) 15.4°C (+ 0.7) 18.8°C (+ 0.5)

Soil organic carbon content and stocks

Alpine grassland topsoils had higher SOC contents than subalpine grassland topsoils, especially
in the transplant experiment (Table S2; p-value < 0.001). The 0—10 cm SOC stocks were also
higher at the alpine site (7.8 kg/m?) compared to the subalpine site (5.6 kg/m?). This difference
did not apply for SOC stocks of the 0—5 cm layer (OTC control plots), which for both sites were

estimated at about 3.1 kg C/m?2.

In the transplant experiment, SOC content tended to decrease with warming and did not
respond to cooling (Figure 2a; Table 3). In the OTC experiment, warming slightly decreased
SOC content at the subalpine but not at the alpine site. Overall, no significant changes of SOC

stocks were observed (Table S2).

Soil organic matter biogeochemical signature

The soil organic matter biogeochemical signature of control plots in both experiments
(transplants (0—10 cm) and OTC (0-5 cm)) were very similar (comparable values for most Rock-
Eval® parameters, Table S2). Conversely, topsoil soil organic matter characteristics of the
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alpine and the subalpine sites differed strongly, with a higher C:N ratio and a higher proportion
of thermolabile SOC in the alpine site compared to the subalpine site, as shown by the
different Rock-Eval® parameters (i.e. a higher POC1 proportion (POC1/TOC), a higher PC
proportion (PC/TOC), a reduced thermal stability (lower values for Rock-Eval® temperature
parameters and R index, and a higher | index), higher HI and a lower OIRE®6 at the alpine site

than at the subalpine site).

The values of Rock-Eval® parameters measured in the transplanted soils layed between the
values measured on the soils of the alpine and subalpine control plots. Thus, most of the
changes in the Rock-Eval® parameters induced by the pedoclimatic modifications were in the
expected direction even though not all responses were strong enough to significantly deviate

from the controls (Table 3).

As expected, POC1 content significantly decreased for the alpine warmed transplants and the
proportion of pyrolysis resistant carbone (RC/TOC) slightly increased (Figure 2b, c). The | index
decreased significantly, such as the C:N ratio which decreased very significantly for the alpine
warmed transplants (Figure 2d, Table 3). The Rock-Eval® temperature parameters that
represent the majority of the SOC analyzed (Tx_CO2_0OX, Tx_PYR, Tx_OX) showed a significant
SOC thermostability increase with warming (Figure 2f, Tables 3, S2). With cooling, we observed
an increase in POC1, PC and RC contents associated with a RC/TOC ratio decrease (Table 3,
Figures 2b, c). The HI and the | indexes showed an increasing trend contrary to the R index,
which decreased (Figures 2d, e). The C:N ratio increased significantly. Moreover, the Rock-

Eval® temperature parameters showed a decreasing global trend (Figure 2f, Table 3).

No significant changes in the Rock-Eval® parameters were observed for the OTC warmed soils.
Overall, alpine and subalpine topsoils warmed by OTC showed weaker and more complex
warming responses of their soil organic matter biogeochemical signature compared with
warmed transplants (Table S2). The Rock-Eval® temperature parameters showed an increasing
SOC thermostability trend for the alpine OTC soils which did not appear for the subalpine OTC
soils (Figure 2f, Tables 3, S2).
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Table 3: Effect of the experimental treatment on soil parameters. The significance was

estimated using a non-parametric Mann-Whitney rank test. An ANOVA with mixed effect on

pairs confirms the absence of spatial variability for OTC plots (Table S4). The orange color

highlights the results that contradict our expectations (1 increase, \ decrease, = no change).

A complementary part of the results is presented in Table S3. Symbols for p-values: *** p <

0.001; ** p < 0.01; * p < 0.05; T p<0.1; NS p > 0.1.

SOC (gC/kg)
Stock SOC (kg/m?)

POC1 (gC/kg)
POC1/TOC

PC (gC/kg)
RC (gC/kg)
PC/TOC

RC/TOC

HI (mg CH g/C)
OIRE6 (mg 0, g/C)
C:N

lindex

R index
T30_C02_0X (°C)
T50_C0O2_0X (°C)
T70_CO2_OX (°C)

T90_CO2_OX (°C)
T50_PYR (°C)
T90_PYR (°C)

T50_OX (°C)
T90_OX (°C)
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Figure 2: Treatments effect comparisons between control soils (dashed lines) and treated
soils (full lines) on (a) SOC content, (b) POC1 content, (c) RC/TOC ratio, (d) I-Index, (e) Hl, (f)
Too_CO2_OX parameter. With TRP: transplant, OTC: open-top chamber, c/w/i:

control/warmed/cooled, alp: alpine site, sub: subalpine site.
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Discussion

SOC stocks in mountain grasslands are important but may be vulnerable under predicted
climate changes for the end of this century. So far studies in different regions, with different
warming treatments, and over different time scales do not concur on the risk climate warming
is imposing on these carbon stocks. Here, we compared two different types of warming
experiments in the French Alps. Over the short period of three years, the two pedoclimatic
regime changes experiments showed contrasted alpine and subalpine grassland topsoils
responses according to the experimental pedoclimate modifications. The abrupt warming by
transplanting caused a thermolabile SOC release and the cooling an overall modification of
the SOC biogeochemical signature, with enhanced SOC thermolability. Alpine and subalpine
topsoils warmed by OTC reacted differently to the same treatment, and also much less
strongly than the transplanted warmed soils. Our study underlines the importance of
analyzing SOC stock responses with complementary techniques and for different scenarios of

climate change anticipated for the next decades or until the end of this century.

We found higher amounts of SOC in the alpine grassland topsoils compared to the warmer
subalpine grassland topsoils. Following Lugato et al. (2021) and using a space-for-time
approach while such an approach on SOC dynamics may be controversial, this result could be
interpreted as a potential strong long-term warming-induced loss of SOC stocks (-30% under
a ca. +3°C climate change scenario; Abramoff et al., 2019; Cécillon, 2021a; Varney et al., 2020).
Beyond the effect of lower soil temperature, the climatic stabilization of topsoil soil organic
matter at the alpine site is probably also related to its lower topsoil pH, which limits soil
organic matter degradation (Leifeld et al., 2009; Smith et al., 2002; Trumbore et al., 1996), and
its higher C/N ratio, commonly negatively correlated with nitrogen soil mineralization and
nitrification rates (Sahrawat, 2008 and references therein; Zhang et al., 2012). The SOC stocks
estimated around 78 t C/ha for the alpine site and 56 t C/ha for the subalpine site over the
first 10 cm are nevertheless higher than other estimations on grassland soils at comparable
altitudes and depths (50 t C/ha for a subalpine grassland according to Leifeld et al., 2009; 53 t
C/ha mean in grasslands between 1900 and 2100 m a.s.| for Saenger et al., 2013; 32 t C/ha for

an alpine grassland in Budge et al., 2011).
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Experimental warming and cooling effects on soil organic carbon contents and stocks

Our hypothesis that SOC content of mountain topsoil will decrease when exposed
experimentally to warmer conditions and will increase in colder conditions was only partly
supported by the results, after three years of treatment. On the one hand, we found a non-
significant decrease of ca. 11% in SOC content of the alpine warmed transplants. This result is
consistent with other findings in a subalpine warming transplantation experiment which
showed after 5 years a non-significant decreasing trend in topsoil SOC content warmed up by
2 or 4 °C (Puissant, 2015). In another transplant experiment in a shrub-steppe ecosystem, Link
et al. (2003) showed a 32% SOC content loss after 5 years of 5°C warming in the first 5 cm of
soil. Our results are also consistent with the decrease of about 8% on topsoil SOC content (0—
10 cm) observed by Maraidn-Jiménez et al. (2018) on subarctic silt-loam andosols after seven
years of 1.8 °C warming. For the two OTC-warmed topsoils, the SOC content responses were
weak. Since the OTCs were only installed during the growing season, this treatment had a
different effect than a more drastic change in thermal regime with soil transplanting. Tiwari
et al. (2021) also noted a limited effect of OTC warming (+1.5°C) on alpine grassland soil
respiration in contrast to the increased total respiration, suggesting an increase in carbon
sequestration by plants. This highlights the effect of the intensity, the time and the type of
warming experiment, supporting our hypothesis that the magnitude and time of soil organic
matter response to warming is positively related to the magnitude of warming. Our results of
SOC content maintaining with cooling is inconsistent with the results of Wu et al. (2017) who

observed a significant decrease in SOC content on a soil cooling transplant experiment.

In temperate mountains, the duration of the snow cover plays an important role in ecosystem
functioning (Choler, 2015). It is likely that the combined effect of the increasing soil
temperature and the extension of the growing season affected the microbial activity of the
alpine warmed transplants, which explains a slight decrease in SOC content. Microbial
decomposition activity is largely temperature-dependent and SOC is generally greater in cold
and wet climates compared to hot, dry climates because carbon loss is more limited than
carbon input (Jobbagy & Jackson, 2000; Streit et al., 2014; Trumbore, 2000; von Litzow &
Kogel-Knabner, 2009; Wiesmeier et al., 2019). In addition to its effect on microbial activity,
warming affects the physical protection of organic matter within organo-mineral complexes

and may increase its vulnerability (Conant et al., 2011). Some authors who have observed the
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decline in SOC content with warming suggest that SOC losses only occur early in warming
processes and that carbon mineralization decreases over time due to substrate limitation or a
decline in microbial biomass (Allison et al., 2010; Li et al., 2019; Walker et al., 2018). Here, the
weaker topsoil soil organic matter stock in the warmer subalpine site does not support this,
suggesting a long-term sustained warming-induced SOC loss (see above). Contrary to previous
reports by Melillo et al. (2002) and Sistla et al. (2013) in other ecosystems, the warming-
induced increase in plant production observed on our alpine warmed transplants soils by
Bektas et al. (2021) did not fully compensate SOC losses. There have been conflicting results
about SOC balance with ecosystem warming in a number of studies (Poeplau et al., 2020; Qin
et al., 2015; Tiwari et al., 2021; Zhou et al., 2016). Longer time-period of experimentation is
needed, to verify whether the trend of incomplete SOC output compensation by increased

SOC inputs by plants.

Biogeochemical soil organic matter signature response to experimental climate change

Consistent with other studies, our results indicate that the alpine site topsoil contains more
thermally labile soil organic matter than the warmer subalpine site (Budge et al., 2011; Hou et
al., 2019; Leifeld et al., 2009). Generally, our findings on the biogeochemical signature of SOM
were consistent with our hypotheses, especially for transplanted soils (Tables 3). The
warming-induced SOC loss upon transplanting increased the thermal stability of remaining
SOC. Conversely, transplanting soils from the subalpine site to the alpine site (i.e., cooling)
decreased the overall SOC thermal stability. Our findings therefore indicate a preferential
degradation of thermally labile SOC when the alpine topsoil is abruptly exposed to warmer
subalpine conditions, which is consistent with the monitoring by Prietzel et al. (2016) in
German Alps forest soils, and also with our own observations of a more thermally stable
topsoil SOC at the subalpine site than at the alpine site. The fact that the proportion of
pyrolysable carbon (POC1/TOC, PC/TOC) did not decrease significantly in alpine warmed
transplants does not mean that the labile SOC pool remained unchanged. Indeed, no currently
available SOC fractionation method can reliably isolate non-composite SOC fractions in terms
of soil carbon turnover time (Smith et al., 2002; von Litzow et al., 2007), including Rock-Eval®
thermal analysis (Cécillon et al., 2021b). On the other hand, our results showed increased

values of Rock-Eval® temperature parameters (accounting for the majority of the SOC
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analyzed, i.e. Txx_CO;_OX and Tx_OX) with soil warming, indicating that the SOC remaining

after experimental warming is more thermally stable.

It is likely that more significant changes in the SOC biogeochemical signature will take longer
to establish. Poeplau et al. (2019) reported significant changes in the bulk chemistry and
thermal stability of the SOC after a six-and-a-half years intense warming of a high latitude
grassland soil. They showed that the warming-resistant SOC was thermally stable, and also
depleted in hydrocarbons and enriched in oxygen, a trend that is found in our experimental
warming treatment, although not significant. It is worth noting that our results showed that
topsoil soil organic matter was significantly H-depleted and O-enriched at the warmer
subalpine site compared with the alpine site. Our results are also consistent with the
observations of several authors, who had observed an initial preferential depletion of the
labile SOC pool during soil warming experiments (Eliasson et al., 2005; Link et al., 2003;
Marafién-Jiménez et al., 2019). The labile SOC fraction (thermally labile, H-enriched) is an
easily available substrate providing more energy to microorganisms than the
biogeochemically stable SOC fraction (Barré et al., 2016; Li et al., 2019). Thus, SOC resistant to
warming is characterized by higher biological stability, which would require higher energy
budgets to be degraded (Barré et al. 2016, Marandn-Jiménez et al., 2018). With cooling, we
observed the opposite effect compared to warming (decrease in soil organic matter thermal
stability), indicating that the newly accumulated SOC is thermally more labile. This result also
points towards topsoil soil organic matter preservation from decomposition by climatic
conditions unfavorable to the mineralization activity of microorganisms at the colder alpine
site (Budge et al., 2011; Hou et al., 2019; Leifeld et al., 2009; Martinsen et al., 2011; Saenger
et al., 2015; Sjogersten et al., 2011).

Contrary to our hypothesis, we did not detect clear differences in the responses of alpine and
subalpine soil organic matter signature to OTC-warming. A possible explanation is that the
warming was not pronounced enough or implemented over a too short experimental period
to show significant changes. Poeplau et al. (2019) showed that a warming of 9.9 °C was
necessary to detect significant changes in the Rock-Eval® signature of soil organic matter.
Nevertheless, there was a consistent, though not significant, trend towards an increased SOC
thermal stability for the alpine warmed OTC soil, a trend that was not observed for the

subalpine warmed OTC. This suggests a greater sensitivity of alpine topsoil soil organic matter
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biogeochemical signature to warming than the subalpine topsoil, but the lack of statistical

significance prevents us from going further in our conclusions.

Conclusions

Our results showed that the transplantation of high elevation alpine grassland soils to a
warmer-subalpine site led to the loss of thermally labile topsoil SOC after three years of
experiment. These warming-induced SOC losses modified the biogeochemical signature of the
remaining SOC, which was characterized by a more thermally resistant signature. This
confirms the presence of an easily mineralizable SOC fraction in alpine grassland topsoils that
is sensitive to a three-years climate change of +3 °C. Such warming intensity would, on long-
term, decrease significantly SOC stocks in this alpine grassland ecosystem, as reflected by the
observed differences of SOC stocks between the alpine and the subalpine sites. On the other
hand, weak-intensity warming, represented by OTC experiments, is not expected to have a
short-term measurable impact on SOC stocks. The continued monitoring of SOC stock and
plant productivity in the study site will provide further evidence on the dynamics of long-term

carbon inputs and outputs.
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Synthese du chapitre 4

Nous avons cherché a évaluer la réactivité du carbone organique des horizons de surface de
sols de haute altitude face aux changements pédoclimatiques. Elle s’est révélée étre
importante compte tenu de la durée d’expérimentation. Nous avons démontré la vulnérabilité
du carbone organique stocké dans ces sols face au réchauffement. Vulnérabilité
vraisemblablement liée a la forte teneur en carbone organique peu stabilisé physiquement
(Budge et al., 2010, 2011 ; Leifeld et al., 2009). Ce carbone organique est donc manifestement
tres dépendant de la stabilisation environnementale. La persistance de la matiere organique
dans les sols est, a ce titre, bien une propriété de I'écosystéme (Schmidt et al., 2011). Nos
résultats soulignent la nécessité d’utiliser une approche multi-pool pour la modélisation afin
de tenir compte des réactivités différentes des stocks de carbone organique des sols selon
leur composition et leur niveau de stabilité biogéochimique (Viscarra Rossel et al., 2019). Nos
résultats, qui montrent surtout la forte réactivité du carbone stocké dans les sols d’altitude,
suggerent aussi un des impacts que pourrait avoir un réchauffement de 3°C dans ces
écosystemes d’altitude, bien qu’il faille nuancer nos conclusions a ce sujet puisqu’elles
résultent d’'une expérimentation ayant simulé des changements pédoclimatiques tres

brutaux.
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CHAPITRE 5

Discussions générales et perspectives

Vallée d’Hadigene - Kirghizstan
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Dans un contexte de changement global, la compréhension des interdépendances entre le
systeme pédologique et les autres compartiments environnementaux est cruciale pour
prévoir les changements et mesurer I'impact des activités anthropiques. Pour le cycle global
du carbone en particulier, il est fondamental d’identifier les facteurs environnementaux qui
contrélent la capacité de stockage du carbone organique dans les sols. Les différents modeéles
du Systeme Terre utilisés actuellement montrent d’importantes divergences dans leur
prédiction du fait de désaccords quant aux sensibilités des stocks de carbone organique aux
différentes conditions environnementales (Huntzinger et al., 2017). En nous interrogeant sur
les dynamiques de la matiére organique des sols, nous nous sommes appuyés sur I'étude de
sols de montagne afin de caractériser certaines de leurs dépendances aux facteurs
environnementaux. Nous avons notamment souligné le role du climat sur les dynamiques de
la matiére organique des sols de montagne, d’abord aux stades initiaux de formation d’un
nouvel écosystéme sur des chronoséquences de retrait glaciaire, puis le long de
climatoséquences en considérant un large éventail d’écosystémes aux trajectoires différentes,
et enfin en testant expérimentalement I'effet de changements pédoclimatiques sur le carbone

organique de sols de prairies de hautes altitudes (Hypothése 1).

Ce travail nous permet de proposer un schéma global décrivant la dynamique qualitative et
guantitative du carbone organique des sols dans I’histoire d’'un écosystéme de haute altitude,
depuis sa formation, a des états de développement plus avancés, jusqu’a I'apparition d’une
perturbation climatique (Figure 56). Sur les quatre-cent premiéres années de formation d’un
sol, 'accumulation rapide de matiere organique dépend fortement d’un apport de carbone
relativement labile issu des plantes, qui est conditionné par le climat. Par la suite, le stockage
de carbone organique dans les sols dépend d’une combinaison de facteurs
pédologique/géochimique/topoclimatique et biochimique qui n’affectent pas les stocks de
carbone organique de la méme facon en surface et en profondeur (Hypothése 2). Il nous est
impossible de proposer un schéma général de la trajectoire intermédiaire continue du
stockage du carbone organique, puisqu’elle dépend des conditions locales propres a chaque
écosystéme. En revanche, nous avons considéré un large éventail d’écosystémes ayant suivi
des trajectoires bien différentes et nous sommes parvenus a en tirer un schéma global (Figure
56). Finalement, en simulant une perturbation des conditions pédoclimatiques, nous avons pu

assister a la réponse de I’écosysteme et voir que le changement brutal de régime thermique
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induit une diminution de la teneur en carbone organique en surface et une hausse relative de

sa stabilité du fait de relargage de carbone organique labile.
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Figure 56 : Evolution du stockage du carbone organique du sol et de sa stabilité
biogéochimique au cours de I'histoire d’'un écosysteme de haute altitude. La trajectoire
hypothétique intermédiaire est représentée par des étoiles dont les états de transition sont

inconnus et dépendants des conditions locales propres a chaque écosysteme.

Nous savons que les écosystemes étudiés ont suivi des trajectoires bien différentes du fait de
leur diversité pédologique, écologique et spatiale, qui nous indique que les perturbations
naturelles et les histoires des usages ont été trés contrastées. Par ailleurs, il est connu que les
sols de montagne connaissent une histoire complexe durant I’'Holocéne, au cours duquel ils
sont profondément marqués par I'activité¢ humaine (Bajard, 2017). L'étude de I’histoire
individuelle (en termes d’usage et de perturbation) de chaque écosystéme pourrait constituer
une perspective possible a ce travail, par exemple en passant par I'étude des sédiments

lacustres comme archive naturelle (Arnaud et al., 2016, Bajard et al., 2016). Cela permettrait
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d’éclairer d’'une nouvelle maniere la variabilité qualitative et quantitative de la matiéere

organique des sols dans les écosystemes de montagne selon leur trajectoire écologique.

Une autre maniere d’approfondir ce travail serait de comparer I'importance de certains
facteurs environnementaux, dont le climat, comme déterminant de la dynamique de la
matiére organique des sols entre différents écosystémes de montagne (zones de retrait
glaciaire, milieux alpin/subalpin, milieux montagnard/collinéen). Nos résultats suggérent que
I'importance du climat comme déterminant de la dynamique de la matiére organique n’est
pas la méme dans ces différents milieux. Nous supposons une importance toute particuliére
du climat sur les sols de I'étage subalpin/alpin oU la stabilisation environnementale de la
matiére organique a une importance centrale (Hypothese 2). Il semblerait en effet que la
dynamique de la matiere organique des sols de chronoséquences soit d’abord conditionnée
par le temps. Quant a eux, les sols de basse altitude sont caractérisés par une matiéere
organique relativement plus stable que celle des sols de haute altitude, ce qui suggere une
importance moindre de la stabilisation environnementale par le climat. Davantage d’analyses
de la signature biogéochimique de la matiére organique de sols de basses altitudes (< 1500 m)
sont toutefois nécessaires pour étayer cette observation. Nos résultats d’expérimentations de
changements pédoclimatiques soulignent quant a eux la réactivité de la matiére organique
stockée a I'étage alpin/subalpin et confirme I'importance de la stabilisation environnementale
par le climat sur ces sols. De la méme maniere, 'optimum moyen de stockage de carbone
organique observé au niveau de cette zone ainsi que la labilité environnementale particuliere
mise en évidence sur les sols d’altitude conformément a d’autres études réalisées a des
échelles moindres (Sjogersten et al., 2011 et références citées), renforcent notre hypothese
selon laquelle le climat joue un réle particulierement important sur le contréle de la matiere
organique stockée dans les sols de la zone subalpine/alpine. En utilisant une approche de
substitution espace-temps, comme Lugato et al. (2021) par exemple, nos résultats le long des
climatoséquences pourraient étre interprétés comme une perte a long terme de carbone
organique peu stabilisé avec le réchauffement, en lien avec la disparition de I’équilibre
précaire entre apports et sorties de carbone organique retrouvé a I'étage subalpin. Les
apports de carbone organique diminuent avec I'altitude (Hitz et al. 2001), comme le suggerent

nos propres observations de I’évolution du NDVlint, utilisé comme proxy de la productivité
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primaire aérienne, en fonction de I'altitude. Il a également été documenté que lorsque
I"humidité n’est pas limitante, une diminution de la vitesse de décomposition du carbone
organique est observée le long de climatoséquences vers les températures les plus froides

(Townsend et al. 1995, Trumbore et al. 1996).
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Figure 57 : Optimum de stockage de carbone organique dans les sols de montagne
expliqué par le différentiel entre décomposition et apport. Avec A max : différentiel

production/décomposition maximal et A mean : différentiel moyen.

A notre connaissance, aucune étude n’a cherché a comparer les vitesses de décomposition de
la matiere organique avec les dynamiques d’apport le long de climatoséquences. Nous
supposons qu’un différentiel marqué (A max) entre décomposition et apport, impliquant une
décroissance plus rapide du taux de décomposition par rapport a la diminution de la

production de biomasse, pourrait expliquer I'optimum de stockage retrouvé a |'étage subalpin

218



(Figure 57). Une perturbation de ce différentiel pourrait entrainer le relargage de carbone
organique, d’autant plus si le carbone organique stocké est particulierement réactif aux
changements climatiques, comme nous I'avons démontré (Hypotheése 3). Une quantification
et une comparaison du flux de biomasse végétale entrant dans le sol (aérienne et souterraine
comme Hitz et al.,, 2001 par exemple) et du flux de minéralisation (par la méthode de la
chambre d’accumulation par exemple comme Girault et al., 2018) le long de climatoséquences

pourrait aider a éclaircir ce phénomene.

Il sera primordial, pour la poursuite de ce travail, d’améliorer notre prise en compte des
spécificités pédoclimatiques propres a chaque site. L’utilisation de produits de modélisation
climatique a grande échelle offre I'avantage d’un accés facilité a toutes sortes de variables,
mais, aux échelles spatiales considérées, ils s’affranchissent totalement des effets micro-
topographiques et des effets de la végétation sur le climat. Or, les communautés végétales
sont trés réactives aux changements climatiques et elles influencent également les
microclimats sur des échelles de temps restreintes (Trumbore, 2009 ; Corenblit et al., 2015).
Il est donc illusoire de prétendre avoir caractérisé fidelement les conditions climatiques
intervenant aux échelles au niveau desquelles les processus clés de dynamique de la matiére
organique dans les sols ont lieu. Une meilleure caractérisation des conditions pédoclimatiques
comme déterminant de I'activité d’apport/décomposition de la matiére organique des sols
constituerait donc une piste d’amélioration a notre travail. Par ailleurs, nous nous sommes ici
principalement focalisé sur les variables thermiques comme proxy des conditions
pédoclimatiques, car en montagne le régime thermique conditionne en ordre 1 I'activité de la
végétation (durée de saison de végétation ; Choler, 2015). Il est évident que la disponibilité en
eau est aussi un facteur a prendre en compte pour capturer au mieux ces conditions (Rey
Benayas et al., 2004). Il sera donc utile de compléter notre travail en y intégrant des données

sur le régime hydrique a fine échelle.

Outre son effet direct sur le cycle du carbone, le climat affecte également la structure de la
végétation. Il a ainsi été démontré que les changements globaux entrainent une hausse

globale de l'indice de surface foliaire, défini comme la moitié de la surface foliaire totale par
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unité de surface au sol (Zhu et al., 2016 ; Jiang et al., 2017). L’effet de ce "verdissement global"
sur le stockage de carbone organique dans les sols a été quantifié. Il aurait entrainé la hausse
de 12.4 % d’accumulation de carbone organique dans les sols entre 1981 et 2016 (Chen et al.,
2019). Dans les Alpes, les écosystemes situés au-dessus de la limite des arbres ont aussi connu
un verdissement généralisé entre 2000 et 2020 en lien avec une hausse globale des
températures estivales (Choler et al., 2021). La réactivité de ces écosystemes alpins et
subalpins face au verdissement rappelle celle du carbone organique stocké dans cette méme
zone face au changement pédoclimatique que nous avons simulé. L'effet de changement de
structuration de la végétation sur le carbone organique stocké dans cette zone reste a
éclaircir. Nous supposons qu’une diminution des stocks et une hausse de la stabilité globale
du carbone organique pourrait en découler, du fait des changements d’apports (aériens et
souterrains) et du réchauffement global (impliquant le relargage du carbone organique labile

des sols).

D’aprés Trumbore et al. (2009), pour constituer des flux importants a I'échelle mondiale, les
processus de séquestration/relargage de carbone organique du sol doivent se produire sur de
trés grandes surfaces terrestres (1 Gt de CO; par an vers I'atmosphére équivaut au largage de
1 t C/ha/an d’1 milliard d’hectares, soit environ 3 % des surfaces terrestres émergées). Par
conséquence, il est difficile de dire si les sols de montagne constitueront, sous I'effet des
changements globaux, une source ou un puits de carbone organique a I’échelle globale. Pour
le savoir, une spatialisation des stocks de carbone organique en montagne tenant compte des
spécificités topographiques, climatiques, historiques et écologiques de ces milieux est
nécessaire. La multiplication des images aériennes et satellites a haute résolution et les
cartographies  régionalisées des habitats naturels en cours d’élaboration

(https://inpn.mnhn.fr/programme/carhab) devraient permettre d’accéder a de meilleures

représentations et de réduire les incertitudes quant au stock de carbone organique présent
dans les sols de montagne. Nous soulignons également la nécessité de développer une
méthode de quantification des éléments grossiers massifs dans les sols, qui fera peut-étre

appelle a des techniques de géophysique proches de la surface (near-surface geophysics).
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Dans cette thése, et en particulier dans les chapitres 3 et 4, nous avons abordé la question de
la dynamique de la matiere organique dans les sols en nous focalisant surtout sur celle du
carbone organique. Or, si le carbone représente généralement une part majoritaire dans la
composition de la matiere organique (par convention environ 58 % ; Stevenson, 1994), il n’est
pas son unique composant. Nous aurions souhaité pouvoir explorer la question de la
variabilité des stocks d’azote le long des climatoséquences de la méme matiere que nous
I’avons fait pour le carbone (Chapitre 3). Les calculs des stocks d’azote sur les différentes
couches de profondeur ont pour cela été réalisés (Annexe 7). Nous savons que la dynamique
du carbone organique dans les sols est fortement couplée a celle de I'azote et de nombreux
guestionnement restent a éclaircir (modeles explicatifs similaires de leur variation selon Rey
Benayas et al., 2004 ; question de la limitation des apports de matiére organique par I'azote
selon Schimel, 1995 ; diminution des taux de nitrification associée a la diminution de la
minéralisation avec I'altitude selon Bangroo et al., 2017 ; etc.). C'est pourquoi continuer ces
explorations constitue une bonne perspective a ce travail, d’autant plus que nous rendons
accessibles les données nécessaires. Par ailleurs, nous n’avons pas pu exploiter notre
classification des stocks par niveau de confiance (données disponibles en annexe 7). Il serait
également intéressant de s’en emparer pour poursuivre notre travail, par exemple, en les

utilisant pour de la spatialisation afin de comprendre leur variabilité.

Nos résultats offrent un éclairage nouveau, a la fois sur la nature de la matiére organique des
sols de montagne, et aussi sur sa dynamique a travers le temps et I'espace. Le stockage de la
matiere organique dans les sols, et tout particulierement celui du carbone organique, ne doit
pas étre uniquement vue comme une fonction du sol, mais aussi comme un processus continu
qui s’inscrit dans une histoire et qui évolue dans le temps. A ce titre, la stabilité de la matiere
organique dans les sols est bien une fonction de I'écosysteme. Notre travail, s’inscrivant dans
des questionnements plus globaux sur le fonctionnement des écosystémes (projets
IceCommunties, ORCHAMP, Transalp, etc.), permettra une meilleure intégration de I'étude
des sols et de leur matiére organique pour une approche intégrée plus compléte des

écosystémes.
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Annexe 1 : Supplementary materiel de I'article Topsoil organic matter build-up in glacier forelands around the world (Chapitre 2).

Figure S1. Examples of soil profiles described on the chronosequences of the Antisana (Ecuador) and Noir/Blanc (France) glaciers.

Hz2C0-25cm ¥ Al HzC0-25cm
SYR3/AP i SYR3/1
sandy ° R sgndy :

"« single grained & single grained

HzCO-20cm
10YRI5/3 . «
M

A Lol g
=ihzle grgined A

HzCO-25cm
SYR3/1
sandy

=

Hz C0-20kcm
10YR 6/3

1 “Sandy .
single eraiped

single grained/
granular

HzC15-25cm
S5YR3/1
sandy

single grained

10YR4/2 L single grained
Saﬂdv 2, Cecama e Ero————
uncleargranulat

H2C4-20am
10YRE(3
sandy

e A single srained

229

Antisana

Noir/Blanc



Figure S2. Pyrolysis and oxidation thermograms of two topsoils of the Zongo chronosequence analyzed using Rock-Eval®.

650°C TS50 ROC 850°C

% 3ﬂ
0.035 —
0.030 Soil age
:I-K 0.015 = —~ 1gsyears
2 o 0.025 - S
O o
POC 1 -
2 0.010 - os POC 2 o 0.020 ROC
O o
go] 0.015
Q 3
N w
2 0.005 - 5 0.010 7
= >
a O 0.005
0.000 4 0.000 -
| | I | | | | I | | | |
0 200 400 600 800 1000 1200 0 500 1000 1500 2000
Time (s) Time (s)

230



Table S1. Detailed results of linear mixed models used to assess the relationships between the investigated SOM characteristics and soil age, mean temperature
of warmest quarter (T) and precipitation of warmest quarter (P). Two types of mixed models were tested: models with random intercept (Rl) and random slope
(RS). In this table, we only show the mixed models with the lowest AlICs values (cells in gray correspond to the variables discarded). Abbreviations: B: B value,

df: degree of freedom, F: F value and p: p value. *parameters calculated as described in Cécillon et al. (2018) and presented in Table S4.

Model Soil age T P age:T age:P R?
B df F p B df F p B df F [ B df F p
soc(gc
k'l) RS 0.8508 14.3576 7.211 <0.0001 | 0.6938 13.6019 2.627 0.02028 0.2613 22.4872 2.455 0.02229 0.51
4
Ntot (g N
k'l) RI 0.65679 51.73939 7.157 <0.0001 | 0.47337 12.94552 1.978 0.06967 0.26643 44.74469  2.722 0.00922 | 0.14278 44.17005 1.686 0.09887 0.41
g
C/N RI 2.3868 51.4237 8.245 <0.0001 | 1.8844 12.4670 2.674 0.0197 0.5566  44.7290 1.786 0.0809 | -0.4595 44.6085 -1.703 0.0955 0.54
613‘: (%o) * _-0.8236 o e " o
515N(%,) RI 0.7109 51.1019 2.912 0.00532 | -0.8176 11.0827 -2.458  0.03165 0.4934  47.8553 1.844 0.07136 0.26
POC1(g
Ck_l) RI 0.3223  35.8780 3.155 0.00324 | 0.3769 4.8009 2.910 0.03507 0.02511 0.36
g
POC2 (g
Ckg'l) RI 0.9036 34.6307 6.805 <0.0001 | 0.6728 9.4626 2.515 0.0318 0.6377 8.5368 2.392 0.0419 0.4317 28.6914 2.068 0.0478 29.9730 0.57
ROC (g C
k_l) RI 0.9474  34.8932 7.143 <0.0001 | 0.6781 9.2912 2.900 0.01703 | 0.5980 9.1147 2.578 0.02949 0.4490 28.9400 2.113 0.04334 30.6315 0.10535 0.62
g
POC1 (%
of total RI -0.47753 35.16580 -5.661 <0.0001 |-0.31037 9.47948 -0.34790 9.23283 0.50
S0oC)
POC2 (%
of total RI -0.06336 35.07002 -1.968 0.0570 0.08665 34.92420 0.17
s0¢)
ROC (% of|
total RI 0.13129 37.00000 4.106 0.000213| 0.05432 37.00000 -0.10134 37.00000 -3.052 0.004187 0.38
s0¢)
;5(?:)’0‘: RI -0.032720 30.716332 -5.776  <0.0001 0.33
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T50-ROC

(f’c‘; o Rl |-0.024846 29.223253 -5.556 < 0.0001 0.08
T90-POC -

200) R | 04993 33960327 -7.898  <0.0001 -0.022654 7.086959 -2.448  0.04382 |-0.030788 29.073984 -3.008  0.00538 |-0.034572 31.664740 -3.253  0.00271 | 0.70
T90-ROC

0 Rl |-0.023644 30.310062 -3.276  0.00264 -0.019321 30.477440 -2.602  0.01416 | 0.19
Tso'fof Rl |-0.02694130.905600 -4.577  <0.0001 0.25
pyr (°C)

T50-C02- RS  [-0.02389129.267553 -5.67  <0.0001 0.10
ox (°C)*

T90-CO2-

9°f°* Rl [|-0.029143 30.496291 -7.021 < 0.0001 0.42
pyr (°C)

T90-CO2-

ox () Rl |-0.02324830.347959 -3.280  0.00261 -0.020607 30.511060 -2.826  0.00824 | 0.20
CH-POC1 RI -0.3870 35.4105 -3.595 0.000979 | -0.2816  9.3812  -1.650 0.131988 -0.3666  31.9710 0.039163 | -0.2723 34.0434 -1.544 0.131953| 0.30
CH-POC 2 RI 0.18489 37.00000 2.524  0.01602 0.12617 37.00000 1.782  0.08294 | 0.28581 37.00000 0.03208 | 0.36477 37.00000 2.816 0.00774 | 0.38
FTIR C=C RS 0.03868 10.91212 3.491  0.00511 | 0.02321 12.75050 2.297  0.03924 0.02806 14.55934 0.02715 0.36
FTIR C=0 RS  |-0.01889510.717440 -2.870  0.0156 [-0.020864 11.889367 -2.053  0.0628 -0.014625 15.334300 0.0311 0.29
FTIR C-H Rl |-0.024735 51.204261 -4.498  <0.0001 -0.017017 50.345689 0.00794 0.29
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Table S2. Mixed linear model results showing the relationship between Rock-Eval® parameters
and SOC concentration. Symbols for p values: *** p < 0.001; ** p<0.01; * p<0.05; T p<0.1;

NS > 0.1. B values are in brackets.

SOC R?

POC 1 (% of total SOC) *okk 0.75
(-0.51)

POC 2 (% of total SOC) NS 0.00

ROC (% of total SOC) NS 0.04

T50-POC 2 (°C) *okk 0.57
(-0.03)

T90-POC 2 (°C) *okk 0.78
(-0.05)

T50-ROC (°C) *okk 0.08
(-0.02)

T90-ROC (°C) R 0.23
(-0.03)

CH-POC1 *okk 0.40
(-0.42)

CH-POC 2 R 0.37
(0.27)

FTIR C=C *okok 0.58
(0.04)

FTIRC=0 R 0.72
(-0.03)

FTIR C-H *kk 0.34
(-0.02)

Les documents ci-dessous sont disponibles sur le lien suivant :

https://doi.org/10.1111/gcb.15496

Table S3. Soil organic matter characterization and climatic parameters

Table S4. Basic Rock-Eval® parameters calculated as described in Cécillon et al. (2018) and
Behar et al. (2001)

233


https://doi.org/10.1111/gcb.15496

Annexe 2 : Protocole d’analyse de roches par fluorescence au rayon X (S8 TIGER Series 2)
(Chapitre 3).

Etape 1 : Pastillage

> Mélanger 7g de roche broyée avec 0,7g de Wax (10%), remuer le tout a I'aide du vortex.
> |ntroduire ce mélange dans le moule de presse a I'aide d’un entonnoir sans souiller les
bords du moule.

> Introduire le galet, puis le pilon dans le moule.

> Positionner le moule dans la presse et exercer une pression de 15t pour les pastilles de
34mm (10t pour celles de 18mm). Attendre une dizaine de secondes avant de relacher la
pression.

> Ressortir la pastille : aprés avoir retiré le tiroir du moule et retourner celui-ci, exercer une

pression avec la presse jusqu’a faire ressortir la pastille.

Etape 2 : Analyse au XRF Tiger

> Matériel : XRF Tiger, supports de pastille

> Disposer les pastilles de sol sur les supports prévus a cet effet.

> Positionner les supports dans I'appareil de mesure a fluorescence rayon X (XRF Tiger).

> Programmer le logiciel de gestion des mesures et le lancer. Les éléments majeurs
analysés sont I'aluminium (AI203), le sodium (Na20), le magnésium (MgO), le silicium (Si02),
le phosphore (P205), le potassium (K20), la calcium (Ca0), le titane (TiO2), le manganése
(MnO) et le fer (Fe203). Les éléments traces analysés sont le brome (Br), le plomb (PbO), le
soufre (SO3), le vanadium (V205), le chrome (Cr203), le cobalt (Co0), le nickel (NiO), le
cuivre (Cu0), le zinc (Zn0), I'arsenic (As203), le rubidium (Rb20), le strontium (SrO), I’étain

(Sn02), I'antimoine (Sb203) et le baryum (BaO).
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Annexe 3 : ACP des variables "substrat et végétation" avec les coordonnées du NMDS de
composition de la végétation a. de la couche 0 — 30 cm (n = 66) et b. de la couche 30 — 50 cm
(n = 66) (Chapitre 3).

a b.
1.0- : 1.0= :
I I
1 1
: |
Fe203 ' MaO Sables !
5 Sables eg g MDS2_veg s I MgO
e Fe203\MDS1_veg
Phospho
- . CaO pH
% =
= AI203 Cad AI203 Na20
gu.u—-- ------------- R P e V.~ e CEC - .- -
E E i
o K20 o )
Si02  Phosphore ?
i Argil
05 TreeCojer ~ Limons rores 05 sio? : Argiles
1} ]
| |
I 1
1 1
i ]
1.0- | 1.0- :
1.0 05 0 05 1.0 1.0 05 00 05 1.0
Dim1 (39.9%) Dim1 (40.8%)
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Annexe 4 : Moyennes du parametre OIRE6 pour les différentes catégories de sols (Chapitre

3).
Profond- OIRE6 Profond- OIRE6
eur(cm) (mg 02/g eur(cm) (mg 02/g
C) Q)
Forét 0-10 182.1 600-1100 0-10 186.6
0-30 194.8 0-30 190.5
0-50 203.4 0-50 193.4
30-50 242.7 30-50 219.0
0-complet 208.5 0-complet 193.9
Lande 0-10 153.4 1100- 0-10 194.4
0-30 173.7 1500 0-30 199.2
0-50 184.4 0-50 206.0
30-50 234.2 30-50 235.8
Type 0-complet 187.7 0-complet 2144
322!?3 Pelouse 0-10 166.4 1500- 0-10 172.3
0-30 178.0 Classe 2000 0-30 190.0
0-50 187.1 altitudinale 0-50 201.3
30-50 246.0 (m) 30-50 251.3
0-complet 191.4 0-complet 206.0
Roche nue 0-10 242.4 2000- 0-10 159.8
0-30 247.8 2500 0-30 172.9
0-50 251.5 0-50 182.2
30-50 230.6 30-50 248.2
0-complet 251.5 0-complet 185.9
Silicaté 0-10 170.4 2500- 0-10 196.8
0-30 186.0 3200 0-30 205.4
0-50 197.4 0-50 210.6
30-50 256.4 30-50 222.3
0-complet 202.9 0-complet 212.1
Carbonaté 0-10 185.9 Est 0-10 184.4
0-30 191.1 0-30 196.4
Substrat 0-50 194.0 30-50 231.2
rocheux
30-50 216.9 0-complet 205.9
0-complet 195.1 Nord 0-10 182.5
Ferromag- 0-10 176.0 0-30 194.5
nésien 0-30 184.9 | Orientation 30-50 245.8
0-50 189.3 0-complet 214.6
30-50 212.9 QOuest 0-10 171.6
0-complet 192.0 0-30 187.2
30-50 294.5
0-complet 205.1
Sud 0-10 166.0

236




0-30 176.6
30-50 210.4
0-complet 184.9
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Annexe 5 : Protocoles utilisés pour les analyses de spectrométrie par résonance magnétique
nuclaire (RMN) et pyrolyse couplée a la spectrométrie de masse (PyrGC) (Chapitre 3).

- RMN

La matiere organique des échantillons des horizons de surface des sols du gradient du Lauraret
a été analysée par spectroscopie RMN du 13C 3 I'état solide en cross-polarisation magic angle
spinning (CPMAS). Le but de cette analyse est de déterminer la composition de la matiére
organique en différentes grandes familles de biomolécules. La RMN est une technique
spectroscopique qui repose sur I'étude de la réponse d’un noyau atomique en présence d’un
champ magnétique. Le champ magnétique impose une orientation des noyaux (spin up et spin
down) et un axe de rotation autour duquel les noyaux vont tourner a des vitesses plus ou
moins rapides en fonction de leurs rapports gyromagnétiques. La durée nécessaire aux noyaux
pour reprendre leur état d’équilibre initial a I'arrét du champ magnétique (temps de
relaxation) dépend de I’environnement moléculaire du noyau et informe donc sur la structure
de la molécule. En raison de la faible sensibilité des noyaux '3C (rapport gyromagnétique
faible, peu abondant dans la nature), un transfert de polarisation du 'H vers le '3C est
nécessaire pour améliorer la réceptivité des noyaux. Dans notre travail, nous avons choisis
une classification des molécules en 4 familles : les alkyles C, les O-alkyles C, les aromatiques
et les carboxyles C (Kogel-Knabner, 1997). L'intégration des pics a partir des spectres RMN a

été réalisée manuellement a I'aide du logiciel TopSpin 3.6.2.

- PyrGC

Les échantillons des horizons de surface des sols du gradient du Lauraret ont été analysés par
pyrolyse GCMS pour caractériser la composition biochimique de leur matiere organique. Les
échantillons (5-10 mg, en fonction de leur teneur en SOC) ont été imprégnés de quelques
gouttes d'hydroxyde de tétraméthylammonium (TMAH) dans 25% de méthanol avant d'étre
chargés dans des tubes ferromagnétiques. Le TMAH réagit avec les composés possédant des
hydrogenes et induit une méthylation, ce qui permet de préserver I'information structurale
des composés les plus labiles. Les échantillons ont été pyrolysés a une température de Curie

de 650°C pendant 10 sec puis durant 10 min a 50°C avant de suivre une rampe de température
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de 2°C/min jusqu’a 310°C. Les informations semi-quantitatives des pyrogrammes, issus de la
chromatographie gazeuse couplée au spectrometre de masse, ont été extraites a l'aide du
logiciel Agilent MassHunter Qualitative Naviagtor B.08.00 en soustrayant le bruit de fond du
courant ionique total de chaque pic d'intérét et en intégrant manuellement chaque surface
de pic. Les composés ont été identifiés sur la base de la bibliotheque NIST et de données
publiées. L'abondance relative de chague composé a été calculée en divisant la surface de son
pic par la somme de toutes les surfaces des produits de pyrolyse identifiés. En raison de la
forte co-élution et des artefacts dus a I'élution du TMAH avant 9 min, seuls les pics supérieurs

a 9 min ont été intégrés.
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Annexe 6 : Supplementary materiel de I'article Soil organic matter changes under
experimental pedoclimatic modifications in mountain grasslands of the French Alps
(Chapitre 4).

a. A; Granular; Silty; no coarses; high 00cm

roots density (>32 roots/dm2)
A/Bw

30em

Granular/Blocky angular
Silty
Abundance of Coarse: 5% (gravel

Common roots density
(16-32 roots/dm2)

200cm
Bw

Blocky subangular

Silty

Abundance of coarse: 15%
(gravel)

Low roots density
(8-16 roots/dm?2)

500cm
C

Blocky subangular
Coarse fragments > 85%
Silty; very few roots (<8 roots/dm2)

b. A
Granular

Silty; no coarses; common roots
density (16-32 roots/dm2)

Bw

Blocky subangular/Granular

Silty

Abundance of coarse: 5% (gravel)
Low roots density (8-16 roots/dm2)

100cem

250¢cm
C

Blocky subangular/Granular
Silty
Abundance of coarse: 70%

(gravel, stone, boulder)
No roots

11-c2 550cm

Blocky subangular
Coarse fragments > 80%
No roots

700em

Figure S1: Photo and pedological description of the Dystric Cambisols (FAO, 2014) of (a)
the alpine and (b) the subalpine study sites. Codes of horizons are derived from the WRB
classification.
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Table S1: Soil temperature parameters calculated for the OTC soils experiment over the

monitoring period. Time series of soil temperatures are presented in Figure S2.

Alpine Alpine Subalpine Subalpine
warmed control OTC warmed control OTC
OoTC OoTC
Tmin june (sd) °C 11.3(+1.1) 10.2(+1.0) 11.8(+1.5) 11.0(+1.3)
Tmean june (sd) °C 13.7(+1.7) 12.6(+1.8) 14.4(+1.6) 13.7(+1.7)
Tmax june (sd) °C 15.8(+0.8) 149(+0.7) 17.1(x1.2) 16.7(x1.5)
Tmin july (sd) °C 11.1(+0.6) 10.0(+1.0) 12.7(+0.5) 12.5(+0.3)
Tmean july (sd) °C 14.2(+1.2) 13.3(+14) 16.3(+1.4) 15.6(+1.4)
Tmax july (sd) °C 16.2(+0.1) 15.7(+03) 18.7(+0.9) 18.1(+1.5)
ATmin warmed june (sd) °C +0.7 (£ 0.6) +0.5 (+ 0.5)
ATmean warmed june (sd) °C +1.0(+0.2) +0.8 (£ 0.3)
ATmax warmed june (sd) °C +0.6(+£0.5) +0.3 (£ 0.3)
ATmin warmed july (sd) °C +1.2(x0.4) +0.3 (£ 0.3)
ATmean warmed july (sd) °C +0.9(+0.3) +0.7 (+ 0.4)
ATmax warmed july (sd) °C +0.5(+0.3) +0.6 (+ 0.6)
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Table S2: Median of each parameter derived from Rock-Eval® thermal analysis and
elemental (C, N) analysis across the various experimental treatments. With TRP: transplant,
OTC: open-top chamber, c/w/i: control/warmed/cooled, alp: alpine site, sub: subalpine site.

TRPc alp TRPw alp OTCc alp OTCwalp OTCcsub OTCwsub  TRPcsub TRPi sub
Site Alpine Alpine Alpine Alpine Subalpine Subalpine Subalpine Subalpine
Treatment Control Warming Control Warming  Control Warming Control Cooling
Type Transplant  Transplant Plot OTC Plot OTC Transplant Transplant
S0C (gC/kg) 111.3 98.8 87.2 94.5 80.4 75.4 73.0 73.0
Stock SOC (kg/m?) 7.8 7.0 31 33 31 2.9 5.6 5.6
POC1 (gC/kg) 0.61 0.51 0.47 0.48 0.38 0.37 0.31 0.34
POC1/50C 0.0064 0.0061 0.0066 0.0067 0.0059 0.0055 0.0053 0.0052
PC (gC/kg) 35.9 31.8 26.9 25.5 229 23.2 19.6 225
RC (gC/kg) 57.4 53.1 46.6 45.1 46.2 46.7 38.5 43.2
pPc/soc 0.387 0.377 0.370 0.366 0.332 0.332 0.337 0.342
Rc/socC 0.613 0.623 0.630 0.634 0.668 0.668 0.663 0.658
HI (mg CH g/C) 367 356 343 337 295 294 299 305
OIRE6 (mg 0, g/C) 170 172 174 176 183 181 186 185
HI/OIRE6 2.17 2.09 1.95 1.92 1.60 1.65 1.62 1.64
C:N 15.1 131 13.2 14.3
lindex 0.365 0.354 0.350 0.351 0.334 0.347 0.339 0.347
R index 0.471 0.476 0.479 0.477 0.496 0.496 0.493 0.484
T30_CH_PYR (°C) 339 339 340 340 347 347 348 345
T50_CH_PYR (°C) 393 393 395 394 400 399 399 396
T70_CH_PYR (°C) 447 447 449 448 452 453 451 449
T90_CH_PYR (°C) 496 496 496 495 500 501 500 500
T30_CO_PYR (°C) 356 353 353 353 355 356 353 356
T50_CO_PYR (°C) 405 402 401 401 402 403 401 403
T70_CO_PYR (°C) 459 456 457 456 459 459 458 460
T90_CO_PYR (°C) 522 520 522 522 524 523 524 525
T30_CO; PYR(°C) 321 323 326 326 330 330 330 329
T50_CO, PYR(°C) 361 364 368 368 373 372 374 373
T70_CO, PYR(°C) 410 412 418 418 426 424 426 425
T90_CO, PYR(°C) 487 488 491 492 500 499 500 500
T30_CO_0X (°C) 342 348 349 348 344 346 338 339
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T50_CO_OX(°C) 367 371 372 371 369 371 362 363
T70_CO_OX(°C) 397 396 396 398 395 397 387 388
T90_CO_OX(°C) 457 461 452 458 453 452 445 449
T30_C02_0X(°C) 360 363 362 363 363 364 362 362
T50_C02_0X(°C) 389 391 389 391 392 392 391 391
T70_C02_0X(°C) 421 424 419 420 425 424 424 423
T90_C02_0X (°C) 483 488 483 484 491 490 492 489
T50_PYR (°C) 395 395 398 398 404 403 403 401
T90_PYR (°C) 523 528 529 533 554 548 554 548
T50_0X (°C) 388 390 387 390 391 391 390 389
T90_0X (°C) 482 486 480 482 489 487 490 488
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Table S3: Evolution of Rock-Eval® thermal analysis parameters measured for each
experimental treatment and Mann-Whitney rank test results. An ANOVA with mixed effect
on pairs confirms the absence of spatial variability for OTC plots (Table S4). The orange color
highlights the results that contradict our expectations (1 increase, | decrease, = no change).
Symbols for p-values: *** p <0.001; ** p<0.01; * p<0.05; T p<0.1; NSp>0.1.

WARMING COOLING
Hypothesis Alpine transplant Alpine OTC Subalpine OTC Hypothesis  Subalpine transplant
expected  observed pvalue observed pvalue observed pvalue | expected observed pvalue

HI/OIRE6 NJ N NS N NS ™ NS ™ ™ NS
T30_CH_PYR (°C) 0 = NS = NS = NS J J NS
T50_CH_PYR (°C) 0 = NS J NS J NS J J NS
T70_CH_PYR (°C) 0 = NS & NS 0 NS J J NS
T90_CH_PYR (°C) 0 = NS J NS 0 * J = NS
T30_CO_PYR (°C) 0N N t = NS 0N NS R 0N *k
T50_CO_PYR (°C) 0 J + = NS 0 NS N 0 i
T70_CO_PYR (°C) 0 & & & = NS J 0 @

T90_CO_PYR (°C) 0 J * = NS J NS J 0 NS
T30_CO2_PYR (°C) 0 0 NS = NS = NS N N t

T50_CO2_PYR (°C) T ™ NS = NS J NS d d NS
T70_CO2_PYR (°C) 0 0 NS = NS & NS J J NS
T90_CO2_PYR (°C) T ™ NS ™ NS J NS d = NS
T30_CO_OX (°C) ™ ™ NS N2 NS ™ NS N2 ™ NS
T50_CO_OX (°C) T ™ NS N NS ™ NS d T NS
T70_CO_OX (°C) ™ N2 NS T NS ™ NS N2 ™ NS
T90_CO_OX (°C) T ™ NS ™ NS J NS d T NS

245



Table S4: Results of ANOVA with mixed effect on the pair on OTC warmed plots. Symbols
for p values: *** p<0.001; ** p<0.01; *p<0.05; Tp<0.1; NSp>0.1

Alpine OTC  Subalpine OTC

SOC (gC/kg) NS NS
Stock SOC (kg/m?) NS NS
POC1 (gC/kg) NS NS
POC1/S0C NS NS
PC (gC/kg) NS NS
RC (gC/kg) NS NS
PC/SOC NS NS
RC/SOC NS NS
HI (mg CH g/C) NS NS
OIRE6 (mg 02 g/C) NS NS
| index NS NS
R index NS NS
T90_CH_PYR (°C) NS *

T50 CO_PYR(°C) NS NS
T90_CO PYR(°C) NS NS
T50_CO2_PYR(°C) NS NS
T90_CO2_PYR(°C) NS NS
T50_CO_OX (°C) NS NS
T90_CO_OX (°C) NS NS
T50_CO2_OX (°C)  * NS
T90_CO2_0X (°C) NS NS
T50_PYR (°C) NS NS
T90_PYR (°C) NS NS
T50_OX (°C) * NS
T90_OX (°C) NS NS
HI/OIRE6 NS NS
T30_CH_PYR (°C) NS NS
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T50_CH_PYR (°C)
T70_CH_PYR (°C)
T30_CO_PYR (°C)
T70_CO_PYR (°C)
T30_CO2_PYR (°C)
T70_CO2_PYR (°C)
T30_CO_OX (°C)
T70_CO_OX (°C)
T30_C02_OX (°C)

T70_CO2_OX (°C)

NS

NS

NS

NS

NS

NS

NS

NS

NS
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Annexe 7 : Stocks de carbone organique (SOC), de terre fine (TF) et d’azote total (Ntot) calculés sur les différentes couches de profondeur. Les
couleurs correspondent a différents niveaux de confiance : rouge (confiance faible), orange (confiance intermédiaire), jaune (confiance élevée),
vert (confiance tres élevée) (Chapitre 5).

Stock SOC  Stock Ntot Stock TF Stock Stock Stock Stock Stock Stock
profil profil profil Stock SOC Ntot0-  Stock TF  SOCO- Stock Ntot TF O- SOCO- NtotO- TFO-

complet complet complet 0-50 cm 50 cm 0-50cm 30cm 0-30cm 30cm 10cm 10 cm 10 cm
(t/ha) (t/ha) (t/ha) (t/ha) (t/ha) (t/ha) (t/ha)  (t/ha) (t/ha)  (t/ha) (t/ha) (t/ha)

ANT1400
ANT1600
ANT1760
ANT2050
ANT2235
ANT2370
ARG1420
ARG1620
ARG1790
ARG2000 149.1 7.3 3167.0 124.6 6.2 2365.6  90.5 4.7 1303.2 37.3 1.9 366.1
ARG2230
ARG2400
ARM1520
ARM1750
ARM1980 104.4 7.5 1508.6 104.4 7.5 1508.6 104.4 7.5 1508.6 36.4 2.5 439.1
ARM2140
BON1900
BON2100
BON2140
BON2300 88.3 10.0 3315.8
BON2500 87.9 8.8 3889.2

6.8 1029.7
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BON2650 107.0
CHA2150
CHA2330 162.4
CHA2510

CHA2750

CHA2940

CHA3160

CHAM1250
CHAM1470
CHAM1650
CHAM1845
CHAM2050
CHAM2180
DEV1500

DEV1720

DEV1870 85.0 6.3
DEV2100
DEV2340
LAU1860
LAU2100
LAU2300 126.6 10.9 3572.9
LAU2470 131.7 4407.4
LAU2700
LOR1375
LOR1592
LOR1785
LOR1930 9.5 9.3 2402.3 107.0
LOR2130 107.5 4.8 1549.3 107.5 4.8 15493 91.0 43 11441 50.8 2.5 431.2
62.2 2.7 53.2 2.2 986.7 29.8 1.2 330.2

LOR2320 62.2 2.7
MON1500 45.8 2.4 45.8 2.4 42.3 37.1 1.9 264.6

249

7.2 1178.8

29 8470
4.5 1510.4
1669.2

57.3 3.6
85.0 6.3

52.6 3.4

1470.0
891.8

2836.7 109.5 9.6 2290.3

89
| 64.4]

125.6 11.2

120.2 10.2 3126.7

71.7 4.9




MON1730
MON1970
MON2130
MON2330
MON2545
MON2670
PAI1700
PAI1900
PAI2040
PAI2250
PAI2450
PEC1152
PEC1375
PEC1578
PEC962
RIS1900
RI1S2195
RIS2340
RI1S2565
RIS2770
R1S2850
TEN1430
TEN1670
TEN1890
TEN2080
TEN2280
TEN2480
VAL1860
VAL2050
VAL2250

56.9

154
74.2
37.8
87.9

60.0
81.0

109.1
186.5

38.9
151.9

80.7

68.3
59.0

45 907.6 56.9 45 9076 402 32 6126 145 11 1587

70.2 5.7 50 6392 224 20 2397
238 2.1 [0

1.4 4458 15.4 14 4458 154 14 4458 127 11 3786
oc MIESIEl 742 oo SISl 704 o2 OB 411 33 4161
3.8 2063.1 37.8 38 20631 26.7 2.7 13212 85 08 4233
3.7 3.7 78.9 3.3 597 25 36338

3.5
5.4

9.8

15.0

7.5 1690.3 80.7 7.5 1690.3 80.7 7.5 1690.3 33.1 3.0 442.9

5.7 1194.1 68.3 5.7
5.0 1301.6 59.0 5.0 1301.6 59.0 5.0 1301.6 29.1 2.5 612.5
6198.5

6.0 1469.6
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VAL2450 5.9 1403.9 74.0 14039 74.0
VAL2710 7.6 2915.5 78.0 2915.5
VAN1400
VAN1630 . . . . 59.3
VAN1800 63.1
VAN2020 . 9.1 143.6
VAN2240 179.8 12.5 145.3
VAN2440 . . 1767.0 66.5 6.3 1767.0 61.5
VAN2630
VAN2780
VTS51040
VTS1260
VTS1455
VTS1645
VTS660
VTS840
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Résumé

Les dynamiques de constitution des stocks de matiere organique des sols, leur variabilité et
leurs relations avec les autres composantes biotiques et abiotiques des écosystemes sont
insuffisamment connues a [I'échelle du paysage. Or cette compréhension des
interdépendances entre le systeme pédologique et les autres compartiments
environnementaux est cruciale pour prévoir les changements globaux et mesurer I'impact des
activités anthropiques. Les milieux de montagnes présentent dans ce contexte des spécificités
fortes du fait de leur importante variabilité spatiale, des stocks élevés de matiére organique
contenus dans leurs sols et de leur vulnérabilité aux changements globaux. Par ailleurs, ils
subissent intensément les effets du changement climatique. Pour toutes ces raisons, ils offrent
un grand intérét pour I'étude temporelle des dynamiques écosystémiques.

En étudiant des sols de montagne aux situations environnementales contrastées, nous avons
tenté de comprendre quelles étaient les dynamiques qualitative et quantitative de la matiere
organique au cours du temps. Pour cela, cette thése s’est appuyée sur (i) I'’étude de sols
récemment formés le long de chronoséquences, (ii) de climatoséquences pour I'examen de la
variabilité de la matiere organique a I'échelle du paysage dans des sols ayant suivis des
trajectoires différentes et enfin (iii) sur des simulations expérimentales de changement
pédoclimatique pour analyser la réactivité du carbone organique stocké a la surface de sols
de prairies de haute altitude.

Nos résultats ont mis en évidence, indépendamment des conditions locales de chaque site, un
schéma commun d’accumulation de la matiére organique lors des phases initiales de
formation d’un nouvel écosysteme terrestre apres retrait glaciaire en différents points du
monde. Cette accumulation est affectée par le temps et accélérée par un climat plus chaud.
La végétation contribue alors largement a I'incorporation de matiére organique relativement
labile dans ces sols nouvellement formés. Dans les écosystéemes plus évolués, la stabilisation
environnementale par le climat structure en partie la variabilité quantitative et qualitative de
la matiére organique des sols en montagne a I'échelle du paysage. L'importance de cette
structuration par le climat est plus forte dans les horizons de surface des sols qu’en
profondeur. La stabilisation environnementale par le climat maintient dans les sols de
montagne du carbone organique particulierement réactif en préservant de la dégradation une
matiere organique vulnérable a haute altitude. En simulant un réchauffement de 3°C par
transplantation d’un sol alpin a I'étage subalpin, nous avons effectivement démontré le rapide
relargage de ce carbone organique labile.

Ces résultats offrent un éclairage nouveau, a la fois sur la nature de la matiére organique des
sols de montagne, et aussi sur sa dynamique a-travers le temps et I’espace. La stabilité de la
matiere organique dans les sols de montagne est bien une fonction de I'écosysteme.

Mots clés : dynamique de la matiére organique ; carbone organique du sol ; stabilité ; sols de
montagne ; chronoséquences ; climatoséquences ; changement pédoclimatique
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Abstract

The accumulation dynamics of soil organic matter stocks, their variability and their
relationships with the other biotic and abiotic components are poorly documented at the
landscape scale. This understanding of the interdependencies between the soil system and
other environmental compartments is essential to predict global changes and measure the
impact of human activities. In this context, mountain environments present strong
specificities due to their important spatial variability, the high stocks of organic matter
contained in their soils and their vulnerability to global change. Moreover, they are intensely
affected by climate change and land use changes. For all these reasons, they present a great
interest for the temporal study of soil organic matter dynamics.

By studying mountain soils with contrasting trajectories, we aimed to understand the
gualitative and quantitative dynamics of organic matter over time. For that, this research was
based (i) on the study of recently formed soils along chronosequences, (ii) climatosequences
to examine the variability of organic matter at the landscape scale in soils with different
trajectories and finally (iii) on experimental simulations of pedoclimatic changes to analyze
the reactivity of organic carbon stored on high elevation grassland topsoils.

Irrespective of the local conditions of each site, our results highlighted a common pattern of
organic matter accumulation at the initial stage of new terrestrial ecosystem formation after
glacial retreat in different parts of the world. This accumulation is affected by time and
accelerated by a warmer climate. Vegetation contributes largely to the incorporation of
relatively labile organic matter into these newly formed soils. In more evolved ecosystems,
environmental stabilization by climate partially structures the quantitative and qualitative
variability of mountain soil organic matter at the landscape scale. The importance of this
climatic structuring is greater in the topsoil than more in-depth soil. By preserving vulnerable
organic matter at high altitude from degradation, environmental stabilization by climate
maintains particularly reactive organic carbon in mountain soils. By simulating a 3°C warming
by transplanting an alpine soil to the subalpine belt, we have demonstrated the rapid release
of this labile organic carbon.

These results provide new insights into the nature of organic matter in mountain soils, and
also into its dynamics over space and time. The stability of organic matter in mountain soils is
clearly a function of the ecosystem.

Key words: organic matter dynamic; soil organic carbon; stability; mountain soils;
chronosequences; climatosequences; pedoclimatic change
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