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Abstract [EN] 

Results from both in vivo cultures and cell modelling biogeochemical studies have 

demonstrated a link between the biological fractionation of coccoliths and the CO2 

concentration of the living environment of their producers, the coccolithophores. Changes 

in the CO2 levels of the surface ocean also drive, in part, the isotopic composition of 

Cenozoic coccoliths. These results have encouraged the use of coccolith vital effects as 

proxies for the levels of CO2 in the medium. However, a number of biases hinder the 

application of the empirical calibrations from culture experiments to natural coccolith 

populations. This work aims at formalizing the transfer function linking the vital effects to 

the [CO2aq] in natural environments, to be used for the reconstruction of past pCO2. To this 

end, we use the records from Antarctic ice cores to quantify the forcing of pCO2 on the 

magnitude of the coccoliths’ vital effects. We evidence a control of CO2 concentrations on 

the isotopic difference (Δδ18O, Δδ13C) between coccoliths of different sizes produced 

during the penultimate glacial termination (130-140 ka). We discuss the possible factors 

complicating the obtained relationship. The second part of this thesis is dedicated to 

applying the transfer function to coccoliths from the Mid-Pleistocene Transition (800-1250 

ka), a key period of climate change for which pCO2 variations are not documented. The 

pCO2 record we obtain, which covers the entire transition, exhibits self-consistent 

amplitudes and variations, thus giving credit to the calibration we present. From a 

paleoceanographic point of view, our record enables to discriminate the role of atmospheric 

carbon in the changing dynamics of the glaciations which, during the transition, evolve 

from a 40 kyr to a ~100 kyr cyclicity. In particular, our record supports the hypothesis of 

an increased sensitivity of ice sheets to the radiative forcing of CO2 since the MPT, which 

might result from the erosion of the regolith, or from a more effective ice-albedo feedback.  

 

Keywords: Coccoliths, pCO2 proxies, Glacial-interglacial cycles 
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Abstract [FR] 

Des résultats croisés d’études biogéochimiques de cultures in vivo et de 

modélisations cellulaires ont mis en évidence un lien entre le fractionnement biologique 

des coccolithes et la concentration en CO2 du milieu de vie de leurs producteurs, les 

coccolithophoridés. On retrouve également un effet des variations de CO2 dans l’océan de 

surface sur le signal isotopique de coccolithes datant du Cénozoïque. Ces résultats ont 

ouvert la voie à l’utilisation des effets vitaux des coccolithes comme proxy du CO2 dans le 

milieu. Toutefois, des biais affectent l’application des calibrations empiriques de culture à 

des populations naturelles de coccolithes. Ainsi, ce travail cherche à formaliser la fonction 

de transfert entre les effets vitaux et les [CO2aq] en milieu naturel, qui puisse être appliquée 

pour reconstruire les pCO2 passées. Nous utilisons pour cela les enregistrements provenant 

des carottes de glace antarctiques pour quantifier le forçage de la pCO2 sur l’intensité des 

effets vitaux des coccolithes. Nous mettons notamment en évidence un contrôle des 

concentrations en CO2 sur la différence isotopique (Δδ18O, Δδ13C) entre coccolithes de 

différentes tailles produits pendant la pénultième terminaison glaciaire (130-140 ka). Nous 

discutons des facteurs susceptibles de compliquer la relation obtenue. Dans un deuxième 

volet de la thèse, nous appliquons cette fonction de transfert à des coccolithes datant de la 

transition mi-Pléistocène (800-1250 ka), une période clé de changement climatique, et pour 

laquelle les pCO2 ne sont pas documentées. Nous obtenons un enregistrement de pCO2 

avec des amplitudes et des variations cohérentes couvrant l’intégralité de la transition, ce 

qui accrédite la calibration proposée. D’un point de vue paléocéanographique, notre courbe 

permet de discriminer le rôle du carbone atmosphérique dans le changement de dynamique 

des glaciations, dont la cyclicité, au cours de la transition, évolue de 40 ka à ~100 ka. Elle 

vient notamment étayer l’hypothèse d’une sensibilité accrue des calottes glaciaires au 

forçage radiatif par le CO2 depuis la MPT, ce qui peut résulter de l’érosion du régolithe, ou 

d’une rétroaction glace-albédo plus efficace. 

 

Mots-Clés : Coccolithes, Proxies de pCO2, Cycles glaciaires-interglaciaires 
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La température actuelle moyenne à la surface de la Terre est de 15°C. Sans gaz à effet 

de serre dans l’atmosphère, la température à la surface serait d’environ -19°C (Trenberth, 

Houghton, and Meira Filho 1995). Les molécules qui composent ces gaz à effet de serre 

sont des molécules à trois atomes ou plus, qui sont capables de vibrer et d’absorber le 

rayonnement infrarouge émis par la Terre, comme le CO2, le CH4 et la vapeur d’eau. Le 

CO2 occupe une place prépondérante dans cette liste, car il représente 64% du forçage 

radiatif (Schimel et al. 1995). De nos jours, la concentration en CO2 dans l’atmosphère est 

d’environ 410 ppmv, soit 0.041% de l’atmosphère de la Terre. On estime généralement 

qu’un doublement de la concentration en CO2 entraine jusqu’à 3°C de réchauffement sur 

Terre (Manabe and Wetherald 1975; Rind et al. 1998; Freese and Cronin 2021). De larges 

incertitudes (±1.5°C) existent toutefois pour ces évaluations, en raison notamment des 

nombreuses rétroactions à l’œuvre dans les enveloppes fluides de la Terre. Ainsi 

l’augmentation des concentrations en vapeur d’eau dans l’atmosphère, sous l’effet de 

températures de surface plus importantes, est susceptible d’augmenter le réchauffement 

provoqué par les pCO2. A l’inverse, une couverture nuageuse plus importante est 

susceptible d’induire un refroidissement et ainsi de constituer une rétroaction négative au 

réchauffement. 

Une large littérature s’est intéressée aux variations de la concentration en CO2 au 

cours des temps géologiques, et de son impact sur les variations climatiques sur Terre, à 

court et à long terme. Pour les derniers 800 000 ans, les mesures directes des pressions 

partielles en CO2 de l’atmosphère dans des bulles d’air piégées dans des carottes de glace 

ont mis en évidence une évolution en dents de scie du CO2 atmosphérique. Ces mesures 

ont montré notamment des phases de diminution « en rampe » des pCO2 d’environ 100 ka 

qui précèdent les « terminaisons glaciaires », des phases d’augmentation abrupte (< 10 ka) 

et rapide du CO2 atmosphérique. En outre, la mise en évidence de variations quasiment 

synchrones des températures antarctiques, du volume de glace aux pôles et des pCO2 (Petit 

et al. 1999) tend à suggérer que ce dernier joue un rôle majeur sur le climat terrestre, en 

tant que moteur primaire ou secondaire. 

Au-delà des enregistrements des carottes de glace, les reconstructions de pCO2 sont 

basées sur des marqueurs indirects appelés « proxies », des traces physico-chimiques 

fossiles laissées par une variation de pCO2. En particulier, une part importante des proxies 

du CO2 se fonde sur l’étude du fractionnement isotopique qui se produit quand des 



 

 16 

organismes photosynthétiques, qui dépendent du CO2 ambiant pour se développer, 

produisent de la matière organique (Arthur, Dean, and Claypool 1985; Fischer et al. 1997). 

Si les premières études considéraient la signature isotopique du carbone organique total du 

sédiment, les études suivantes réussirent à réduire les biais liés à l’hétérogénéité de cette 

matière organique en s’intéressant à la signature isotopique spécifique de certaines 

molécules organiques, les alcénones (Pagani 2013). Des biais persistent toutefois dans les 

reconstructions de pCO2, du fait notamment de la dépendance du fractionnement isotopique 

dans les alcénones à des processus physiologiques mal contraints (taux de division 

cellulaire, apports nutritifs, etc.) (Broecker 2018; M. P. S. Badger et al. 2019). Les études 

les plus récentes ont cherché à diversifier les techniques de reconstructions des pCO2, en 

utilisant notamment les isotopes du bore dans les tests formés par les foraminifères 

planctoniques pour estimer les pH passés (Sanyal et al. 1995; Rae et al. 2021). Ces 

techniques, bien que prometteuses, sont également affectées par des incertitudes : elles 

nécessitent notamment d’approximer des paramètres chimiques de l’océan de surface 

(alcalinité totale, somme des espèces de carbone inorganique, etc.) pour reconstruire la 

pCO2 depuis une valeur de pH. 

Cette thèse s’intéresse à l’utilisation d’une archive jusqu’ici peu exploitée dans les 

études paléoenvironnementales, les coccolithes, pour reconstruire les variations de [CO2]aq. 

Ces plaques de calcite microscopiques sont formées par le groupe du phytoplancton 

calcaire également responsable de la synthèse des alcénones, les coccolithophoridés 

(Figure 1). Du fait de cette double activité de fixation du carbone (sous forme de matière 

organique et de calcite), et de leur présence dans tous les bassins océaniques (O’Brien et 

al. 2013), les coccolithophoridés jouent un rôle primordial dans l’exportation de carbone 

depuis l’océan de surface jusqu’aux fonds marins. De fait, les coccolithes forment 

l’essentiel (70% dans l’Atlantique) des boues calcaires pélagiques (Baumann, Böckel, and 

Frenz 2004), et dominent la production de carbonates depuis le Jurassique (Rost and 

Riebesell 2004; Mattioli and Pittet 2002).  

Les expériences de perturbation en laboratoire de populations de coccolithophoridés 

ont rapidement démontré le rôle de la limitation en CO2 dans le milieu de vie sur la 

composition isotopique en oxygène et en carbone (d18O et d13C) de la calcite de ces micro-

algues, dont elles dépendent pour assurer leur activité métabolique (Dudley et al. 1986; 

Ziveri et al. 2003; Rickaby, Henderiks, and Young 2010). Il apparait notamment qu’une 

diminution du CO2 du milieu augmente l’ « effet vital » : l’écart de d18O et d13C qui existe 
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entre les coccolithes et une calcite non biogénique qui aurait été minéralisée dans le même 

milieu (Hermoso, Chan, et al. 2016). Un corollaire notable de cette observation est qu’une 

mesure de l’effet vital dans des coccolithes fossiles permettrait d’obtenir une estimation de 

la concentration en CO2 du milieu dans lequel ces coccolithes ont été formés.  

L’étude de la composition isotopique de coccolithes du Cénozoïque a également 

démontré un lien entre l’évolution comparée de la composition isotopique de fractions à 

coccolithes de différentes tailles et le CO2 du milieu. Des études de cultures in vivo ont 

montré que les cellules de coccolithophoridés de différentes tailles sont diversement 

affectées par la limitation en CO2 dans leur milieu : de par leur rapport surface/volume 

réduit, les cellules de plus grand diamètre sont davantage affectées par les faibles CO2 du 

milieu que les petites cellules. Cela se traduit par des différences de composition 

isotopiques plus importantes entre les coccolithes formés par les grosses et petites cellules. 

Lorsque la concentration en CO2 du milieu augmente, on observe une homogénéisation de 

l’activité métabolique des cellules, ce qui conduit à réduire l’écart de composition 

isotopique entre gros et petits coccolithes. Cet écart de composition isotopique, ou « effet 

vital différentiel », peut ainsi, en théorie, être relié à une valeur unique de [CO2 aq]. Les 

études ayant étudié l’évolution de cet effet vital différentiel montrent qu’il est apparu dans 

le registre sédimentaire au cours du Miocène (Bolton and Stoll 2013; Hermoso et al. 2020) 

et qu’il a augmenté depuis, au fur et à mesure que la concentration en CO2 de l’océan de 

surface diminuait. Cependant, l’absence de registre de CO2 aqueux fiable pour la période 

Figure 1 – Images MEB (a) d’un coccolithophoridé de l’espèce Gephyrocapsa oceanica (souche 
RCC1314 cultivée en laboratoire) et (b) d’une fraction sédimentaire concentrée en coccolithes du 
genre Gephyrocapsa provenant d’un échantillon de la période glaciaire (ca. 140 ka) dans l’océan 
atlantique de moyenne latitude nord. Les expériences de culture de coccolithophoridés en laboratoire 
ont permis de mettre en évidence un lien entre la géochimie des coccolithes qu’ils forment et le niveau 
de CO2 ambiant. La géochimie des coccolithes fossilisés est donc un proxy potentiel des [CO2] passées. 



 

 18 

empêche d’associer une valeur d’effet vital différentiel à une valeur de [CO2 aq]. 

Des biais compliquent l’application directe des calibrations empiriques obtenues en 

culture liant une mesure de l’effet vital au niveau de CO2 dans le milieu. En premier lieu, 

il existe une importante hétérogénéité des effets vitaux entre espèces de coccolithophoridés, 

voire même entre les morphotypes d’une même espèce. Du fait de leur taille 

microscopique, il a longtemps été difficile d’obtenir des sédiments purifiés en coccolithes 

qui répondaient uniformément à des changements de [CO2]. Depuis une vingtaine d’années 

cependant, des techniques optant entre (ou alliant) des microfiltrations/ décantations/ 

centrifugations parviennent à isoler les coccolithes des sédiments selon leur taille (Stoll and 

Ziveri 2002; Minoletti, Hermoso, and Gressier 2009; H. Zhang et al. 2021), dont ils étudient 

la géochimie. Ces études ont montré qu’il existe des difficultés à associer des valeurs 

d’effets vitaux mesurés dans des coccolithes du registre sédimentaire à une valeur de CO2 

tirée d’expériences de culture en laboratoire (Candelier et al. 2013; Hermoso et al. 2015). 

En effet, il apparait qu’une panoplie de facteurs concurrence les effets du CO2 sur les effets 

vitaux des coccolithes, et qui restent difficiles à contraindre dans l’archive sédimentaire. A 

titre d’exemple, l’effet vital en oxygène exprimé par des coccolithes de la famille des 

Noelaerhabdaceae de sédiments de « core-tops » est moins important que celui mesuré dans 

des coccolithes de cette même famille en cultures en laboratoire (Hermoso et al. 2015). 

Parmi les hypothèses avancées pour expliquer ce décalage figure celle d’une rareté en 

nutriments et de conditions de luminosité moins optimales en milieu naturel, qui seraient 

responsables de taux de divisions cellulaires réduits. Dans le cas particulier des 

reconstructions des pCO2 du Quaternaire, l’application des calibrations de culture est de 

plus compliquée par le fait que les expériences in vivo se sont intéressées en priorité à des 

situations d’augmentation du CO2 dans le milieu par rapport à l’actuel. La problématique 

du réchauffement climatique actuel pose en effet davantage la question du devenir des 

coccolithophoridés dans des conditions de pCO2 croissante. De plus, les niveaux de CO2 

aqueux des cycles glaciaires-interglaciaires constituent une exception à l’échelle des temps 

géologiques : les concentrations actuelles de 400 ppm en carbone atmosphérique sont 

probablement sans précédent depuis 2 Ma (Rae et al. 2021). Ainsi, la réponse isotopique 

des coccolithophoridés à des [CO2 aq] typiques du Quaternaire (et notamment inférieures à 

10 µmol.kg-1) reste peu contrainte.  

L’objectif de ce travail est double. Dans un premier temps, cette étude s’attache à 

étudier le potentiel de la géochimie de coccolithes de populations naturelles à enregistrer 
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les variations de pCO2. Nous tenterons en particulier de formaliser une fonction de transfert 

entre les effets vitaux des coccolithes et le CO2 aqueux qui puisse être appliquée à des 

coccolithes fossiles. Pour cela, nous employons un protocole de micro-filtrations des 

sédiments (Minoletti, Hermoso, and Gressier 2009) qui permet une analyse géochimique 

ciblée de coccolithes sédimentaires isolés dans des fractions contraintes en taille. Ce 

protocole est appliqué à des boues calcaires du site MD95-2037 localisé dans l’océan 

Atlantique de moyenne latitude. La composition isotopique (d18O et le d13C) des 

coccolithes est comparée aux concentrations en CO2 de l’océan de surface que nous 

déduisons des enregistrements de pCO2 des carottes de glace. Nous étudions en particulier 

la réponse isotopique des coccolithes à l’augmentation abrupte des pCO2 qui a lieu au cours 

de la Terminaison II (140-130 ka). L’originalité de notre démarche tient au fait qu’au-delà 

de l’étude des effets vitaux des coccolithes, nous nous proposons également de tester la 

sensibilité de l’effet vital différentiel aux variations de CO2 aqueux qui accompagnent les 

cycles de glaciations et déglaciations. Nous étudions également le contrôle spécifique d’un 

changement du taux de division cellulaire sur les effets vitaux des coccolithes, afin d’isoler 

le signal « CO2 » de nos courbes d’effets vitaux.  

Dans un second temps, nous appliquons la fonction de transfert à des coccolithes 

du site IODP U1313, proche du site MD95-2037, pour obtenir la première courbe de pCO2 

couvrant la Transition Mi-Pléistocène (1250-800 ka). Au cours de cette transition, les 

cycles glaciaires-interglaciaires évoluent d’une période de 40 ka à 100 ka, et notamment, 

le volume des calottes glaciaires augmente. Ce changement de cyclicité est d’autant plus 

remarquable qu’il ne peut pas être expliqué par des changements de forçage astronomique 

(Imbrie et al. 1993). Plusieurs hypothèses ont été avancées pour expliquer ces 

changements : en particulier, une baisse des pCO2 a pu permettre à des calottes glaciaires 

plus stables et plus volumineuses de se former, en occasionnant un refroidissement global 

(Elderfield et al. 2012), en particulier des eaux de fond (Gildor, Tziperman, and Toggweiler 

2002). La durée des enregistrements des carottes de glace ne permet pas, pour l’heure, de 

conclure directement sur cette hypothèse. Les enregistrements de pCO2 provenant des 

proxies sont par ailleurs éparses, et ne témoignent pas d’une telle diminution des pCO2 au 

cours du temps (Chalk et al. 2017). Cette partie visera donc à « prolonger » l’enregistrement 

de pCO2 des carottes de glace pour couvrir la transition mi-Pléistocène, une période clé de 

l’histoire climatique de la Terre pour laquelle cet enregistrement est absent.  
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CHAPITRE I. ETAT DE L’ART DES 

RECONSTRUCTIONS DES PCO2 : 
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I) Mesures « directes » des pCO2 passées sur les carottes de glace 

1) Principe et incertitudes associées 

En 1980, des géologues du laboratoire de Grenoble mettent au point un protocole 

pour mesurer la composition de bulles d’air retrouvées dans de la glace (Delmas, Ascencio, 

and Legrand 1980). Celui-ci consiste à écraser la glace sous vide et à -40°C. Cette méthode 

« sèche », qui se distingue des essais d’extraction « humide », permet d’éviter de solubiliser 

des carbonates également présents dans la glace et dont le dégazage en CO2 contamine le 

signal des bulles d’air (Petit and Raynaud 2020).  

Depuis quarante ans, à mesure que les carottages successifs en Antarctique ont 

permis l’accès à des échantillons de glace de plus en plus anciens, les mesures de la 

concentration de CO2 des bulles d’air ont permis de reconstruire l’histoire des variations 

de pCO2 de l’atmosphère des derniers 800 000 ans (Petit et al. 1999; Lüthi et al. 2008; 

Bereiter et al. 2015, Figure I-1). Outre les biais liés à l’extraction du gaz de la glace, ces 

enregistrements sont aussi affectés par des défis de datation (Bazin et al. 2013). Privée 

d’outils radiochronologiques, la datation de la glace se fait en combinant d’une part des 

modèles glaciologiques d’accumulation de neige et d’écoulement de glace et d’autre part 

des outils de datation indirecte. Ces outils comprennent des mesures du δ18Oatm, le δO2/N2 

ou du contenu total en air de la glace, dont les variations ont été pu être empiriquement 

Figure I-1 – Variations de pCO2 (orange) et de la différence de température en Antarctique par 
rapport à l’actuel (violet) des 800 ka d’après les mesures effectuées sur les carottes de glace. Les 
données de différentiel de températures sont issues de Parrenin et al. 2013. Les données de CO2 
proviennent de Bereiter et al. 2015. 
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reliées à des changements de paramètres orbitaux (Bazin et al. 2013).  

2) Des mécanismes des cycles de glaciation du Pléistocène éclairés par les 

mesures de pCO2 

Les mesures de CO2 dans les bulles d’air ont démontré le quasi-synchronisme des 

variations de pCO2 et de températures antarctiques (obtenues à partir de mesures des 

isotopes du deutérium) au cours des derniers 800 ka (Lüthi et al. 2008; Jouzel et al. 2007; 

Parrenin et al. 2013, Figure I-1). Les deux enregistrements montrent en effet une cyclicité 

d’environ 100 ka. Ils sont également tous deux marqués par une forte asymétrie, avec une 

diminution « en rampe » des pCO2 et des températures antarctiques d’environ 90 ka, suivie 

d’un retour abrupt (< 10 000 ans) vers leurs niveaux initiaux. Ces découvertes ont permis 

dans un premier temps d’appuyer l’hypothèse d’un contrôle des variations de pCO2 sur les 

variations du volume de glace aux pôles. Depuis, en revanche, l’observation d’une 

désynchronisation récurrente des deux enregistrements a rouvert le débat sur les 

phénomènes à l’origine des cycles de glaciations.  

Curieusement, malgré quarante années de recherches sur le sujet, il n’existe 

actuellement pas de consensus sur la cause des cycles glaciaires-interglaciaires. Du fait de 

leur périodicité de 100 000 ans, qui ressemble à celle de l’excentricité, la plupart des 

hypothèses mettent en cause le rôle des variations d’insolation sur la formation et la stabilité 

des calottes de glace, dans l’hémisphère nord notamment. Si les premières études faisaient 

l’hypothèse du rôle prépondérant des cycles d’excentricité de 100 ka sur ces oscillations 

(Hays, Imbrie, and Shackleton 1976), les études ultérieures se sont interrogées sur 

l’explication physique d’un tel forçage, ayant noté l’effet limité de l’excentricité sur le 

budget énergétique global de la Terre (Ganopolski and Calov 2011). Devant ce paradoxe, 

un grand nombre d’études a cherché à trouver un phénomène de rétroaction positif aux 

cycles d’excentricité qui permettrait d’augmenter son impact énergétique. Notamment, la 

compréhension des variations glaciaires-interglaciaires des pCO2, et le rôle que pouvait 

avoir l’océan dans leur modulation, a longtemps semblé être la promesse de la 

compréhension des cycles de glaciation (Sigman and Boyle 2000; Archer et al. 2000; Omta 

et al. 2013). De ces différentes tentatives, un consensus s’est formé sur le rôle d’une 

réorganisation de la circulation océanique globale sur le rythme des variations de pCO2. En 

particulier, il apparait désormais qu’un stockage de CO2 dans l’océan profond, par un arrêt 

de la ventilation de l’océan notamment, est responsable de la baisse des pCO2 de 180 ppm 
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pendant les glaciations (Anderson et al. 2009; Skinner et al. 2010; J. Marshall and Speer 

2012; Martínez-Botí et al. 2015). L’avancée et le retrait des calottes de glace serait quant à 

elle la cause de ces changements de circulation océanique.  

Il apparait donc que les variations de pCO2 sont secondaires au développement et à 

l’effondrement des calottes de glace, ou qu’elles en sont uniquement le résultat. Les 

mesures de pCO2 de carottes de glace ne permettent pas à elles seules d’illuminer le rôle 

des pCO2 sur le climat passé. Premièrement, la durée de cet enregistrement d’exception est 

très limitée au regard du temps géologique. Son écourtement à 800 ka ne permet pas par 

exemple de rendre compte du rôle des pCO2 dans l’allongement, observé dans les 

enregistrements de δ18O de foraminifères benthiques, des cycles glaciaires-interglaciaires 

de 41 000 ans à 100 000 ans qui s’est opérée il y a environ un million d’années (Tzedakis 

et al. 2017; Willeit et al. 2019). Cette transition mi-Pléistocène, qui est le sujet d’une 

copieuse littérature depuis l’établissement d’enregistrements globaux de δ18Obenthique, a 

souvent postulé qu’une baisse des pCO2 avait été nécessaire à la formation de calottes 

glaciaires plus volumineuses qui la caractérise (Raymo 1997; Clark et al. 2006). Par 

ailleurs, pour les périodes qui sont couvertes par les enregistrements des carottes de glace, 

certaines études s’intéressent désormais aux différences d’évolution des pCO2 de surface 

qui existent entre sites (Martínez-Botí et al. 2015). Ces études cherchent ainsi à identifier 

les sources et les puits pour le carbone atmosphérique et leur évolution au cours des cycles 

glaciaires-interglaciaires, afin de préciser le moteur des variations de pCO2 et leur 

potentielle influence sur les cycles.  

Ainsi, les études de reconstitution des pCO2 au-delà de l’enregistrement des carottes 

de glace, et celles reconstruisant les variations de [CO2 aq] dans l’océan de surface passent 

par la reconstruction indirecte des pCO2. C’est parmi ces techniques de reconstructions, 

détaillées dans la sous-partie suivante, que s’inscrit notamment celle basée sur la géochimie 

des coccolithes que nous nous proposons d’étudier dans ce travail.  
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II) Estimations des pCO2 par la reconstruction du système 

chimique des carbonates 

Outre l’enregistrement direct que permettent les mesures de pCO2 des carottes de 

glace, les autres méthodes de reconstruction du pCO2 passent par des proxies : on mesure 

alors la réponse (chimique/physiologique/physique) d’un objet ou d’un organisme à un 

changement de CO2. Les carottes sédimentaires marines offrant des enregistrements 

continus sur des millions d’années, le développement récent des proxies s’est concentré sur 

l’utilisation d’archives marines pour estimer les concentrations en CO2 passées. 

1) Effets d’un changement de pCO2 sur la chimie des carbonates 

 Un changement de pCO2 atmosphérique va avoir plusieurs conséquences sur la 

chimie de l’océan. La multiplicité des techniques de reconstruction des pCO2 tient au fait 

que différentes archives vont enregistrer différents changements.  

A l’équilibre, le CO2 sous forme gazeuse peut se dissoudre dans une solution 

aqueuse et former du CO2 dissous :  

!"#$,&'()*)+,& ⇌ "#$,é'()*)+,& /0. 2. 1  

avec !"#$ la pression partielle de CO2. La concentration en CO2 dissous peut être 

retrouvée par la loi de Henry, qui établit une relation entre la pression partielle d’un gaz et 

sa concentration dans un solvant, pourvu notamment que la pCO2, la salinité et la 

température du milieu soient connues (Zeebe and Wolf-Gladrow 2001). De manière 

simplifiée, le CO2 dissous dans l’eau de mer peut, à l’équilibre, se dissocier et former les 

espèces de carbone inorganique HCO3
- (ion bicarbonate) et CO3

2- (ion carbonate) de la 

façon suivante (en omettant l’acide carbonique) : 

"#$ + 5$# ⇌ 5"#6
7 + 58 ⇌ "#6

$7 + 258 /0. 2. 2  

La concentration relative de ces espèces de carbone inorganique dans l’océan 

contrôle le pH (Zeebe and Wolf-Gladrow 2001).  

De façon générale, connaissant la température et la salinité de l’eau de mer, il est 

donc possible de reconstruire une pCO2 atmosphérique  

• à partir de la concentration en CO2 dissous du milieu.  
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• à partir de la concentration en espèces de carbone inorganique avec 

lesquelles elle est à l’équilibre et/ou du pH, pourvu que leur concentration 

relative soit connue. 

Dans l’océan actuel, s’il est possible de mesurer directement la [CO2] et le pH, il 

est en principe impossible de mesurer les concentrations en HCO3
- et CO3

2-. En revanche, 

des techniques existent pour mesurer, d’une part, la somme des espèces de carbone 

inorganique, appelée Dissolved Inorganic Carbon (DIC) :  

:2" = "#$ + [5"#6
7] + ["#6

$7] /0. 2. 3  

et, d’autre part, l’équilibre des charges dans l’eau de mer, l’alcalinité totale (TA), 

définie par : 

?@ = [5"#6
7] + 2["#6

$7] + [B OH D
7] + [#57] − [58] /0. 2. 4  

La connaissance de deux des six variables du système des carbonates que sont 

[CO2], [HCO3
-], [CO3

2-], pH, DIC et TA permet de déduire les valeurs des quatre autres. 

Ce principe, valable pour le système actuel de la chimie des carbonates, l’est également 

pour les reconstructions de pCO2 passées : la reconstruction pour une période de temps de 

deux paramètres du système des carbonates permet d’approximer la pCO2 correspondante. 

2) Utilisation de l’isotopie du bore pour la reconstruction du pH  

La pCO2 atmosphérique peut être déduite d’une estimation de pH, pourvu que le 

DIC ou le TA (ou, plus rarement, la [HCO3
-] ou la [CO3

2-]) soit approximé.  

Depuis les années 1990, une série d’études s’attache à reconstruire les variations de 

pH, et par extension de pCO2, à partir de la composition isotopique du bore des 

foraminifères. La méthode repose sur le constat que les foraminifères incorporent 

préférentiellement l’ion borate B(OH)4
- par rapport à l’acide borique B(OH)3 dans leur test 

calcitique (Vengosh et al. 1991; Rae 2018). L’ion borate et l’acide borique sont liés par une 

relation acido-basique : la proportion du bore de l’eau de mer présent sous une forme ou 

l’autre varie avec le pH de la solution (Figure I-2-a). Puisqu’il existe un fractionnement 

isotopique entre le B(OH)4
- et le B(OH)3, pour un δ11Bsolution donné, le δ11B de chacune des 

espèces de bore dépend également du pH de la solution (Figure I-2-b). En particulier, 

lorsque le pH de la solution augmente, la concentration en B(OH)4
- du milieu augmente, 
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ainsi que le δ11BB(OH)4- (Rae 2018 ; Figure I-2-b). Ainsi, les foraminifères incorporant 

principalement du B(OH)4
-, le δ11Bforaminifère augmente quand le pH de la solution augmente 

(Sanyal et al. 1995; Rae 2018). Les résultats obtenus sur des tests de foraminifères déposés 

Figure I-2 – Principes de l’utilisation de la composition et de l’isotopie du bore dans les 
reconstructions du système chimique des carbonates. Concentration (a) et composition 
isotopique (b) de l’acide borique et de l’ion borate en fonction du pH. Les calculs ont été effectués 
en utilisant les équations d’équilibre des masses présentées dans Rae 2018 avec un pKB de 8.6, un 
αB de 1.0272‰ et un δ11Beau de mer de 39.61‰. La gamme de variations du pH actuel de l’eau de mer 
est indiquée en gris. c) Sensibilité de de la composition isotopique du bore des tests de différentes 
espèces de foraminifères à un changement d’isotopie du milieu, dans des expériences de cultures. 
Figure de Rae et al. 2018 (voir les références dans l’article). Une augmentation du pH, qui crée une 
augmentation du δ11BB(OH)4-, est susceptible d’être enregistrée par les foraminifères. d) Sensibilité 
du rapport B/Ca des tests de différents foraminifères aux variations de CO3

2- dans le milieu de 
culture. Figure de Yu & Elderfield 2007. 



Chapitre I – Reconstruction des pCO2 

 29 

sur le fond marin confirment que la géochimie de la plupart des foraminifères planctoniques 

est sensible aux variations de pH (Henehan et al. 2016; Rae 2018 ; Figure I-2-c). En 

revanche, ces mêmes études montrent des écarts propres à chaque espèce entre le 

δ11Bforaminifère et le δ11BB(OH)4- (Figure I-2-c). Elles attribuent ces écarts à des facteurs tels 

que l’activité photosynthétique ou calcifiante de symbiontes pour les espèces qui en portent 

(comme Globigerinoides ruber). Ces différences interspécifiques peuvent également être 

dues à l’afflux de CO2 par le biais de la respiration qui peut déstabiliser le pH au site de la 

calcification chez des espèces telles que Globigerina bulloides (Hönisch et al. 2003).  

Ainsi les études s’accordent sur l’importance d’utiliser des équations de calibration 

spécifiques à chaque espèce pour déduire le δ11BB(OH)4- du δ11Bforaminifère. Avec une 

estimation du δ11Beau de mer, il est ensuite possible de déduire une mesure du pH de l’eau de 

mer, puis, avec des contraintes sur le DIC ou la TA, de donner une estimation du CO2 

aqueux (Rae 2018).  

Parmi les biais liés à la technique de reconstruction des pCO2 par les isotopes du 

bore figurent donc les incertitudes sur l’étendue du fractionnement isotopique entre l’acide 

borique et l’ion borate (Klochko et al. 2006), sur les mécanismes d’incorporation des 

espèces de bore par les foraminifères, ou encore sur l’évolution du δ11B total de l’eau de 

mer au cours du temps. Enfin, une incertitude majeure consiste également en la difficile 

reproductibilité des résultats entre laboratoires (Rae et al. 2021). En effet, la mesure des 

isotopes du bore dans la calcite des foraminifères nécessite de passer par une étape 

d’extraction du bore de la matrice carbonatée, effectuée soit par chromatographie sur 

colonne soit par microsublimation, puis par une étape de spectrométrie de masse, effectuée 

soit par NTIMS (Negative Thermal Ionisation Mass Spectrometry), soit par MC-ICPMS 

(Multiple Collector – Inductively Coupled Plasma-Mass Spectrometry). Enfin, de récentes 

études ont généré des mesures du δ11Bforaminifère par des mesures in situ sur les tests par LA-

ICPMS (Laser Ablation ICPMS) ou SIMS (Secondary Ionisation Mass Spectrometry) (Rae 

2018). Finalement, une compilation de données de pH à partir de données d’isotopes du 

bore telle que celle publiée pour les 66 derniers millions d’années par Rae et al. 2021 

(Figure I-3) se doit d’appliquer la fonction de transfert entre le δ11Bforaminifère et le 

δ11BB(OH)4- spécifique à l’espèce de foraminifère étudiée et à la méthode de mesure 

employée. L’incertitude affichée pour les estimations du pH est de l’ordre de 0.018 (1 SD). 

Les incertitudes sur les pCO2 dérivées de ces mesures de pH sont d’environ 23 ppm pour 

les derniers 15 Ma, et d’en moyenne 100 ppm pour les périodes antérieures (Rae et al. 
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2021).  

3) Utilisation du rapport B/Ca pour la reconstruction de la [CO3
2-] ambiante 

Depuis quelques années, des études proposent d’utiliser le rapport B/Ca dans la 

calcite des foraminifères benthiques pour reconstruire la concentration en CO3
2- de l’eau 

de mer (Yu and Elderfield 2007). Comme on l’a vu dans la partie précédente, les 

proportions relatives de [B(OH)4
-] et de [B(OH)3] de l’eau de mer dépendent de son pH ; 

en particulier, la concentration en B(OH)4
- augmente quand le pH de la solution augmente. 

Puisque les foraminifères incorporent pour l’essentiel du [B(OH)4
-], le rapport [B/Ca] 

mesuré dans les carbonates reflète en théorie le rapport [B(OH)4
-/HCO3

-] de l’eau de mer, 

qui dépend du pH.  

Si la comparaison du rapport B/Ca dans les foraminifères benthiques prélevés dans 

des core-tops avec le pH ne s’est pas révélée concluante, ces études ont permis de mettre 

en évidence une relation empirique liant le rapport B/Ca des foraminifères et la 

concentration en CO3
2- de l’eau de mer (Yu and Elderfield 2007 ; Figure I-2-d). Une étude 

Figure I-3 – Evolution au long terme des pCO2 obtenues par la composition isotopique des 
foraminifères planctoniques. Le δ11B des tests de foraminifères permet dans un premier temps de 
quantifier le pH de l’eau de mer dans laquelle ils ont calcifié. Des estimations de DIC ou de TA dans 
un premier temps, puis de SST et de salinité de l’eau de mer dans un deuxième, permettent de 
remonter aux pCO2 atmosphériques. Figure tirée de la compilation des données de Rae et al. 2021. 
Les variations de la profondeur de compensation des carbonates (CCD) et de la saturation en calcite 
Ω permettent de formuler des hypothèses de variations de TA au cours du temps et donnent ainsi 
une idée des erreurs sur les estimations de pCO2 associées. 
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similaire portant sur les foraminifères planctoniques a également permis de mettre en 

évidence un lien entre le B/Ca des tests et le rapport [B(OH)4
-/HCO3

-] de l’eau de mer, et 

donc avec le pH, après correction pour les SST (Yu, Elderfield, and Hönisch 2007). Il 

apparait néanmoins que les calibrations obtenues sont propres à chaque espèce de 

foraminifère étudiée. Les raisons évoquées rappellent celles avancées pour les effets vitaux 

observés dans les isotopes du bore, notamment l’effet de la respiration, de la calcification, 

ou la présence de symbiontes, qui peuvent localement déstabiliser la chimie des carbonates 

autour de la cellule (Yu, Elderfield, and Hönisch 2007). Cette différence « d’effet vital » 

est observée également entre des espèces aux physiologies pourtant similaires, ce qui pose 

problème pour l’utilisation des calibrations de core-tops avec des espèces éteintes. Ainsi, 

les plus récentes études sur l’utilisation du B/Ca des foraminifères planctoniques 

privilégient non plus la mesure de la valeur absolue du B/Ca mais celle de sa variation au 

cours d’une période (Haynes et al. 2019). Le Δ[B/Ca] semble en effet proportionnel au 

Δ[B(OH)4
-/HCO3

-] de l’eau de mer, et ce de façon similaire chez au moins deux espèces 

portant des symbiontes, T. sacculifer et O. universa.  

4) Reconstruction du CO2 dissous par les alcénones 

Depuis les années 1980, les sédimentologues relient le δ13C de la fraction organique 

des sédiments à l’intensité de l’activité photosynthétique qui l’a produite (Arthur, Dean, 

and Claypool 1985). Les facteurs qui contrôlent l’intensité de la photosynthèse, tels que le 

niveau de CO2 dans l’atmosphère ou l’intensité de la production primaire, sont donc 

susceptibles de contrôler le δ13C de la matière organique.  

Les années qui suivent voient émerger les expériences de cultures en laboratoire 

pour essayer de relier une valeur de δ13C d’une molécule organique à la teneur en CO2 du 

milieu dans lequel elle a été produite (Laws, Bidigare, and Popp 1997; Bidigare et al. 1997). 

Les études s’intéressent tout particulièrement aux alcénones, des molécules lipidiques 

produites par les haptophytes qui ont la particularité d’être très résistantes à l’altération 

dans la colonne d’eau et dans le processus de dépôt (Harvey 2000; N. R. Marshall et al. 

2021). Elles démontrent qu’une augmentation de la concentration en CO2 dissous du milieu 

favorise la photosynthèse chez les espèces du phytoplancton. La matière organique ainsi 

créée incorporant davantage les isotopes légers du carbone (12C), le δ13C des alcénones aura 

tendance à diminuer quand la [CO2] du milieu augmente. En pratique, on mesure chez les 

alcénones le εp, qui est une mesure du fractionnement isotopique entre cette matière 
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organique et le DIC : 

GH = IJ6"K*LéMNM&O − I
J6"PQR 	= GT −

U

["#$(K')]
/0. 2. 5  

où εf est le fractionnement isotopique maximal qui a lieu durant la photosynthèse 

(une valeur de 25‰ est généralement admise, Phelps et al. 2021) et b est la somme d’autres 

facteurs physiologiques pouvant influer sur εp, notamment le taux de division cellulaire, la 

taille de la cellule ou encore la limitation en lumière (Bidigare et al. 1997; M. P. S. Badger 

et al. 2019; Stoll et al. 2019). L’équation I.5 montre qu’avec une mesure du δ13Calcénones et 

une estimation du δ13CDIC de l’océan de surface au moment de la calcification et du facteur 

b (que l’on peut approcher par des cultures en laboratoire ou par des données de core-tops), 

on peut donner une mesure de la [CO2(aq)] de l’océan de surface.  

Cette technique présente donc l’avantage de donner directement une mesure de CO2 

dissous dans l’eau de mer, contrairement aux isotopes du bore par exemple qui ont recours 

à des estimations supplémentaires, sur le DIC ou la TA. C’est d’ailleurs par cette méthode 

que la première courbe de l’évolution au long terme des pCO2 a été établie (Y. G. Zhang et 

al. 2013). Cependant, une série d’études plus récentes a remis en cause l’efficacité de cette 

technique de reconstruction, mettant en évidence notamment l’insensibilité de l’isotopie 

des alcénones aux faibles CO2 ambiants qui biaise les reconstructions de pCO2 lors des 

périodes glaciaires (M. P. S. Badger et al. 2019). Si une partie des études pointe du doigt 

l’effet des mécanismes de concentration du carbone (CCMs) auxquels peuvent avoir 

recours le phytoplancton dans des milieux à faible [CO2] (Stoll et al. 2019), une autre 

souligne plutôt la nécessaire réévaluation du paramètre b de l’équation I.5, et notamment 

de la sensibilité du δ13Calcénones aux changements couplés de taille et de division cellulaire 

(Y. G. Zhang et al. 2019; Y. G. Zhang, Henderiks, and Liu 2020). L’utilisation de 

calibrations empiriques du paramètre b a ainsi permis une reconstruction au long terme des 

pCO2 plus précise que celle précédemment obtenue (Rae et al. 2021). Enfin, il convient 

également d’évaluer avec le moins de biais possibles le δ13CDIC. Celui-ci est généralement 

déduit du δ13Cforaminifères en prenant en compte un fractionnement isotopique constant entre 

le test du foraminifère et le DIC (Stoll et al. 2019). Cependant, des changements de 

fractionnement peuvent avoir lieu sous l’influence d’un changement de température ou 

d’alcalinité de l’eau de mer (Spero et al. 1997; Bemis et al. 2000), ce qui peut poser 

problème lors d’une reconstruction de pCO2 sur une courte échelle de temps.  
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5) Du CO2 dissous à la pCO2 atmosphérique 

Nous avons vu dans les sous-parties précédentes que l’utilisation des proxies (δ11B, 

B/Ca, εp) pour la reconstruction du CO2 dissous de l’eau de mer nécessite de choisir 

minutieusement les paramètres de l’équation de transfert. La traduction des résultats de 

[CO2(aq)] en pCO2 correspondante est obtenue en appliquant la loi de Henry de solubilité 

d’un gaz, qui dépend des températures de surface de l’océan (SSTs) et, dans une moindre 

mesure, de la salinité de l’océan de surface (Zeebe and Wolf-Gladrow 2001).  

Dans les faits, la plupart des études font l’hypothèse d’un équilibre entre la pCO2 

atmosphérique et le CO2 aqueux de l’océan de surface. Cependant, d’importants écarts 

peuvent exister entre la pCO2 de l’océan de surface calculée à partir des différents proxies 

décrits ci-dessus, et la pCO2 atmosphérique. En effet, en raison des réactions acido-

basiques affectant le CO2 aqueux pour former les autres espèces de carbone inorganique de 

l’océan, le temps nécessaire au rééquilibrage complet des 40 premiers mètres de l’océan a 

été estimé à environ 6 mois (Sarmiento and Gruber 2006). La circulation des eaux de 

surface, poussées par les vents, ne permet pas ce rééquilibrage (Bakker et al. 2016). Ainsi 

par endroits (à l’équateur, au large du continent antarctique, etc.), la pCO2 de l’océan de 

surface est supérieure à la pCO2 atmosphérique : il agit dans ce cas comme une source de 

CO2 pour l’atmosphère (Figure I-4). A l’inverse, l’océan agit comme un puits de CO2 aux 

endroits où la pCO2 de l’océan de surface est inférieure à la pCO2 atmosphérique (e.g. aux 

hautes latitudes nord, etc., Figure I-4). 

a) Distribution des flux air-océan de CO2 

La distribution actuelle de la [CO2] dans l’océan, et les flux associés de ce gaz à 

l’interface océan-atmosphère, dépendent de processus physiques et biologiques, contrôlés 

par des changements océanographiques (Tans, Fung, and Takahashi 1990; T. Takahashi et 

al. 1997; Sarmiento and Gruber 2006). Le premier processus influant sur le différentiel air-

océan de pCO2 est celui de la pompe de solubilité (Sarmiento and Gruber 2006). La 

solubilité du CO2 augmente lorsque la température du milieu aqueux baisse. Ainsi, les 

concentrations en CO2 aqueux sont plus élevées lorsque les températures de surface sont 

plus faibles. L’incorporation de CO2, par conséquent, devrait théoriquement être anti-

corrélée avec le transfert de chaleur entre l’océan et l’atmosphère : lorsque les eaux de 

surface refroidissent rapidement aux hautes latitudes, elles incorporent du CO2. Entrainées 

en profondeur par la circulation thermohaline, la capacité de stockage en CO2 de ces eaux 
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augmente avec la baisse des températures qui accompagne ce plongement. Lorsque ces 

eaux froides profondes et riches en CO2 remontent à travers la pycnocline en régions 

d’upwelling, elles se réchauffent au contact avec l’atmosphère et auront tendance à dégazer 

du CO2 (Figure I-5). 

A ce premier processus s’ajoute celui de l’activité biologique dans l’océan. La 

lumière pénètre en moyenne dans les ca. 200 premiers mètres de l’océan, ce qui permet à 

une activité biologique de se développer dans cette couche superficielle. La production de 

matière organique consomme du CO2 en agissant de façon limitée sur l’alcalinité du milieu, 

et constitue un puits net de carbone dans l’océan. La pompe biologique est la plus efficace 

là où les nutriments existent en quantités non limitantes. Son efficacité dans les eaux de 

surface est inverse à celle de la pompe de solubilité : elle est la plus active en domaine 

équatorial, où la circulation ramène les eaux profondes, donc riches en nutriment, à la 

surface, et où elle agit donc comme puits de CO2 (Figure I-5). A l’inverse, aux hautes 

latitudes, les faibles températures de l’eau, le manque de luminosité l’hiver et la limitation 

en certains nutriments comme le fer, limitent le développement de l’activité biologique. 

L’essentiel des flux de surface de CO2 est contrôlé par la pompe de solubilité, à 

l’exception de l’océan austral (Figure I-5). Cette région est d’un intérêt particulier : 

l’inefficacité de la pompe biologique y empêche la consommation du CO2 présent dans les 

Figure I-4 – Flux air-océan de pCO2. Les zones en bleu (rouge) indiquent les puits (sources) de 
pCO2 atmosphérique sur Terre. Les sources de carbone pour l’atmosphère sont pour l’essentiel 
situées dans des zones de remontée des eaux de fonds riches en CO2. A l’inverse, les puits de 
carbone correspondent à des zones de plongement des eaux de surface. Carte effectuée avec le 
logiciel ODV (Schlitzer, R., Ocean Data View, http://odv.awi.de, 2018) avec le jeu de données de 
Takahashi, Sutherland and Kozyr, 2011.  



Chapitre I – Reconstruction des pCO2 

 35 

eaux profondes qui affleurent. Ces eaux riches en nutriments dégazent partiellement le CO2 

avant de replonger (Morrison, Frölicher, and Sarmiento 2014).  

On évoquera enfin le rôle de la contre-pompe des carbonates sur le déséquilibre en 

CO2 entre l’air et l’océan. En effet, le processus de calcification réduit davantage 

l’alcalinité du milieu qu’il ne réduit le DIC, ce qui diminue la capacité de l’océan à stocker 

le CO2 (Volk and Hoffert 1985). Dans l’océan actuel, la contribution de la contre-pompe 

des carbonates au cycle du carbone est moins importante que celle des deux autres pompes, 

le CaCO3 étant quatre à dix fois moins exporté que la matière organique de l’océan de 

surface vers l’océan profond (Murnane, Sarmiento, and Le Quéré 1999; Sarmiento et al. 

2002). Toutefois, certaines études ont souligné le rôle qu’a pu avoir cette contre-pompe sur 

les concentrations en CO2 dans l’océan de surface par le passé. En particulier, des données 

de l’océan austral au cours de la dernière déglaciation suggèrent qu’une augmentation de 

la disponibilité des nutriments a pu favoriser la contre-pompe des carbonates au détriment 

de la production de matière organique, créant un dégazage de CO2 de l’océan de surface 

vers l’atmosphère (Duchamp-Alphonse et al. 2018).  

b) Effets du déséquilibre air-océan sur les reconstructions de pCO2 

Il existe ainsi de larges écarts de composition chimique entre l’atmosphère et 

l’océan de surface. Il s’avère donc nécessaire de corriger les valeurs de pCO2 obtenues des 

proxies par une valeur de différentiel ΔpCO2 pour obtenir la teneur en carbone de 

Figure I-5 – Flux de CO2 modélisés pour l’océan de surface en fonction de la latitude. Les 
contributions des pompes principales de carbone (biologique et de solubilité) sont également 
figurées. Le flux total reflète davantage la composante thermique que biologique, à l’exception 
notable de l’océan austral, où la faiblesse de la pompe biologique conduit à un dégazage de 
CO2 depuis l’océan vers l’atmosphère. Figure de Sarmiento et Gruber, 2006.  
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l’atmosphère (Rae et al. 2021). Cependant, les reconstructions peuvent être 

considérablement biaisées par le fait que la valeur de ce différentiel a pu changer dans le 

temps. La sous-partie précédente a permis d’illustrer en effet que les flux air-océan de CO2 

sont liés à l’état de la circulation océanique globale d’une part, et à la vigueur de la pompe 

biologique de l’autre. Du fait de l’avancée et du retrait de calottes glaciaires massives au 

cours des cycles glaciaires-interglaciaires, des réorganisations importantes ont eu lieu dans 

la circulation océanique. Celles-ci ont entrainé des variations conséquentes du différentiel 

de pCO2 air-océan : en utilisant les isotopes du bore, Martínez-Botí et al. 2015 montrent 

par exemple qu’au large de la côte péruvienne dans l’océan pacifique équatorial, la reprise 

de l’upwelling lors de la déglaciation produit un dégazage de près de 120 ppm, alors que le 

bilan de la région pendant la période glaciaire était quasiment nul. A l’inverse, la même 

étude montre que l’océan austral, dont le bilan actuel est proche de l’équilibre, a pu 

brièvement devenir une source de carbone pour l’atmosphère lors de la déglaciation.  

Ainsi, les résultats de [CO2] et de pCO2 obtenus par les différents proxies doivent 

systématiquement être interprétés à la lumière de potentiels changements du différentiel 

océan-atmosphère. Ceci est d’autant plus important quand on étudie les variations de pCO2 

des cycles glaciaires-interglaciaires, puisque les changements de ce différentiel peuvent 

représenter plus de 100% des variations totales de pCO2 à un même site.  
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I) L’archive coccolithes  

1) Présence dans le registre fossile 

Les coccolithophoridés sont un groupe du phytoplancton appartenant au phylum 

des Haptophytes. Outre leur activité photosynthétique, ils ont la particularité au sein de ce 

phylum de produire un exosquelette de plaques de calcite appelées « coccolithes » (Figure 

II-1). Le groupe est apparu à la fin du Trias (Bown 1998), et devient l’un des premiers 

producteurs de calcite dans l’océan à la fin du Jurassique (Rost and Riebesell 2004). Les 

coccolithophoridés sont en effet présents dans la plupart des environnements marins, des 

hautes aux basses latitudes, et de la plateforme carbonatée à l’océan ouvert (Tyrrell and 

Merico 2004; O’Brien et al. 2013). La calcite faiblement magnésienne qui constitue leurs 

coccolithes, ainsi que la présence de films de matière organique qui les recouvrent, 

permettent à ces biominéraux de résister efficacement à la dissolution, à la fois dans la 

colonne d’eau et pendant l’enfouissement (Henriksen et al. 2004). Des études ont 

également souligné le rôle de ces films organiques pour empêcher la recristallisation de 

calcite sur les coccolithes pendant la diagénèse (Hassenkam et al. 2011). Ainsi les 

coccolithes constituent-ils de 20 à 80% du contenu total du carbonate des sédiments marins 

(Baumann, Böckel, and Frenz 2004).  

Figure II-1 – Photographie MEB d’un coccolithophoridé de l’espèce Gephyrocapsa oceanica 
issu de cultures en laboratoire. La cellule est recouverte d’un squelette (coccosphère) de plaques de 
calcite (coccolithes) imbriquées. Dans le registre fossile, la coccosphère est très peu préservée ; seuls 
les coccolithes isolés sont retrouvés. 
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2) Ecologie des coccolithophoridés actuels 

Il existe actuellement plus de 300 espèces de coccolithophoridés (Jordan and 

Chamberlain 1997). En tant qu’organismes photosynthétiques, les coccolithophoridés 

vivent et calcifient dans la zone photique. Historiquement, les coccolithophoridés sont 

considérés comme occupant une niche écologique intermédiaire entre celle des diatomées, 

qui se multiplient rapidement dans des environnements de haute énergie et de haute 

concentration en nutriments, et celle des dinoflagellés, dont la croissance est plus lente, et 

qui préfèrent des environnements stratifiés et pauvres en nutriments (Margalef 1978; Balch 

2004). On trouvera notamment la plus grande concentration de coccolithophoridés aux 

endroits où la couche de mélange est la plus profonde, c’est-à-dire aux moyennes et aux 

hautes latitudes (Balch et al. 2018).  

Contrairement aux foraminifères, les coccolithophoridés ne migrent pas dans la 

colonne d’eau au cours de leur cycle de vie : les observations de Okada and McIntyre en 

1979 montrent que les assemblages de coccolithophoridés à 20m et 100m de profondeur 

sont similaires. En revanche, les assemblages de coccolithophoridés varient spatialement 

et temporellement, sous contrôle principal de la température (Andrew McIntyre and Bé 

1967). Okada et McIntyre observent ainsi en 1979 dans l’ensemble de l’Atlantique nord 

que le maximum d’abondance de l’espèce majoritaire, Emiliania huxleyi, se fait aux mois 

les plus froids, à l’inverse des autres espèces présentes dans l’assemblage dont le pic 

d’abondance a lieu aux périodes de haute température de surface.  

3)  Physiologie des cellules 

Il existe, pour la plupart des espèces présentes dans les océans actuels, des 

populations monospécifiques de coccolithophoridés maintenues en laboratoire. Celles-ci se 

prêtent bien à des expériences de culture en milieux contrôlés. Ainsi, les cycles de vie, la 

physiologie et la réponse des coccolithophoridés à des changements de paramètres 

environnementaux (luminosité, température, chimie des carbonates etc.) sont relativement 

bien contraints. De même, ces cultures permettent de témoigner des stratégies (de division 

cellulaire, de calcification, etc.) qui peuvent être adoptées par les différentes espèces de 

coccolithophoridés en fonction de leur environnement. 

Les coccolithophoridés dépendent des différentes espèces de carbone dissous pour 

produire leur matière organique et leur calcite. Le carbone sous sa forme de CO2 aqueux 
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est nécessaire à la cellule lors de la photosynthèse qui s’effectue dans le chloroplaste de la 

cellule. En revanche, la calcification dépend de l’incorporation des ions HCO3
- depuis le 

réservoir intracellulaire vers la vésicule de calcification pour produire le CaCO3 (Bach et 

al. 2013). La façon dont la cellule se procure ces différentes espèces de carbone reste assez 

mal contrainte. La plupart des études utilisent un modèle de diffusion passive du CO2 à 

travers la membrane cellulaire, depuis le milieu de vie jusqu’aux différents réservoirs de 

carbone intracellulaire et notamment le chloroplaste et la vésicule de calcification (Stoll et 

al. 2019). A ces flux de CO2 s’ajoutent ceux de HCO3
-, qui entre dans la cellule par 

l’intermédiaire de transporteurs distincts appartenant à la famille SLC4, dont l’activité 

augmente en période de faible DIC (MacKinder et al. 2011; Bach et al. 2013).  

Au pH de l’océan actuel, le HCO3
- domine les autres espèces de carbone 

inorganique. Ainsi, toute variation du DIC ou du pH aura tendance à faire varier les 

concentrations en CO2 aqueux plus que celles en HCO3
- : à titre d’exemple, une diminution 

de 0.1 point de pH dans les conditions actuelles de l’eau de mer conduira à une 

augmentation de 5% de la concentration en HCO3
- et de 32 % du CO2 dissous. Ainsi les 

variations de chimie des carbonates ont une grande influence sur l’activité biologique des 

organismes reposant sur la disponibilité en CO2 aqueux du milieu. L’accès de la cellule au 

CO2 de l’environnement est limité par la diffusion lente du CO2 aqueux dans l’eau de mer, 

et par la mauvaise efficacité de la protéine RubisCO nécessaire à l’activité 

photosynthétique de la cellule (M. R. Badger et al. 1998). La quasi-totalité des espèces du 

phytoplancton a évolué pour augmenter le nombre de molécules de CO2 aux abords de la 

cellule et de la RubisCO, l’enzyme impliquée dans le processus de photosynthèse 

(Reinfelder 2011). Les différentes stratégies adoptées sont regroupées sous le terme de 

« CO2-concentrating mechanisms » (CCMs).  

Chez les coccolithophoridés, l’existence de plusieurs stratégies de concentration du 

CO2 aqueux est attestée. La première de ces stratégies fait appel à l’enzyme d’anhydrase 

carbonique (CA) qui permet la déshydratation du HCO3
- en CO2, et qui peut exister à la 

fois à l’extérieur et à l’intérieur de la cellule (MacKinder et al. 2011). Une deuxième 

stratégie consiste à ce que les cellules puissent pomper activement le HCO3
- de 

l’environnement. Des études sur l’espèce la plus répandue dans l’océan actuel, Emiliania 

huxleyi, ont montré tout d’abord que cette espèce incorporait des niveaux constants de CA 

à différentes concentrations de CO2 aqueux (Rost et al. 2003), mais l’étude de Bach et al 

2013 montre qu’elles ne l’utilisent qu’en cas de bas niveaux de CO2 aqueux (< 7.5 µmol.kg-
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1). Les études de Keller and Morel 1999; Bach et al. 2013; Kottmeier, Rokitta, and Rost 

2016b montrent qu’Emiliania huxleyi assimile aussi bien le CO2 que le HCO3
- et que ce 

transport d’ions HCO3
- augmenterait avec la limitation en carbone (McClelland et al. 2017; 

Kottmeier, Rokitta, and Rost 2016a). Les études en revanche traitent très peu des autres 

espèces de coccolithophoridés. On estime généralement que les espèces ancestrales de type 

Coccolithus pelagicus ou Calcidiscus leptoporus, qui ont diamètre cellulaire plus élevé (de 

3 à 10 µm), n’ont pas développé de CCMs au cours du temps. Elles restent ainsi limitées 

en carbone, surtout dans l’océan actuel. 

II)  Les effets vitaux 

1) Présentation générale 

Le processus de fractionnement isotopique entre une calcite inorganique et l’eau de 

mer depuis laquelle elle précipite est documenté par de nombreuses études en laboratoire. 

Parmi les résultats les plus utilisés figurent ceux de la thermo-dépendance du 

fractionnement des isotopes 18O et 16O entre de l’eau et la calcite précipitée 

synthétiquement, et notamment les équations proposées par Urey 1947, McCrea 1950 et 

plus récemment Kim and O’Neil 1997. Celles-ci ont servi de fondation à toute une série de 

reconstructions paléoenvironnementales (Emiliani 1955; Shackleton and Opdyke 1973). 

Le principe fondamental veut que pour des raisons thermodynamiques, une calcite 

précipitée à l’équilibre dans une eau de mer donnée incorpore plus d’atomes « légers » 16O 

que d’atomes « lourds » 18O quand la température augmente (Figure II-2).  

Pour autant, les carbonates qui constituent l’archive sédimentaire sont dans leur 

immense majorité produites par des organismes marins vivant dans l’océan de surface, 

parmi lesquels les foraminifères et les coccolithophoridés. Dès les premières découvertes 

de la thermo-dépendance du fractionnement isotopique, les études cherchent à exploiter ces 

archives carbonatées pour reconstruire la température de l’eau de mer dans laquelle elles 

ont été formées (Shackleton and Opdyke 1977). Par la suite, il ressort de l’étude des tests 

de foraminifères prélevés dans la colonne océanique (Kahn 1979) ou déposés dans des 

pièges à sédiments (Erez and Honjo 1981) qu’à température égale, leur δ18O ne correspond 

pas au δ18O d’une calcite synthétisée en laboratoire. Ces études, ainsi que les résultats 

subséquents provenant de cultures in vivo de foraminifères montrent qu’il existe un 
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décalage systématique entre la composition isotopique de la calcite précipitée par les 

foraminifères dans des conditions de températures et d’eau de mer données, et celle de la 

calcite « inorganique » précipitée dans des conditions similaires (Figure II-2). Ce décalage 

est appelé « effet vital ». Pour autant, ces résultats indiquent que chez les foraminifères, 

l’effet vital reste constant pour une large gamme de températures (Figure II-2). Il semble 

donc possible de déduire, à partir d’une variation de δ18Oforaminifère, une variation de 

température de l’eau de mer.  

On pourra toutefois évoquer que de récents résultats ont démontré l’influence d’un 

changement de pH et du taux de croissance des cristaux sur la relation de thermo-

dépendance du fractionnement isotopique de l’oxygène dans les carbonates (Watkins et al. 

2014). Ces résultats rappellent ceux de Spero et al. 1997 qui avaient déjà démontré la 

Figure II-2 – Relations de thermo-dépendance du fractionnement isotopique de de l’oxygène pour 
une calcite inorganique (Kim & O’Neil, 1997) et pour différents taxons actuels. Le décalage entre 
un taxon donné et la calcite inorganique est appelé « effet vital ». L’effet vital est moins prononcé chez 
les foraminifères que chez les coccolithophoridés. Figure modifiée d’après la thèse de Tremblin (2019). 
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nécessité de contraindre la concentration en CO3
2- du milieu pour déduire la température 

de minéralisation du CaCO3 des foraminifères. 

Pour leur part, les coccolithophoridés ne précipitent pas non plus leur calcite à 

l’équilibre avec l’eau de mer ; leurs coccolithes présentent même un effet vital plus 

important que les foraminifères (Figure II-2). Une des raisons avancées pour l’amplitude 

de ce décalage est que, contrairement aux foraminifères qui précipitent leur calcite à 

l’extérieur de la cellule, les coccolithes sont formés dans une vésicule intracellulaire à partir 

d’un réservoir interne de carbone dont la composition géochimique diffère de celle de 

l’environnement de vie.  

Alors qu’elles sont impossibles pour les foraminifères, les expériences de cultures 

sont aisées avec les coccolithophoridés et permettent en théorie de calibrer des 

paléothermomètres à partir de la calcite des coccolithes. Dans les faits, l’utilisation de 

l’archive coccolithes a été délaissée dans les études paléoclimatiques car certaines 

limitations rendaient son exploitation impossible. En effet, si les coccolithes sont 

généralement mieux préservés que les loges de foraminifères (Subhas et al. 2019), ils sont, 

du fait de leur taille micrométrique, difficiles à isoler individuellement. De plus, ils existent 

dans le registre sédimentaire dans des assemblages le plus souvent polyspécifiques, or 

l’existence d’une large gamme d’effets vitaux entre les coccolithes de différentes espèces 

(Figure II-2) complique l’enregistrement climatique. 

La multiplication des études de culture des coccolithophoridés en laboratoire ces 

dernières années a néanmoins permis de contraindre certains mécanismes du 

fractionnement isotopique de l’oxygène et du carbone dans la calcite des coccolithes, et de 

déconvoluer en partie leur signal isotopique (Ziveri et al. 2003; Hermoso 2014).  

2) Les effets vitaux en oxygène 

a) Définition et description 

On note :  

IJY#) = 	

#	
JY

#	
JZ

)

#	
JY

#	
JZ

O[KM\K,\

− 1 ∗ 106	 /0. 22. 1  
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la composition isotopique en oxygène d’une espèce chimique i d’intérêt.  

Dans un milieu (comme l’eau de mer –sw) de composition isotopique connue 

d18Osw, la composition isotopique de la calcite « inorganique » d18Oinorganique est approximée 

par : 

IJY#)MN,_KM)'(& = 	

exp
18030

? − 32.17

1000
∗ IJY#Oe + 1000 − 1000 − 30.92

1.03092
	 /0. 22. 2

 

d’après la reformulation de Tremblin, Hermoso, and Minoletti 2016 de l’équation 

de Kim and O’Neil 1997, avec le δ18Oinorganique en ‰ VPDB, T la température de l’eau de 

mer en K et δ18Osw la composition isotopique en oxygène de l’eau de mer en ‰ VSMOW. 

L’effet vital EVoxygène est défini comme : 

/gNhi_èM& = 	I
JY#LNLLN*)[k& − I

JY#)MN,_KM)'(&	 /0. 22. 3  

Chez les petites cellules de type Emiliania huxleyi ou Gephyrocapsa oceanica, ces 

effets vitaux sont positifs : la calcite des coccolithes a une composition en isotopes de 

l’oxygène plus « lourde » que la calcite inorganique (IJY#LNLLN*)[k& > IJY#)MN,_KM)'(&	; 

Figure II-3 ; Hermoso 2014). A l’inverse, les cellules plus grosses, des espèces Coccolithus 

pelagicus et Calcidiscus leptoporus par exemple, présentent des effets vitaux presque nuls 

voire négatifs (IJY#LNLLN*)[k& < IJY#)MN,_KM)'(&), avec une composition isotopique en 

oxygène plus « légère » que la calcite inorganique. 

b) Facteurs contrôlant les effets vitaux en oxygène des coccolithes 

Pour expliquer la différence de composition isotopique en oxygène entre la calcite 

des coccolithes et la calcite inorganique, des études de culture en laboratoire mettent en 

avant l’effet du taux de prélèvement des ions HCO3
- depuis le réservoir intracellulaire vers 

la vésicule calcifiante (Hermoso, Minoletti, et al. 2016). Le CO2 aqueux qui rentre 

passivement dans la cellule se dissocie selon le pH en HCO3
- dans le réservoir interne. 

L’équilibration isotopique de l’oxygène des espèces de carbone, en échange constant avec 

le H2O du milieu, est longue : à l’équilibre, le CO2 a une composition isotopique en oxygène 

plus positive que le HCO3
- (et donc, par extension, de l’eau de mer ; IJY#Rno > IJY#pRnqr), 

et le temps d’équilibrage isotopique entre les deux espèces, à 25°C, est de l’ordre de 12h 

(Zeebe and Wolf-Gladrow 2001). Le HCO3
- résultant de la dissociation du CO2 garde 
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temporairement la signature isotopique positive de ce dernier. Ainsi la calcite des 

coccolithes, produite depuis un substrat HCO3
-, aura une composition d’autant plus positive 

que le temps de résidence des ions HCO3
- dans le réservoir interne est court (Hermoso 2014; 

Hermoso, Minoletti, et al. 2016).  

Ainsi les grosses cellules, comme Coccolithus pelagicus, dont le rapport surface sur 

volume est faible et qui n’auraient pas développé de CCMs au cours du temps, sont peu 

perméables à la [CO2 aq] et sont limitées en carbone. Tandis que le carbone qu’elles 

incorporent est alloué en priorité à l’activité photosynthétique nécessaire à leur croissance, 

leur calcification se fait lentement, et le HCO3
- nécessaire à la calcification a le temps de se 

rééquilibrer totalement ; sa composition isotopique est proche de l’équilibre. A l’inverse, 

des cellules comme Emiliania huxleyi qui sont petites et qui ont probablement recours aux 

CCMs, calcifient rapidement (un coccolithe est produit en deux heures lors d’une période 

lumineuse ; Westbroek, Young, and Linschooten 1989) ; l’équilibre isotopique entre les 

Figure II-3 – Effet d’un changement de [CO2] sur l’effet vital en oxygène des coccolithes. 
Une augmentation des pCO2 et, par extension, de la [CO2] aqueuse, réduit l’écart de δ18O entre 
la calcite des coccolithes et une calcite inorganique théorique formée dans les mêmes 
conditions. Figure de Tremblin, Hermoso et Minoletti, 2016.  
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différentes espèces de carbone dans le réservoir interne n’est pas atteint et l’effet vital est 

positif (Figure II-3). Les raisons de l’existence d’un effet vital négatif pour les cellules de 

C. leptoporus ne sont en revanche pas bien contraintes, et pourraient mettre en jeu 

l’existence d’un substrat différent pour la calcification, comme l’ion CO3
2-, ou des effets 

cinétiques (Hermoso 2014; Ziveri et al. 2012).  

c) Influence de la [CO2]aq sur les effets vitaux en oxygène 

Si les expériences de culture montrent que l’effet vital pour une espèce de 

coccolithes varie peu avec la température, on observe qu’il varie pour une même espèce 

selon l’expérience de culture (Figure II-2). Des expériences de culture menées plus 

récemment ont montré que des changements du système des carbonates, et en particulier 

des changements de [CO2]aq , modifient l’effet vital des coccolithophoridés les plus grosses 

en affectant la physiologie de la cellule (Ziveri et al. 2003; Rickaby, Henderiks, and Young 

2010; Hermoso 2014).  

Ainsi, les résultats de culture présentés dans Hermoso, Chan, et al. 2016) puis 

Tremblin, Hermoso, and Minoletti 2016 montrent qu’à [CO2] croissante, les effets vitaux 

en oxygène des coccolithophoridés diminuent globalement (Figure II-3). Pour les petites 

cellules comme Emiliania huxleyi et, dans une moindre mesure, Gephyrocapsa oceanica, 

davantage de DIC réduit la vitesse de prélèvement du HCO3
- depuis le réservoir interne 

pour la calcification. Cela mène à une augmentation du temps d’équilibrage isotopique du 

HCO3
- et réduit les effets vitaux. Chez C. pelagicus, dont la limitation en carbone favorise 

l’activité photosynthétique au détriment de la calcification, l’augmentation du DIC 

intracellulaire va de pair avec une augmentation de la calcification et une réduction du 

temps de résidence du HCO3
- dans le réservoir interne (Hermoso, Chan, et al. 2016). Les 

effets vitaux deviennent positifs (Figure II-3).  

3) Les effets vitaux en carbone 

a) Définition et description 

De façon analogue aux isotopes de l’oxygène, le IJ6") d’une espèce i est noté : 

IJ6") = 	

"	
J6

"	
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)
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J6
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− 1 ∗ 106	 /0. 222. 4  
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Alors que le d18O des sédiments carbonatés est utilisé historiquement comme un 

paléothermomètre, le d13C des sédiments est employé comme un indicateur de 

paléoproductivité (Craig 1953; Broecker and Peng 1982) : la photosynthèse étant un 

processus incorporant davantage de 12C que de 13C dans la matière organique, le d13C des 

carbonates augmente en période de forte production primaire.  

La composition isotopique du carbone de la calcite précipitée à l’équilibre avec son 

environnement est d’environ : 

IJ6"L = 	I
J6"pRnqr + 1	 /0. 222. 5  

avec IJ6"pRnqr = 	I
J6"PQR + 0.3 à un pH de 8.1 et IJ6"pRnqr = 	I

J6"PQR + 0.5 à 

un pH de 8.8 (Romanek, Grossman, and Morse 1992; Bemis et al. 2000). De même que 

pour le système de l’oxygène, la calcite coccolithes n’est pas précipitée à l’équilibre avec 

le milieu de vie du coccolithophoridé, et présente un effet vital /gLK,+NM& défini comme : 

/gLK,+NM& = 	I
J6"LNLLN*)[k& − I

J6")MN,_KM)'(&	 /0. 222. 6  

Les résultats de culture montrent comme pour l’oxygène des effets vitaux variables 

selon les espèces de coccolithophoridés cultivées (Ziveri et al. 2003; Rickaby, Henderiks, 

and Young 2010; Hermoso et al. 2014 ; Figure II-4). Les effets vitaux sont positifs pour 

les petites cellules et négatifs pour les plus grosses cellules.  

b) Facteurs contrôlant les effets vitaux en carbone des coccolithes 

La différence observée entre le δ13C des coccolithes des grosses et petites cellules 

est expliquée dans la littérature par la limitation en carbone de la cellule : les petites cellules, 

moins limitées en carbone du fait de leur rapport surface/volume plus important, ont une 

activité photosynthétique plus importante que les grosses cellules. L’incorporation du CO2, 

de composition isotopique plus négative que le HCO3
-, dans le chloroplaste appauvrit le 

réservoir interne en 12C. Au sein même du chloroplaste, le 12CO2 est incorporé de manière 

préférentielle dans la matière organique par l’enzyme Rubisco. Des fuites de CO2 enrichi 

en 13C depuis ce chloroplaste enrichissent à nouveau le réservoir interne de carbone en 13C. 

Les coccolithes des petites cellules sont ainsi formés à partir d’un matériel plus « lourd » 

que celui des plus grosses cellules, et ont par conséquent un δ13C plus élevé (Hermoso 

2014). 
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Outre la disponibilité en CO2 au site de la photosynthèse, d’autres facteurs 

contrôlent le δ13C des coccolithes : 

- L’effet du taux de croissance (t) des coccolithophoridés sur le signal isotopique 

de la calcite est connu depuis longtemps : la division cellulaire accroît la 

demande en carbone des cellules, et contribue à réduire la proportion de ce 

carbone allouée à la production de matière organique (Laws, Bidigare, and Popp 

1997). Ainsi, un taux de division cellulaire important aura tendance diminuer le 

δ13C des coccolithes et à accroître les effets vitaux des cellules (Figure II-5). 

- Les résultats de modélisation cellulaire de McClelland et al. 2017 soulignent 

que des changements de production de calcite par rapport à une production de 

matière organique par cellule (PIC/POC) peuvent affecter le d13Ccoccolithe. Ainsi 

une augmentation du carbone alloué à la photosynthèse au détriment de la 

calcification (diminution du PIC/POC) favorise le stockage de 12C dans la 

matière organique et à l’inverse enrichit les coccolithes en 13C en l’absence de 

changement de [CO2 aq] (Figure II-5).  

- Enfin, une activation des mécanismes de concentration du CO2 peut également 

Figure II-4 – Composition isotopique du carbone des coccolithes pour différentes espèces de 
coccolithophoridés. Ces résultats de Ziveri et al., 2003 montrent notamment une discrimination 
par taille de cellule de la composition isotopique des coccolithes qu’elles produisent. Ainsi les plus 
petites cellules produisent des coccolithes au δ13C plus important que ceux produits par les grosses 
cellules. 
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avoir une influence sur le δ13C des coccolithes (Stoll et al. 2019) : si ceux-ci 

promeuvent l’incorporation de HCO3
- dans la cellule, ils sont susceptibles de 

modifier de façon potentiellement significative la signature isotopique du 

réservoir intracellulaire de carbone. Notamment, un apport plus important de 

HCO3
- directement dans la cellule aura pour effet d’augmenter le δ13C du 

réservoir intracellulaire et de biaiser les variations de d13Ccoccolithe au cours du 

temps. De même, si ces mécanismes interviennent plus spécifiquement autour 

du chloroplaste pour favoriser l’apport en CO2 pour la photosynthèse 

(MacKinder et al. 2011; Bach et al. 2013), ils peuvent favoriser l’incorporation 

du 12C dans la matière organique formée par la cellule au détriment des 

coccolithes.  

c) Effets du [CO2]aq sur les isotopes du carbone des coccolithes 

Comme pour l’oxygène, la limitation de l’environnement en CO2 a un impact sur la 

composition isotopique des coccolithes, notamment des coccolithophoridés de grosse taille 

pour lesquels cette limitation est plus importante. Ainsi pour C. pelagicus, davantage de 

CO2 dans l’environnement conduit à une augmentation de la production de matière 

organique et de calcite plus importante que pour les plus petites cellules. L’augmentation 

Figure II-5 – Facteurs influençant les effets vitaux en carbone des cellules de 
coccolithophoridés. Les effets vitaux en carbone des coccolithophoridés sont modulés par 
l’activité photosynthétique de la cellule : ils augmentent globalement lorsque l’utilisation du 
carbone par la cellule (t) augmente. Ainsi une cellule avec un fort rayon (r), et un taux de division 
cellulaire (µ) élevé, aura besoin de davantage de CO2 pour subvenir à ses besoins en carbone pour 
la production de calcite (PIC) et de matière organique (POC). De même, si la cellule accorde 
davantage de ce carbone à la production de calcite (augmentation du PIC:POC à t constant), les 
effets vitaux en carbone de la cellule augmentent. Figure modifiée d’après McClelland et al. 2017. 
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de l’activité photosynthétique conduit, selon le processus décrit plus haut, à la 

biominéralisation de coccolithes à d13C plus positif qu’à faible [CO2] (Figure II-6).  

Pour les coccolithophoridés plus petits, notamment chez G. oceanica très présente 

au cours des cycles glaciaires-interglaciaires, une réduction de la limitation en carbone 

permettra également une augmentation du δ13Ccoccolithe et une réduction des effets vitaux, 

toutefois dans des proportions moins importantes que les changements affectant les grosses 

cellules (McClelland et al. 2017 ; Figure II-6). 

III)  Utilisation de la géochimie des coccolithes comme proxy du 

CO2 – présentation de l’effet vital différentiel 

1) Principe 

Les expériences de culture des coccolithophoridés montrent que lorsque la 

concentration en CO2 augmente dans le milieu, la différence entre le d18O (et le d13C) de la 

calcite des coccolithophoridés et celui de la calcite inorganique tend à diminuer (Figure 

II-3, Figure II-6, Figure A1). De façon similaire, on remarque que la différence de δ18O 

(et de δ13C) de la calcite des gros et des petits coccolithophoridés tend à diminuer (Figure 

II-3, Figure II-6). Il semble ainsi possible, à l’inverse, de traduire une différence de 

Figure II-6 – Effet de la [CO2]aq sur les effets vitaux en carbone des coccolithes. Un 
allègement de la limitation en carbone augmente la signature isotopique en carbone des gros 
coccolithes ; il a moins d’impact sur les petites cellules qui sont moins impactées par la limitation 
en carbone du milieu du fait de leur plus grand rapport surface/volume. Figure de McClelland et 
al. 2017.  
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composition isotopique entre les coccolithes de grosses et de petites espèces (ou effet vital 

différentiel) en un degré de limitation de carbone, voire de la lier à une concentration 

théorique de CO2 aqueux.  

Dans le registre fossile, la coccosphère des coccolithophoridés, c’est-à-dire le 

squelette de la cellule, n’est que rarement préservée ; on retrouve la plupart du temps dans 

les sédiments les coccolithes isolés. L’information sur la taille de la cellule n’est donc pas 

préservée directement. Une étude de Henderiks 2008 montre cependant que pour de 

grandes échelles de temps, la taille des coccolithes dans les sédiments est proportionnelle 

à la taille de la cellule pour la plupart des familles de coccolithophoridés dans le registre 

fossile. Cette observation sert de base aux études paléoenvironnementales décrites ci-

dessous.  

2) Etudes publiées sur l’utilisation du d13Ccoccolithe 

Bolton et Stoll en 2013 montrent que jusqu’au Miocène supérieur, le d13C des gros 

et des petits coccolithes (et donc, par extension, le δ13C des gros et petits coccolithophoridés 

qui les ont produits) était similaire, et que depuis cette période, la signature isotopique des 

coccolithes de tailles différentes est distincte. L’étude attribue cette « émergence des effets 

vitaux » interspécifiques à un seuil critique de concentration en CO2 atmosphérique en-

deçà duquel les différentes espèces de coccolithophoridés mettent en place des stratégies 

différentes d’acquisition du carbone du milieu. Hermoso et al. 2020 font également le 

constat de l’apparition d’un écart de δ13C entre gros et petits coccolithes, qu’ils placent vers 

15 Ma. Ils attribuent cette apparition des « effets vitaux différentiels » à la chute des pCO2 

qui a lieu au cours de la transition climatique du Miocène (MCT).  

 En 2016, Tremblin, Hermoso et Minoletti appliquent les résultats de culture et une 

équation liant le DIC à la différence de d13C entre les coccolithes des espèces Coccolithus 

pelagicus et Gephyrocapsa oceanica pour reconstruire une courbe des pCO2 au cours du 

Paléocène au site équatorial ODP 925. Ils utilisent pour cela une différence de δ13C entre 

des coccolithes de taille comprise entre 3 et 5 µm et des coccolithes de taille comprise 5 et 

8 µm.  

L’utilisation du d13Ccoccolithe pour les reconstructions des pCO2 de l’océan de surface 

est toutefois limitée par la difficulté d’isoler la part du signal isotopique due à des variations 

de [CO2]. En effet, le δ13C de la calcite des coccolithes dépend, nous l’avons vu, de 
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l’intensité de l’activité photosynthétique de la cellule. Nous avons évoqué plus haut les 

facteurs (taux de division cellulaire t, rapport PIC/POC, CCMs) qui s’ajoutent à la seule 

teneur en CO2 de l’océan pour contrôler le δ13Ccoccolithe. Certaines études mettent en cause 

ces facteurs pour expliquer l’absence de forte corrélation entre les effets vitaux en carbone 

et la [CO2] qu’elles observent. Ainsi Jin et al. 2018 expliquent l’absence de corrélation 

entre les effets vitaux en carbone mesurés dans les coccolithes du genre Gephyrocapsa et 

le CO2 dans l’Océan Pacifique par un effet du taux de croissance des cellules. Stoll et al. 

2019 pour leur part proposent une activité des CCMs accrue durant les périodes glaciaires 

pour expliquer l’apparente insensibilité du δ13C de la matière organique produite par les 

Haptophytes pendant ces périodes à faible [CO2].  

3) Etudes publiées sur l’utilisation du d18Ococcolithe 

L’étude de Hermoso 2016 sur le cas spécifique des derniers 400 ka montre que les 

variations de la composition isotopique en oxygène de la calcite d’un assemblage constitué 

essentiellement de Gephyrocapsa suivent la succession de périodes glaciaires et 

interglaciaires. Les coccolithes de cette espèce de petite taille présentent des effets vitaux 

plus importants en période glaciaire, lorsque les pCO2 sont faibles, qu’en période 

interglaciaire ; les variations sont donc en accord avec les résultats de culture. 

Cette hypothèse est remise en cause par l’étude de Jin et al. 2018 qui ne constatent 

pas de corrélation entre les effets vitaux en oxygène des Gephyrocapsa et le CO2 ambiant 

depuis les derniers 400 ka. Ils notent cependant une augmentation significative du δ18O des 

coccolithes à mesure que le taux de division cellulaire (t) augmente, qu’ils attribuent à un 

plus faible temps de rééquilibrage entre le CO2 et le HCO3
-. Si leur étude souffre du manque 

d’une référence inorganique fiable à laquelle comparer le δ18Ococcolithe, elle souligne le 

potentiel effet d’une augmentation des effets vitaux en oxygène quand l’utilisation du 

carbone pour la division cellulaire augmente.  
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I) Présentation de la carotte MD95-2037 

La carotte sédimentaire MD95-2037 (37°05’N, 32°02’W) a été collectée au large 

des Açores lors de la campagne IMAGES 101 de 1995 à bord du Marion Dufresne II. Le 

fond marin est situé, à cette localisation, à 2630 m de profondeur. La longueur totale de la 

carotte est de 36 m, les 20 premiers mètres couvrant les derniers 300 ka environ. La carotte 

est constituée pour l’essentiel de boue carbonatée (coccolithophoridés et foraminifères), 

avec des teneurs en CaCO3 de 75% en moyenne (Boelaert 1998). 

1) Hydrologie et conditions en surface associées 

Le site MD95-2037 est situé au nord du Courant des Açores (AC), une branche du 

Courant Nord Atlantique (NAC) (Cavaleiro et al. 2018 ; Figure III-1). Ce courant est 

associé à un front thermo-halin majeur, le Front des Açores (AzF) : au sud de celui-ci, les 

eaux du gyre subtropical sont caractérisées par une forte stratification et une faible 

production primaire (Lévy et al. 2005; Schwab et al. 2012). Au nord de ce front, où se situe 

le site, les eaux sont stratifiées pendant l’été, la production primaire y est donc limitée. 

L’hiver en revanche, la profondeur de la couche de mélange s’approfondit. Ceci permet 

Figure III-1 – Localisation de la carotte MD95-2037 et principaux courants de surface 
associés. NAC : North Atlantic Current, PC : Portugal Current, AC : Azores Current, AzF : 
Azores Front. Fond de carte fait avec le logiciel ODV (Schlitzer, R., Ocean Data View, 
http://odv.awi.de, 2018). 
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l’afflux de nutriments dans les eaux de surface et la formation d’un bloom de production 

primaire au printemps (février-avril, Figure III-2 – A). Si ce phénomène est 

particulièrement marqué à des latitudes supérieures à 40°N (Lévy et al. 2005), il concerne 

également le site MD95-2037.  

Figure III-2 – Variabilité saisonnière de la production primaire au site MD95-2037. A) Images 
satellites de la concentration en chlorophylle a pour l’année 2014 disponibles sur le portail de 
https://www.oceancolour.org/. Version 5.0 (Sathyendranath et al. 2021). L’étoile rouge marque la 
localisation du site MD95-2037. De haut en bas et de gauche à droite les images sont datées des 
mois de janvier, mars, mai et juillet. B) Trait plein : variations de la concentration en coccolithes 
dans les 10 premiers mètres de l’océan de surface au large de l’ile de Terceira dans les Açores 
(moyenne par mois entre 2010 et 2014 (Narciso et al. 2016). Trait mixte : Variations de la 
concentration en chlorophylle a pour une zone couvrant 31.308-33.281°W et 36.29-38.04°N (même 
référence qu’en A). Tiretés : différentiel océan-atmosphère en pCO2 à 36°N, 32.7°W pour l’année 
1995 (Taro Takahashi, Sutherland, and Kozyr 2011). 
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Ce phénomène a des conséquences sur le différentiel de pCO2 océan-atmosphère. 

L’océan de surface au site MD95-2037 agit en moyenne comme un puits de 14 ppm de CO2 

pour l’atmosphère. Ce différentiel varie en fonction des saisons (Figure III-2 – B) : en 

hiver, l’action combinée de la pompe biologique et de la solubilité accrue du CO2 du fait 

de la baisse des températures crée un puits de 40 ppm à la localisation actuelle du site. En 

été, la très faible production primaire et le réchauffement des eaux crée une source de CO2 

pour l’atmosphère de l’ordre de 20 ppm. 

 (Sathyendranath et al. 2021) (Narciso et al. 2016)(Taro Takahashi, Sutherland, and Kozyr 2011) 

2) Changements environnementaux dans l’Atlantique de moyenne latitude 

pendant les cycles glaciaires-interglaciaires du Pléistocène 

Les études évoquent des changements importants d’hydrologie dans l’océan 

atlantique de moyenne latitude au cours du Pléistocène (Martin-Garcia et al. 2018; Naafs 

et al. 2013; Cavaleiro et al. 2018; Stein et al. 2009). Les conditions varient de façon 

significative entre périodes glaciaires et interglaciaires : lors des maxima glaciaires, les 

températures plus basses sont probablement à l’origine de l’inhibition de la production 

primaire dans l’océan Atlantique des pôles jusqu’à 45°N (Lototskaya and Ganssen 1999; 

De Vernal et al. 2005), où les températures ont pu être jusqu’à 10°C plus faibles qu’à 

l’actuel (Pflaumann et al. 2003). En revanche, une large littérature atteste d’une production 

primaire accrue pendant les périodes glaciaires et les événements de Heinrich aux latitudes 

inférieures à 45°N depuis au moins la fin du Pliocène (Naafs et al. 2010). Ces résultats 

proviennent de l’étude d’assemblages de foraminifères (Schiebel et al. 2002), 

d’assemblages de coccolithes (Schwab et al. 2012; Amore et al. 2012), de concentration en 

alcénones dans les sédiments (J. Villanueva et al. 2001; Naafs et al. 2010; Cavaleiro et al. 

2018), ou encore de marqueurs chimiques comme la concentration en baryum (Schwab et 

al. 2012) ou en strontium des carbonates (Cavaleiro et al. 2018). L’hypothèse privilégiée 

pour expliquer ce phénomène met en cause la contraction du gyre subtropical (Figure 

III-1) et l’avancée simultanée du front des Açores vers le sud, probablement du fait de 

vents d’ouest plus vigoureux. Ceci aurait poussé les zones de haute production primaire 

visibles en Figure III-2 – A vers le sud en période glaciaire.  
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II) Modèle d’âge de la carotte MD95-2037 

Au-delà de 40 ka, âge à partir duquel les datations au 14C ne sont plus fiables, la 

datation de carottes sédimentaires du Plio-Pléistocène se fait par la corrélation de signaux 

géochimiques de la carotte avec ceux d’une autre archive climatique mieux datée. Dans le 

cas du site MD95-2037, le modèle d’âge original de la carotte a été établi par comparaison 

du signal d18O du foraminifère benthique C. wuellerstorfi avec celui de la carotte de 

référence SU9008 (Boelaert 1998). Le modèle d’âge de la carotte SU9008 avait été calé 

sur l’enregistrement benthique de la carotte RC11-120 au sud de l’Océan Indien, daté par 

la méthode du « orbital tuning » en 1987 par Martinson et al. L’erreur moyenne sur l’âge 

absolu rapportée par Martinson et al. 1987 sur la carotte RC-11-120 était de ±5 ka. Ce 

premier modèle d’âge illustre les difficultés à établir de manière précise la chronologie des 

événements abrupts qui ont lieu à l’échelle globale lors d’une déglaciation. Depuis, des 

modèles plus précis de tuning orbital ont permis d’affiner la datation des signaux 

géochimiques de certaines carottes sédimentaires (dans l’Atlantique Nord en particulier, le 

d18O benthique de la carotte MD95-2042 par exemple sert désormais de référence). D’autre 

part, le développement de stacks de d18O de spéléothèmes continus sur de longs intervalles 

et datés à l’uranium-thorium (Hellstrom 2006) a ouvert la voie à des datations relatives de 

plus haute précision pour les carottes marines, à condition que les variations 

environnementales enregistrées par les spéléothèmes (généralement, la température ou la 

pluviométrie) soient bien comparables aux variables environnementales disponibles pour 

la carotte (Govin et al. 2015).  

De façon générale, Govin et al. 2015 soulignent l’intérêt d’adapter la méthode de 

calage à la situation de la carotte marine étudiée. Ils recommandent ainsi de ne comparer 

le d18O benthique d’une carotte marine qu’à une courbe de référence obtenue dans le même 

bassin océanique, afin d’éviter les biais liés aux changements de conditions 

hydrographiques qui impactent également le d18O benthique (la température des eaux de 

fond, le d18O de l’eau). De même, bien que l’enregistrement des SSTs obtenu à partir des 

carottes de glace présente l’avantage d’avoir une incertitude absolue de moins de 2 ka 

pendant le dernier interglaciaire (dans le cas du modèle AICC2012 ; Govin et al. 2015), 

leur alignement à un enregistrement de SST marin est déconseillé en dehors des hautes 

latitudes, au-delà desquelles leur synchronisme n’est plus démontré. Finalement, aux 

basses et moyennes latitudes, Govin et al. 2015 recommandent la comparaison des signaux 
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de SSTs marins aux signaux des spéléothèmes les plus proches, dans le cas où les 

changements hydrographiques affectant l’un sont bien équivalents à ceux affectant l’autre.  

1) Données disponibles pour les masses d’eau profondes 

Pour la carotte MD95-2037, le premier modèle d’âge avait été établi avec des 

signaux géochimiques de masses d’eau profondes. Depuis 1998, de nouvelles courbes de 

références existent pour le d18O des foraminifères benthiques. C’est le cas notamment du 

stack benthique global de 2005 par Lisiecki et Raymo puis de sa version mise à jour en 

2016 (Lisiecki and Stern 2016, Figure III-3). Cette dernière étude établit un enregistrement 

de δ18Obenthique régional par bassin étudié, suite à la mise en évidence d’une 

désynchronisation des évènements isotopiques dans les différents bassins pouvant atteindre 

près de 4 ka. Le stack benthique du bassin profond nord-atlantique a été établi en alignant 

dans un premier temps le signal d18O planctonique de la carotte MD95-2042 au large de la 

Figure III-3 – Données de profondeur pour la carotte MD95-2037 (haut) et enregistrements de 
référence (bas). Les données de δ18O benthique pour le site proviennent de la thèse de Boelaert, 1998. 
Ces données peuvent ensuite être alignées au stack benthique régional de Lisiecki et Stern, 2016. Noter 
l’axe inversé du δ18Obenthique. 
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péninsule ibérique au d18O modélisé des carottes de glace du Groenland calé sur les 

enregistrements des spéléothèmes chinois, puis en calant 164 enregistrements benthiques 

de l’Atlantique à celui du site MD95-2042, pour une résolution finale de ±250 ans.  

2) Données disponibles pour les masses d’eau en surface 

Nous disposons pour la carotte MD95-2037 de données de d18O des foraminifères 

planctoniques G. bulloides provenant de l’étude de Boelaert 1998, d’une résolution 

d’environ 10 cm sur l’intervalle étudié, avec un pas d’échantillonnage de 3 cm durant 

l’interglaciaire (Figure III-4). Nous disposons également de données de températures de 

surface (SSTs) obtenues par la méthode UK’37 de Calvo et al. 2001 d’une résolution de 10 

cm. Les données de SSTs et de d18Obulloides sont dans l’ensemble concordantes sur 

l’intervalle de la Terminaison II. Les deux enregistrements témoignent en particulier d’un 

réchauffement en deux parties lors de la déglaciation, avec une forte diminution des 

températures centrée sur 1300 cm que l’on peut associer à l’événement de Heinrich 11. On 

note en revanche un décalage entre les deux enregistrements, avec une hausse des 

températures enregistrée par les alcénones qui commence avant le réchauffement dont 

témoigne le δ18OG. bulloides (Figure III-4), et se termine avant également. On retrouve par 

ailleurs cette caractéristique dans les enregistrements UK’37 et δ18Oplanctonique du site MD95-

2042 (Govin et al. 2015). Pour expliquer les différences entre ces deux enregistrements, 

Govin et al. 2015 évoquent la probable influence du δ18O de l’eau de mer sur le signal 

isotopique des foraminifères, qui peut masquer le signal de SST. L’étude rappelle 

également que des incertitudes persistent quant à la profondeur de calcification des 

foraminifères et sur la saisonnalité et le transport des alcénones. D’autres études attribuent 

ce découplage des enregistrements de δ18OG. bulloides et de SSTs à une incursion d’eaux de 

fonte dans l’océan atlantique au cours de la Terminaison II (Bajo et al. 2020).  

Depuis 2005, il existe un enregistrement continu de d18O d’une stalagmite italienne 

provenant de Antro del Corchia (43°59′N, 10°13′E), une grotte du système karstique des 

Alpes apuanes (Drysdale et al. 2005). L’enregistrement de 2005 est constitué de 237 

mesures de d18O sur une stalagmite (CC5) de 31.8 cm de long. 24 datations par la méthode 
230Th/234U ont permis, via une technique d’inférence bayésienne, d’établir un modèle d’âge 

validé ensuite par une méthode de Monte Carlo. La comparaison du signal de d18O et des 

variations du taux de croissance obtenu par le modèle d’âge permettent à Drysdale et al. 

2005 d’affirmer que la stalagmite étudiée enregistre essentiellement des variations de 
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pluviométrie au cours de la Terminaison II, et est donc sensible à une combinaison de 

changements de SSTs et de δ18Osw. Ceci permet par exemple à Tzedakis et al. 2018 

d’employer le stack des valeurs de δ18O de la grotte de Corchia comme référence pour 

aligner l’enregistrement d18O planctonique du site MD01-2444 au large de la marge 

ibérique (Figure III-4).  

 

 

Figure III-4 – Données de surface disponibles pour la carotte MD95-2037 (haut) et 
enregistrements de référence (bas). L’alignement des données isotopiques des carottes marines aux 
données isotopiques des spéléothèmes a notamment été employé pour caler temporellement la carotte 
MD01-2444 par Tzedakis et al. 2018. Noter l’axe inversé des différents enregistrements de δ18O. A titre 
de comparaison, nous avons également ajouté l’enregistrement isotopique d’un spéléothème de la grotte 
de Dongge (Chine) de Kelly et al. 2006.  
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3) Méthodologie suivie 

Dans un premier temps, nous calons l’enregistrement benthique du site MD95-2037 

au stack benthique régional du bassin nord-atlantique avec le logiciel Analyseries (Paillard, 

Labeyrie, and Yiou 1996). Le calage temporel au niveau de la Terminaison II est ensuite 

affiné en alignant le signal planctonique (de meilleure résolution que le signal de 

température) du site MD95-2037 avec les données de d18O de la grotte de Corchia (Figure 

III-5). Nous associons tout d’abord l’initiation de la déglaciation traduite par une 

augmentation abrupte du d18Obulloides avec celle observée dans l’enregistrement de Corchia 

à 136 ka, en accord avec l’augmentation observée par Martrat et al. 2014 à 135 ± 2.5 ka 

dans l’enregistrement de d18Obulloides dans le bassin d’Alboran. Nous associons ensuite le 

pic interglaciaire de d18Obulloides observé à 129 ka dans le d18Ospéléothème, et enfin l’importante 

excursion négative du d18Ospéléothème à 110 ka.  

(Kelly et al. 2006) 

4) Modèle d’âge obtenu 

Avec ce calage temporel, l’enregistrement des SSTs montre qu’un premier 

réchauffement a lieu à notre site entre 139 ka et 134 ka. Entre 134 et 132 ka (± 0.8), on 

observe une baisse des températures, puis une reprise du réchauffement jusqu’à 126 ± 1.4 

ka, en accord avec les reconstructions pour le site MD95-2042 (Govin et al. 2015). Le 

minimum de δ18Obenthique est quant à lui atteint vers 130 ± 0.6 ka, en accord avec le stack 

benthique de l’Atlantique nord profond (Lisiecki and Stern 2016).  

La baisse des températures observée peu avant la fin de la période glaciaire 

intervient pendant la période identifiée comme étant l’événement de Heinrich par Govin et 

al. 2015 entre 135 et 129 ka. Le site MD95-2037 étant situé aux marges de la ceinture à 

IRD (Rasmussen, Thomsen, and Moros 2016), c’est par une baisse des températures que 

l’on place les événements de Heinrich dans l’océan atlantique de moyenne latitude 

(Salgueiro et al. 2010; Deaney, Barker, and Van De Flierdt 2017).  

Avec ce modèle d’âge nous obtenons un taux de sédimentation post compaction 

environ égal à 13 cm/ka dans l’océan glaciaire (G), qui décroît fortement à 129 ka pour 

atteindre lors de du dernier interglaciaire (LIG) des valeurs de 4.5 cm/ka, avant 

d’augmenter progressivement de nouveau en fin d’intervalle vers des valeurs de 6 cm/ka 

(Figure III-6). Ces taux de sédimentation sont de l’ordre de ceux obtenus pour le site 
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U1313 proche du site MD95-2037 pendant le Pliocène (Naafs et al. 2010). A titre de 

Figure III-5 – Points de calage choisis pour le modèle d’âge du site MD95-2037. Les données 
de δ18Obenthique ont tout d’abord été alignées avec le stack benthique régional de Lisiecki et Stern, 
2016. Le calage temporel a ensuite été affiné en alignant le δ18O de G. bulloides à celui de la grotte 
de Corchia, dont l’enregistrement isotopique composite a été obtenu par Tzedakis et al. 2018. Voir 
le texte pour la méthodologie détaillée.  
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comparaison, cette chute du taux de sédimentation est également une caractéristique du 

modèle d’âge publié récemment pour le site MD95-2042 sur la marge ibérique (Davtian et 

al. 2021).  

5) Incertitudes liées au modèle d’âge 

Les incertitudes liées au calage de l’enregistrement du d18Obulloides à l’enregistrement 

des spéléothèmes sont : (1) l’incertitude d’alignement entre les deux enregistrements 

comparés, (2) l’incertitude liée à la résolution de l’enregistrement de référence, (3) 

l’incertitude liée à la résolution de l’enregistrement calé, et (4) l’erreur de datation de 

l’enregistrement de référence. En calculant la racine carrée de la somme au carré des 

différentes erreurs de calage, nous obtenons l’incertitude d’âge combinée pour nos 

échantillons (Govin et al. 2015), qui néglige l’incertitude d’âge liée aux potentiels 

décalages naturels entre les phénomènes enregistrés par l’enregistrement du d18Obulloides et 

l’enregistrement des spéléothèmes. Les incertitudes obtenues (Figure III-6) sont 

maximales pour les échantillons de la fin de l’ère glaciaire et de la dernière initiation 

glaciaire, c’est-à-dire au début et à la fin de l’enregistrement des spéléothèmes où l’erreur 

d’alignement est importante. Les âges sont mieux contraints à la déglaciation et au dernier 

interglaciaire, là où la résolution du d18Obulloides est plus importante et où l’erreur 

d’alignement l’est moins. L’incertitude d’âge ainsi obtenue est d’environ 3 ka pendant la 

période glaciaire (ca. 140 ka) et en fin d’intervalle pendant l’initiation glaciaire (débutant 

Figure III-6 – Taux de sédimentation associé au modèle d’âge du site MD95-2037. Sont aussi 
représentées les incertitudes liées au modèle d’âge (croix). 
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vers 118 ka). Elles sont d’environ 0.8 ka pendant l’événement de Heinrich et pendant 

l’interglaciaire.  

III) Analyses sur sédiments bruts 

1) Analyses XRF de Sr/Ca sur la carotte 

Les analyses de Sr/Ca sur des populations de coccolithes ont été proposées comme 

proxies du taux de croissance des coccolithophoridés, et, par extension, de la 

paléoproduction primaire (Stoll and Schrag 2000). Ce proxy repose sur l’hypothèse que la 

calcite des coccolithes incorpore davantage de strontium lorsque le taux de calcification 

augmente, qui varie lui-même en fonction du taux de croissance des cellules. 

Les mesures du rapport Sr/Ca de la carotte ont été effectuées à l’aide d’un analyseur 

portable à fluorescence X (XRF) Niton XL3t-900s de chez Thermo Scientific. Nous avons 

choisi un pas d’échantillonnage de 2 cm. Les données obtenues sont des fractions 

massiques de strontium et de calcium. A partir de ces données, le rapport Sr/Ca est obtenu 

de la façon suivante : 

uv
"wLNLLN*)[k&O

xxyz xyz =
uv	({|.%)

"w	({|.%)
×
�RK	

�Ä,
×1000 /0. 222. 1  

Avec MCa et MSr la masse molaire du calcium et du strontium, respectivement de 

40.08 et 87.62 g/mol. 

Des études ayant montré un contrôle de la température sur l’incorporation du 

strontium dans la matrice des microfossiles, il existe des fonctions de transfert permettant 

d’isoler le signal du taux de croissance dans les valeurs de Sr/Ca. Ce Sr/Ca « résiduel » 

peut être calculé avec la formule de Stoll et al. 2002 sur des cultures de Gephyrocapsa 

oceanica :  

uv
"w,éO)\(&*

= uv
"wLNLLN*)[k&O

− 0.0636 ∗ SST − 1.3944 /0. 222. 2  

ou avec la formule de Mejía et al. 2014 calculée à partir de données de cultures et 

destinée aux assemblages multi-spécifiques (avec H. carteri, C. leptoporus, C. braarudii 

et G. oceanica notamment) :  

uv
"w,éO)\(&*

= uv
"wLNLLN*)[k&O

− 0.0501 ∗ SST − 1.7053 /0. 222. 3  
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2) Analyses de CaCO3 

Des analyses du contenu en CaCO3 de seize échantillons de la période d’étude ont 

été effectuées par la méthode gazométrique de Müller and Gastner 1971 qui consiste à 

mesurer avec un manomètre Bourdon le CO2 total émis par la digestion d’un échantillon 

par de l’acide chlorhydrique, qui peut être directement lié à la concentration en CaCO3 de 

l’échantillon. Il est nécessaire au préalable d’établir une gamme d’étalonnage en mesurant 

le CO2 émis par la digestion d’échantillons de CaCO3 pur (Carlo Erba) de différentes 

masses. Les erreurs associées à cette méthode sont de ± 1 % sur le pourcentage de CaCO3 

dans l’échantillon (Müller and Gastner 1971).  

IV) Analyses sur fractions microséparées 

1) Protocole de microséparation et préparation des frottis 

Les boues calcaires qui composent la carotte MD95-2037 sont composées d’un 

mélange hétérogène de particules carbonatées biogènes. Il s’agit pour la plupart de tests de 

foraminifères et de coccolithes. Le matériel non carbonaté inclut des argiles et du quartz 

détritique. Le protocole de microséparation vise à obtenir, depuis l’échantillon brut, des 

fractions purifiées en coccolithes.  

Dans un premier temps, environ 2 à 3 grammes de chaque échantillon ont été mis 

en suspension dans une solution d’eau déminéralisée neutralisée par ajout de NaOH (pH 

supérieur à 7). Le matériel en suspension est tamisé à 160 µm afin d’isoler les plus gros 

composants. Si des agrégats persistent sur le tamis, le matériel en suspension est introduit 

dans une cuve à ultrasons de 35 kHz (20 secondes à 20% de la puissance afin de ne pas 

briser les tests de foraminifères) puis re-tamisé. Une fois la fraction grossière isolée du reste 

des composants, le reste du sédiment en suspension est ensuite soumis à une série de 

microfiltrations selon le protocole décrit par Minoletti, Hermoso and Gressier, 2009 : le 

sédiment en suspension est introduit dans un tube en pyrex au bout duquel est fixé une 

membrane en polycarbonate Millipore de porosité au diamètre contraint (Figure III-7). 

Cette membrane vibre dans une cuve à ultrasons. Tandis que le matériel carbonaté déposé 

sur la membrane est récupéré, le matériel en suspension est passé à travers une nouvelle 

membrane, de plus petite porosité. Nous avons procédé à six étapes de filtrations pour les 

échantillons du site MD95-2037, à 20, 12, 8, 5, 3 et enfin 2 µm.  
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Ce protocole nous permet d’isoler huit fractions par échantillon : une fraction > 160 

µm qui concentre des foraminifères, une fraction de composants compris entre 20 et 160 

µm qui concentre également des foraminifères de plus petite taille. Les fractions de taille 

inférieure sont susceptibles de de concentrer des coccolithes : 12-20 µm, 8-12 µm, 5-8 µm, 

3-5 µm, 2-3 µm et enfin <2 µm. Afin de s’assurer de la qualité de la filtration et avant de 

procéder à la suivante, un frottis du matériel récolté sur la membrane est réalisé : une partie 

du matériel est diluée dans un tube Eppendorf de 1.5 mL avec de l’eau déminéralisée et 

neutralisée ; environ 100 µL de ce matériel dilué est apposé sur une lame mince puis 

recouvert d’une lamelle fixée avec de la colle UV NOA 61 de Norland Products Inc et 

observé en microscopie optique. Au terme du processus de filtration, les fractions purifiées 

en coccolithes sont concentrées dans des coupelles en verre puis séchées.  

2) Analyses isotopiques  

Pour chaque fraction étudiée, entre 45 et 80 µg de poudre ont été prélevés et insérés 

dans le dispositif automatisé de préparation des échantillons carbonatés Kiel IV Carbonate 

de Thermo ScientificTM. Les échantillons sont digérés sous vide à l’acide 

orthophosphorique. Le CO2 issu de la réaction est purifié dans un système automatisé de 

Figure III-7 : Dispositif de microséparation des sédiments suspension (Minoletti, Hermoso 
and Gressier, 2009). Le sédiment en suspension est passé à travers une succession de 
membranes en polycarbonate de porosité au diamètre contraint vibrant dans une cuve à ultrasons. 
Ce dispositif permet d’isoler les composants du sédiment initial dans des fractions de diamètre 
contraint.  
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piégeage et envoyé vers le spectromètre de masse Delta V de Thermo ScientificTM. Les 

mesures isotopiques sont ensuite normalisées au NBS 19 (Paul, Skrzypek, and Fórizs 

2007), dont au moins six échantillons sont analysés par série. La précision de l’analyse 

isotopique par série est obtenue en calculant l’écart-type sur les analyses des échantillons 

NBS-19 : elle est au maximum de 0.02‰ pour le d13C et de 0.07‰ pour le d18O sur 

l’ensemble des séries. 

3) Etudes au microscope électronique à balayage 

Les observations au microscope électronique à balayage (MEB) ont pour but de 

vérifier l’état de préservation des coccolithes des fractions microséparées. Elles permettent 

également de contraindre plus spécifiquement les assemblages de coccolithes obtenus dans 

chaque fraction. Contrairement aux frottis effectués sur les fractions en suspension, les 

fractions choisies pour les observations au MEB sont préparées à partir des fractions à 

coccolithes sèches. Une pointe de matériel est remis en suspension dans de l’eau 

déminéralisée et neutralisée au HNO3
-, passé aux ultrasons pendant 20 secondes afin de 

défaire les agrégats, et apposé sur une membrane Millipore en polycarbonate (47 mm de 

diamètre, pores de de 1.2 µm de diamètre) maintenue sous vide par une rampe de filtration 

Millipore. Une fois sèche, une partie de la membrane est apposée sur du ruban adhésif 

conducteur en carbone, fixée sur un plot et métallisé au carbone. Les observations ont été 

effectuées à Sorbonne Université sur un Zeiss Supra 55 VP.  

4)  Quantification des effets vitaux des coccolithes 

L’effet vital est défini comme l’écart de composition (isotopique, chimique, etc.) 

entre un biominéral formé par un organisme et une référence inorganique. Dans le cas de 

notre étude, il s’agit d’un effet vital isotopique mesuré dans une calcite biominéralisée. 

Comme présenté dans le Chapitre II, l’effet vital des coccolithes est donc défini comme la 

différence de δ18O (ou de δ13C) entre la calcite des fractions purifiées en coccolithes et la 

calcite inorganique théorique. 

En pratique, on trouve peu de minéraux de calcite non biogénique dans les 

sédiments. La connaissance de δ18Oinorganique ou de δ13Cinorganique est pourtant nécessaire à la 

plupart des reconstructions paléoclimatiques basée sur l’étude de biominéraux 

(paléothermomètrie avec le δ18O, paléobarométrie avec le δ13C). Ainsi dans la plupart des 

cas les études utilisent-elles la composition isotopique des foraminifères pour déduire une 
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mesure de la composition isotopique de la référence inorganique (Pearson 2012; Jin et al. 

2018; Stoll et al. 2019). Cette démarche s’appuie sur des expériences d’élevages en 

laboratoire de différentes espèces, dont certains résultats sont par exemple représentés en 

(Figure II-2). 

Pour notre étude, nous avons déduit une mesure du δ18Oinorganique et du δ13Cinorganique 

des enregistrements de δ18O et de δ13C du foraminifère planctonique Globigerina bulloides 

disponibles pour la période (Villanueva et al. 2001). Cette démarche suppose que :  

- les coccolithophoridés calcifient dans la même masse d’eau que G. bulloides 

- l’effet vital de G. bulloides est suffisamment contraint par des expériences 

de laboratoire 

Des expériences à température variable de Bemis et al. 1998 il ressort que l’effet 

vital en oxygène de G. bulloides n’est pas dépendant de la température, et que l’écart de 

composition entre δ18OG. bulloides et δ18Oinorganique est constant et égal à 0.52 : 

δJYOÑÖÜáà = δJYOâ.+(**N)\&O + 0.52 /0. 222. 4  

Avec δ18OG. bulloides et δ18Oinorganique exprimés en ‰ VPDB. De même, il ressort de 

l’expérience de Bemis et al. 2000 que l’effet vital en carbone de G. bulloides est quant à 

lui dépendant de la température. Ils proposent : 

δJ6CÑÖÜáà = 0.11	×	T + 2.07 +	δJ6Câ.+(**N)\&O /0. 222. 5  

avec δ13CG. bulloides et δ13Cinorganique exprimés en ‰.  

L’effet vital absolu est ensuite calculé par : 

DJYOãåç = 	 δJYOéÜééÜèÑêë − δJYOÑÖÜáà /0. 222. 6  

et par : 

DJ6Cãåç = 	 δJ6CéÜééÜèÑêë − δJ6CÑÖÜáà /0. 222. 7  

avec Δ18Oabs et Δ13Cabs en ‰ VPDB.  
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5) Quantification des effets vitaux différentiels des coccolithes  

Nous avons décrit dans le chapitre précédent comment des études de cultures en 

laboratoire (Hermoso 2014), de modélisation cellulaire (McClelland et al. 2017) et sur 

carottes marines avaient souligné le contrôle de la concentration en CO2 dissous sur l’effet 

vital absolu des coccolithes. En particulier, des différences de limitation en carbone entre 

les petites et grosses cellules semblent expliquer l’écart de composition isotopique mesurée 

dans leurs coccolithes. A l’inverse, l’écart de composition isotopique entre gros et petits 

coccolithes (ou effet vital différentiel) est susceptible d’être relié à un niveau de [CO2] dans 

le milieu (Hermoso, Chan, et al. 2016). 

Afin de tester cette hypothèse, nous nous proposons d’étudier la variation au cours 

du temps des effets vitaux différentiels. En particulier, nous regarderons la différence de 

composition isotopique exprimée par les différentes fractions purifiées en coccolithes 

obtenues à partir du protocole de microséparations. Les effets vitaux différentiels sont 

définis par : 

DJYOíÑìì = 	 δJYOîïêÑêç	éÜééÜèÑêëïç − δJYOàáÜç	éÜééÜèÑêëïç /0. 222. 8  

et par : 

DJ6CíÑìì = 	 δJ6CîïêÑêç	éÜééÜèÑêëïç − δJ6CàáÜç	éÜééÜèÑêëïç /0. 222. 9  

avec Δ18Odiff et Δ13Cdiff en ‰ VPDB.  

V) Courbe de référence de CO2 aqueux 

Les expériences de culture en laboratoire et de modélisation numérique ont 

démontré le rôle de la disponibilité en CO2 dissous dans le milieu sur l’expression des effets 

vitaux des coccolithes (Rickaby, Henderiks, and Young 2010; Hermoso, Minoletti, et al. 

2016; Hermoso, Chan, et al. 2016; McClelland et al. 2017). Nous établissons pour cette 

étude une courbe théorique de variation de la [CO2] au cours de la Terminaison II, afin de 

la comparer aux variations des effets vitaux au cours de la même période.  

A partir des enregistrements de pCO2 des carottes de glace antarctiques, il est 

possible de déduire un CO2 à l’équilibre avec l’atmosphère, pourvu que la température de 

l’eau de surface (SST) et sa salinité soient connues (Zeebe and Wolf-Gladrow 2001, Figure 
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III-8). Nous avons réalisé le calcul des [CO2] avec le package « seacarb » disponible pour 

R (https:// CRAN.R- project.org/package=seacarb) en utilisant les constantes K1 et K2 de 

Lueker, Dickson, and Keeling 2000 et à partir de données de pCO2, SSTs et de salinité (et 

leur incertitudes associées) décrites ci-dessous. L’erreur (1 σ) sur le calcul de la [CO2] est 

obtenue en utilisant un module du même package R par 10 000 simulations de Monte Carlo.  

1) Enregistrement de pCO2 

Depuis 1999 et la publication de la première courbe de pCO2 des carottes de glace 

(Petit et al. 1999), les enregistrements de pCO2 se sont étendus pour couvrir 800 ka (Lüthi 

et al. 2008). La combinaison des enregistrements des différents sites de carottage et la mise 

à jour des modèles d’âge (voir Chapitre 1) a également permis d’établir une courbe 

composite des variations de pCO2 depuis 800 ka (Bereiter et al. 2015), que nous avons 

utilisée comme référence pour cette étude (Figure III-8). Les enregistrements des pCO2 de 

l’Antarctique sont considérés comme représentatifs de la pCO2 globale avec une résolution 

d’environ 750 ans. L’erreur associée à la mesure est, selon Petit et al. 1999, de de ± 3 ppm.  

2) Enregistrement des températures de surface 

Les estimations de température proviennent des mesures UK’37 effectuées sur les 

échantillons de la carotte (Calvo et al. 2001) à une résolution d’environ 10 cm pour la 

période considérée (Figure III-8). Cette méthode utilise le rapport d’insaturation des 

alcénones comme proxy des SSTs (Herbert 2003). La méthode UK’37 est généralement 

considérée comme fiable pour les régions comprises entre 60°S et 60°N (Herbert 2003; 

Filippova et al. 2016). Les études montrent toutefois une tendance à la surestimation des 

températures lorsque l’abondance des C37 :4 dépasse 5% dans le sédiment (Calvo, Grimalt, 

and Jansen 2002). Si Stein et al. 2009 notent que les concentrations de C37 :4 augmentent 

dans les sédiments glaciaires par rapport aux interglaciaires au site U1313 proche du site 

MD05-2037, celles-ci ne dépassent pas les 5%. 

Pour cette étude nous prenons une erreur de ± 1.2°C sur les SSTs (Conte et al. 2006). 

Pour les gammes de pCO2 et de SSTs considérées, cette incertitude crée en moyenne une 

incertitude de +	0.41
−	0.18

 µmol.kg-1 de CO2.  
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3) Courbe de salinité 

A l’inverse des SSTs, peu de proxies existent pour l’heure pour reconstruire les 

variations de salinité. A partir de l’étude d’assemblages de dinoflagellés, De Vernal et al. 

2005 estiment que la salinité dans l’océan de surface au large de la péninsule ibérique a 

augmenté de 1.5 psu au cours de la dernière déglaciation. Ils attribuent cette plus faible 

salinité dans l’océan glaciaire nord atlantique à une décharge d’eau douce au printemps 

plus importante qu’à l’actuel mais posent néanmoins la question de la fiabilité des résultats 

qu’ils obtiennent. En appliquant la méthodologie décrite par Gray and Evans 2019, nous 

Figure III-8 – Evolution du CO2 dissous au site MD95-2037 au cours de la 
Terminaison II. Les données de pCO2 proviennent de Bereiter et al. 2015, les 
données de températures de Calvo et al. 2001, et la courbe de salinité a été 
construite à partir du stack benthique de Lisiecki et Raymo, 2005. L’erreur 
moyenne sur le CO2 est représentée en traits diagonaux rouges (1 SD). Voir le texte 
pour le détail de la méthode.  
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calquons les variations de salinité entre l’océan glaciaire et interglaciaire (de 34.5 à 36 psu 

au cours de la déglaciation) sur la courbe de changement du niveau marin au cours de la 

période obtenue par Spratt and Lisiecki 2016 à partir de l’enregistrement δ18Obenthique 

(Figure III-8). Nous considérons pour les calculs une erreur de ± 1 psu en salinité. Cette 

très large incertitude, qui reflète le peu de contraintes qui existent sur les changements de 

salinité au cours d’une déglaciation, a toutefois une importance limitée sur le calcul du 

CO2 : une erreur de ± 1 psu conduit à une erreur de ± 0.09 µmol.kg-1 de [CO2aq].  

4) Evolution de la [CO2] au cours de la déglaciation  

Nous obtenons une courbe de CO2 dissous qui présente les valeurs les plus faibles 

pendant la période glaciaire (autour de 7 µmol.kg-1), et les valeurs les plus importantes 

pendant l’interglaciaire (un maximum de 9.34 µmol.kg-1 est atteint 128.5 ± 0.8 ka). Le CO2 

dans l’océan de surface au site MD95-2037 augmente ainsi de 2.34 µmol.kg-1 pendant la 

déglaciation. Cela représente une augmentation relative de 30% qui ne peut être négligeable 

pour la production primaire dans un environnement soumis à une forte limitation en CO2. 

L’erreur moyenne sur la [CO2] est de 0.74 µmol.kg-1 (1SD). On note que l’enregistrement 

de [CO2] diffère de l’enregistrement de pCO2 notamment au moment de l’événement de 

Heinrich : en effet, le refroidissement important dont fait l’objet l’Atlantique de moyenne 

latitude mène à une solubilisation de CO2 importante. Cela contribue à créer un pic de CO2 

dissous qui n’apparait pas dans l’enregistrement antarctique.  
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I) Analyses sur échantillons bruts de la carotte 

1) Calcimétrie 

Le contenu en CaCO3 varie de 68 à 89 % sur l’ensemble de la période d’étude 

(Figure IV-1). Ces variations sont corrélées (R2 = 0.83) à celles de la réflectance mesurée 

à bord (Bassinot and Labeyrie 1996). Ainsi l’étude de ces deux enregistrements révèle que 

la fin de la période glaciaire est marquée par deux baisses successives du contenu en 

CaCO3, dont la deuxième coïncide avec l’événement de Heinrich 11. Les teneurs en 

carbonates augmentent à la fin de cet événement froid pour atteindre des valeurs élevées 

de %CaCO3 (85-90 %), qui se maintiennent lors de l’initiation de la dernière période 

glaciaire.  

2) Variations du rapport Sr/Ca de la carotte 

Les rapports Sr/Ca obtenus sur la carotte s’échelonnent de 1.65 à 2.37 mmol.mol-1
 

(Figure IV-2). Malgré un protocole de mesure différent (ici : avec un pistolet XRF), ces 

valeurs sont comparables aux valeurs de Sr/Ca obtenues pour la Terminaison II au large de 

l’Afrique du Sud par Mejía et al. 2014 (1.72-2.24 mmol/mol), qui utilisent une méthode 

chimique par voie humide dérivée du protocole décrit dans Stoll and Ziveri 2002.  

Figure IV-1 – Variation du contenu en CaCO3 du sédiment brut au cours de la période d’étude. 
Les valeurs obtenues par la digestion des échantillons dans de l’acide chlorhydrique (losanges sur la 
figure de gauche) sont fortement corrélées (R2 = 0.83) aux valeurs de réflectance à la longueur d’onde 
de 400 nm obtenues à bord de la mission océanique (tiretés).  
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Les expériences de culture en laboratoire sur des coccolithophoridés ayant montré 

qu’une augmentation de la température pouvait favoriser (sans effet du taux de division 

cellulaire) l’incorporation du strontium dans la matrice carbonatée (Stoll et al. 2002), il est 

nécessaire de corriger ce rapport pour prendre en compte l’effet de la température (voir 

Matériels et Méthodes) pour isoler le signal du taux de division cellulaire des cellules. Les 

valeurs pour le Sr/Carésiduel ainsi obtenues sont comprises entre -1.06 et -0.11 mmol/mol 

Figure IV-2 – Variations du rapport Sr/Ca (haut) et du Sr/Carésiduel (bas) au cours de la 
Terminaison II. Haut : sont indiqués en rouge les échantillons pour lesquels nous avons obtenu 
des fractions purifiées en coccolithes. Les données de SSTs proviennent de Calvo et al. 2001. 
Panneau du bas : variations du Sr/Carésiduel calculées d’après le Sr/Ca et des SSTs par le bais de 
l’équation propre à Gephyrocapsa oceanica de Stoll et al. 2002 (bleu) et par celle de Mejía et al. 
2014 (rouge) pour un assemnlage polyspécifique. Valeurs de δ18Obenthique de Boelaert 1998. 
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après application de l’équation spécifique à Gephyrocapsa oceanica (Stoll et al. 2002), et 

entre -1.08 et -0.19 mmol/mol lorsqu’on applique l’équation pour un assemblage 

polyspécifique (Mejía et al. 2014). Au vu de l’accord entre les résultats obtenus en 

appliquant les équations de l’une ou l’autre étude, et de la nature polyspécifique de 

l’assemblage de coccolithes du sédiment brut (Figure IV-3), le reste de la description du 

Sr/Carésiduel porte sur les résultats obtenus à partir de l’équation de Mejía et al. 2014. 

Les valeurs de Sr/Carésiduel sont globalement plus élevées lors de la période glaciaire 

(avec des valeurs de -0.67 mmol/mol en moyenne en excluant l’événement de Heinrich) 

que lors de l’interglaciaire et de l’initiation glaciaire (avec une moyenne combinée de -0.85 

mmol/mol). L’événement de Heinrich en fin de période glaciaire est marquée par une 

hausse du Sr/Carésiduel (-0.60 mmol/mol en moyenne).  

II) Fractions microséparées  

1) Assemblages par fraction microséparée 

A partir des échantillons bruts (Figure IV-3), le protocole de microséparation 

permet d’isoler quatre fractions riches en coccolithes (Figure IV-4). Les composants 

Figure IV-3 – Photographie d’un échantillon brut du site MD95-2037 observé au 
microscope optique. Echantillon de l’événement de Heinrich 11 (H11) (130.1 ka). 
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majoritaires des fractions comprises entre 8 et 12 µm sont les gros coccolithes de l’espèce 

Figure IV-4 – Fractions purifiées en coccolithes obtenues au terme du processus de microséparation 
(imagerie MEB à gauche, microscopie optique à droite). Fraction 8-12 µm : A : glaciaire (139.7 ka), 
B : événement de Heinrich H11 (131.3 ka). Fraction 5-8 µm : C : glaciaire (135.9 ka), D : initiation 
glaciaire (114.8 ka). Fraction 3-5 µm : E : glaciaire (139.7 ka), F : H11 (132 ka). Fraction 2-3 µm : G : 
initiation glaciaire (110.5 ka), H : glaciaire (138.2 ka). Voir texte pour la description détaillée. 
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Coccolithus pelagicus et les fragments de foraminifères. Sont également présents dans la 

plupart des échantillons les coccolithes des espèces Calcidiscus leptoporus et 

Scyphosphaera apsteinii, des calcisphères produites par des dinoflagellés calcaires de la 

famille Thoracosphaeraceae et des foraminifères juvéniles. Plus rarement, on y trouve des 

coccolithes des genres Pontosphaera et Syracosphaera.  

Les fractions comprises entre 5 et 8 µm sont dominées par des coccolithes de 

Calcidiscus leptoporus, Coccolithus pelagicus et Helicosphaera carteri et, en moindre 

quantité, des fragments de foraminifère. Des fragments de calcisphères ainsi que des 

coccolithes des genres Pontosphaera, Syracosphaera et Rhabdosphaera sont également 

présents en quantités réduites dans la plupart des échantillons.  

Les fractions entre 3 et 5 µm sont dominées par des coccolithes des espèces 

Helicosphaera carteri, Calcidiscus leptoporus et du genre Gephyrocapsa. On y trouve 

également des fragments de foraminifère et de calcisphères, et des coccolithes des genres 

Pontosphaera et Rhabdosphaera.  

Enfin, les fractions comprises entre 2 et 3 µm sont très largement dominées par des 

coccolithes du genre Gephyrocapsa. Les autres composants de ces fractions incluent des 

fragments de coccolithes plus gros (appartenant souvent à l’espèce Calcidiscus leptoporus), 

ainsi que des coccolithes des genres Helicosphaera et Rhabdosphaera. Les observations au 

MEB permettent par ailleurs de rendre compte de variations dans les assemblages de 

Gephyrocapsa au cours de la période d’étude, que traduisent des changements couplés de 

la longueur des coccolithes et de l’angle que forme le pont avec cet axe (Figure IV-5). Si 

notre échantillonnage MEB ne permet pas de définir avec précision l’évolution de la 

proportion des différents morphotypes dans l’assemblage total des Gephyrocapsa, il permet 

d’identifier que les assemblages sont dominés par des coccolithes avec des angles de ponts 

très réduits et de longueur globalement supérieure à 2.2 µm lors de la période glaciaire en 

début d’intervalle et lors de l’initiation glaciaire en fin d’intervalle (Figure IV-4 – G, 

Figure IV-6 – B). Les échantillons de la fraction 2-3 µm couvrant l’événement de Heinrich 

sont quant à eux composés d’une proportion importante de coccolithes de longueur et 

d’angle de pont importants (Figure IV-6 – A). Au vu de ces éléments, on peut attribuer 

avec précaution les coccolithes des échantillons glaciaires et fin d’interglaciaire à 

Gephyrocapsa muellare (Gephyrocapsa Cold dans la terminologie de Bollmann 1997), et 

les gros coccolithes des échantillons de l’évènement de Heinrich à Gephyrocapsa oceanica 
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(Gephyrocapsa Larger), trouvé dans des environnements à forte productivité (Bollmann 

1997).  

 (Andrew McIntyre, Bé, and Roche 1970) 

2) Pureté des fractions à coccolithes 

Nous cherchons à isoler la signature isotopique des coccolithes selon leur taille. 

Ainsi la présence dans les échantillons de composants calcitiques d’autre nature que les 

coccolithes est susceptible de biaiser le signal de la fraction étudiée.  

Les sources de pollution des fractions varient en fonction de la fraction étudiée. La 

fraction 8-12 µm dominée par C. pelagicus est affectée comme décrit plus haut par la 

présence de fragments de foraminifères, ainsi que par des foraminifères juvéniles entiers. 

La présence de kystes de dinoflagellés calcaires dans l’échantillon peut également biaiser 

le signal isotopique de la calcite des fractions. Ainsi sont à exclure de l’analyse les fractions 

comprises entre les cotes 1180 cm (114.8 ka, initiation de la glaciation) et 1269 cm (130,7 

ka, fin de l’évènement de Heinrich), dans lesquelles les C. pelagicus sont présents en 

quantité réduite voire nulle au profit de kystes de dinoflagellés et de fragments de 

foraminifères.  

De même, les fractions 5-8 µm et 3-5 µm sont affectées par la présence de fragments 

Figure IV-5 – Critères morphologiques des coccolithes permettant de distinguer 
trois morpho-espèces de Gephyrocapsa fréquemment présentes dans les 
sédiments pléistocènes. Cette classification se fait à partir de deux critères : l’angle 
que forme le pont avec le grand axe du coccolithe (A), et la longueur du coccolithe 
(B). Figure reprise de Bollmann 1997. Classification de McIntyre, Bé et Roche 1970.  
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de foraminifères, dans des proportions cependant beaucoup moins importantes que la 

fraction 8-12 µm : des comptages (n = 150 en moyenne) effectués sur sept fractions 5-8 µm 

de la période étudiée montrent qu’au maximum, les fragments de foraminifères 

représentent 10% des composants des fractions.  

Si pour leur part les fractions comprises entre 2 et 3 µm sont composées quasi 

exclusivement de coccolithes (> 95%), elles sont en revanche composées en partie par des 

fragments provenant de coccolithes des fractions supérieures susceptibles de compliquer 

notre analyse (Figure IV-6). Les proportions de cette pollution varient en fonction de la 

période considérée : les coccolithes de taille supérieure à 3 µm (ou leurs fragments) 

représentent 15% des coccolithes identifiés dans les fractions pendant la période glaciaire. 

Ce pourcentage peut augmenter jusqu’à 35% pendant l’événement de Heinrich, au cours 

duquel des fragments de coccolithes des espèces H. carteri et C. leptoporus sont 

notamment présents dans l’assemblage (Figure IV-6 – A). Les images MEB permettent 

toutefois de rendre compte du fait que ces coccolithes sont pour la plupart entiers dans la 

fraction 2-3 µm : si la fraction n’enregistre pas un signal pur en « Gephyrocapsa », il est 

toujours possible qu’elle enregistre un signal isotopique de « petites cellules ». Nous 

discutons dans la partie de Discussion V.II.5 d’une possible correction pour prendre en 

compte les changements d’assemblage dans la fraction 2-3 µm afin d’isoler un signal 

« Gephyrocapsa » pour l’ensemble de la période d’étude. 

 

Figure IV-6 – Images MEB présentant la pureté en Gephyrocapsa des fractions 2-3 µm. Sont 
représentés en vert les coccolithes du genre Gephyrocapsa, en rouge les coccolithes produits par d’autres 
espèces, en bleu le reste des composants carbonatés (fragments de dinoflagellés, foraminifères, 
coccolithes non identifiés, etc.) (A) Echantillon de l’événement de Heinrich (133.9 ka) ; (B) échantillon 
glaciaire (135.9 ka). Pour l’échantillon A, les coccolithes non-Gephyrocapsa représentent 35% de la 
surface totale des composants colorés, contre 15% pour l’échantillon B. 
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3) Préservation des coccolithes 

Les observations MEB permettent de rendre compte de la bonne préservation des 

coccolithes des différentes fractions (Figure IV-7). Tout d’abord il existe peu de signes de 

la dissolution qui peut affecter les coccolithes en cas de diagénèse tardive (Adelseck, 

Geehan, and Roth 1973) : les bords des boucliers des coccolithes sont rectilignes, l’aire 

centrale de Syracosphera pulchra est préservée (Figure IV-7 – E), les boucliers distaux 

des Gephyrocapsa ne présentent pas de fentes de dissolution qui peuvent apparaitre entre 

les cristaux (Figure IV-7 – A/C). Les ponts des Gephyrocapsa sont conservés dans la 

grande majorité des cas. Enfin, les deux boucliers proximaux et distaux de Calcidiscus 

leptoporus sont le plus souvent solidaires quand ils ne sont pas présents sous forme de 

fragments (Figure IV-7 – F/G), signe supplémentaire qu’ils sont peu affectés par la 

dissolution (Langer, Nehrke, and Jansen 2007). De plus, on observe peu de recristallisations 

sur les coccolithes : les cristaux de Rhabdosphaera clavigera sont bien marqués et ne 

présentent pas de signe de patine (Figure IV-7 – B) ; chez Calcidiscus leptoporus, ni les 

boucliers distaux, ni l’espace entre les deux boucliers, ni enfin le tube ne sont très affectés 

par des surcroissances de calcite (Figure IV-7 – F/G).  

4) Résultats isotopiques des fraction purifiées 

a) Distribution par fraction 

Les compositions isotopiques δ18O et le δ13C sont des différentes fractions riches en 

coccolithes sont distinctes les unes des autres (Figure IV-8). Dans le système isotopique 

de l’oxygène, les fractions entre 3 et 5 µm et 5 et 8 µm ont un δ18O similaire (respectivement 

compris entre -0.98 et 1.60 ‰ et -1.01 et 1.70 ‰). La fraction comprise entre 8 et 12 µm 

présente un δ18O moins négatif, compris entre -0.35 et 2.29 ‰). Cette fraction est celle dont 

le δ18O est le plus proche de celui de G. bulloides (0.33 ‰ de différence en moyenne). 

Enfin, la fraction comprise entre 2 et 3 µm a le δ18O le plus positif, avec des valeurs 

comprises entre -0.07 et 3.47 ‰. Cette fraction présente la composition isotopique en 

oxygène la plus proche de celle de la calcite inorganique théorique (de 0.68 à 3.21) calculée 

à partir du δ18OG. bulloides (Eq. III.4).  

Dans le système isotopique du carbone, les valeurs des fractions 8-12 µm et 5-8 µm 

sont proches : elles sont respectivement comprises entre -2.59 et -2.03 ‰ et entre -2.36 et 

-1.50 ‰ (Figure IV-8). La fraction 3-5 µm a un δ13C moins négatif (de -1.66 à -0.63 ‰). 
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Dans ce système, c’est cette fraction qui a la composition isotopique la plus proche de celle 

Figure IV-7 – Coccolithes individuels imagés par microscopie électronique à balayage. La barre 
d’échelle est de 1 µm pour toutes les images. (A) Gephyrocapsa muellare, fraction 2-3 µm, 139.7 ka ; 
(suite page suivante) 
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de G. bulloides, dont les valeurs sont comprises entre -0.51 et -0.67 ‰. Enfin, la fraction 

2-3 µm a le δ13C le plus positif, avec des valeurs comprises entre -0.14 et 1.70 ‰. 

L’ensemble de ces fractions présente une composition isotopique très inférieure au δ13C de 

la calcite inorganique calculé à partir de la composition isotopique de G. bulloides (Eq. 

III.5).  

b) Evolution au cours du temps 

Toutes les fractions isotopiques présentent les valeurs les plus élevées en début 

d’intervalle pendant la période glaciaire, puis une diminution de plus de 2.50 ‰ jusqu’à 

environ 123 ka. Au-delà de 123 ka, le δ18O des fractions augmente de nouveau. Ces 

tendances suivent très largement l’évolution du δ18O de G. bulloides et de la calcite 

inorganique, dont la diminution au cours de la déglaciation peut être attribuée aux effets 

conjoints d’une hausse de la température et d’une diminution du δ18Osw (Kim and O’Neil 

1997; Rohling 2013) (Figure II-2). Dans le détail cependant, on note que l’écart de δ18O 

entre les fractions varie avec le temps. Ainsi le plus petit écart est trouvé pendant 

l’événement de Heinrich (avec un écart-type du δ18O des différentes fractions de 0.35 ‰), 

et qu’il reste plus faible sur l’ensemble de l’interglaciaire que sur le reste de la période 

d’étude. 

Le δ13C des fractions à gros coccolithes (3-5 µm, 5-8 µm et 8-12 µm) connaissent 

une évolution similaire au cours de l’intervalle : stable pendant la période glaciaire, le δ13C 

de ces fractions connait une légère hausse (0.5 à 0.67 ‰ selon la fraction) pendant 

l’événement de Heinrich. Il diminue ensuite jusqu’à 122 ka puis, dans le cas des fractions 

3-5 µm et 5-8 µm, connait une nouvelle légère hausse en fin d’intervalle. Cette évolution 

est assez semblable, à la fois en termes de sens et d’amplitude des variations, à celle de G. 

bulloides (et, par extension, de la calcite inorganique). A l’inverse, le δ13C de la fraction 2-

3 µm connait une forte diminution lors de la fin de la période glaciaire et pendant 

l’événement de Heinrich (-1.84 ‰). Comme les autres fractions (quoiqu’avec une plus forte 

amplitude), la fin de l’intervalle est marquée par une diminution du δ13C2-3µm lors de 

(suite de la légende de la page précédente) (B) Rhabdosphaera clavigera, fraction 2-3 µm, 139.7 
ka, (C) Genre Gephyrocapsa, fraction 3-5 µm, 123.5 ka ; (D) Helicosphaera carteri, fraction 3-
5 µm, 139.7 ka ; (E) Syracosphaera pulchra, fraction 3-5 µm, 139.7 ka ; (F, G) Calcidiscus 
leptoporus, fraction 5-8 µm, 123.5 ka ; (H) Coccolithus pelagicus, fraction 8-12 µm, 139.7 ka ; 
(I) Scyphosphaera apsteinii, 8-12 µm, 139.7 ka. L’absence de recristallisation entre les deux 
boucliers des coccolithes et la faible dissolution des boucliers atteste du très bon état de 
préservation des coccolithes du site MD95-2037 au cours de la période d’étude. 
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l’interglaciaire et d’une augmentation lors de l’initiation glaciaire.  

5) Distribution de l’effet vital absolu par fraction et comparaison avec les 

données de cultures 

La description des résultats ci-dessus fait apparaitre des similitudes entre les 

variations isotopiques des fractions purifiées en coccolithes et la référence inorganique 

calculée à partir des foraminifères. Toutefois, ces résultats montrent également que les 

Figure IV-8 – Résultats isotopiques bruts en δ18O (haut) et δ13C (bas) pour les fractions purifiées 
en coccolithes au cours de la Terminaison II. Sont également figurés l’évolution de la composition 
isotopique des foraminifères planctoniques G. bulloides (tiretés) de Villanueva et al., 2001, depuis 
laquelle nous avons dérivé la composition isotopique de la calcite inorganique (pointillés, voir 
Méthodes pour le détail des calculs). Les incertitudes relatives au modèle d’âge sont figurées au bas 
de la figure (marron). Prendre note de l’axe inversé du δ18O pour faire apparaitre l’augmentation de 
température au cours de la déglaciation. Les fractions 8-12 µm caractérisées par une très faible 
concentration en C. pelagicus signalées par des marqueurs plus petits. 
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organismes marins ne calcifient pas à l’équilibre avec leur milieu. Nous avons détaillé en 

début de manuscrit comment l’écart entre la composition isotopique des coccolithes et la 

référence inorganique (ou effet vital) pouvait témoigner de paramètres chimiques du 

milieu. 

a) Système isotopique de l’oxygène 

Dans le système isotopique de l’oxygène, les fractions 3-5 µm (riche en coccolithes 

de C. leptoporus/ H. carteri) et 5-8 µm (riche en C. leptoporus) ont une composition 

isotopique inférieure à celle de la calcite inorganique. Elles ont des gammes d’effets vitaux 

similaires, allant respectivement de -1.79 à -0.61 ‰ et de -1.78 à -0.72 ‰ (Figure IV-9). 

Ce sont de plus les fractions dont le δ18O est le plus éloigné de celui de la calcite 

inorganique (grand effet vital). La fraction riche en C. pelagicus affiche un effet vital 

négatif et plus réduit que celui des fractions contenant des C. leptoporus (entre -1.26 et 0.29 

‰). Enfin, la fraction riche en coccolithes du genre Gephyrocapsa affiche l’effet vital le 

plus réduit, ainsi que le plus positif (-0.80 à 0.82 ‰).  

Il ressort de la comparaison de ces données avec celles issues de culture à [CO2] 

« quaternaire » (≈ 10 µmol.kg-1), que les fractions 3-5 µm et 5-8 µm présentent un effet 

vital comparable à celui de C. leptoporus en cultures monoclonales, et que la fraction 2-3 

µm présente un effet vital comparable à celui mesuré pour G. oceanica. En revanche, la 

fraction 8-12 µm, pourtant riche en C. pelagicus, a un effet vital éloigné de celui affiché 

par C. pelagicus en culture (différence d’environ 1 ‰). 

b) Système isotopique du carbone 

Dans le système isotopique du carbone, les fractions 8-12 µm riche en C. pelagicus 

et 5-8 µm riche en C. leptoporus présentent un effet vital similaire et très négatif (avec des 

gammes de valeurs de -6.02 à -4.49 ‰ et de -5.55 à -4.16 ‰ respectivement). Ce sont les 

fractions dont la composition isotopique est la plus éloignée de celle de la calcite 

inorganique théorique (Figure IV-9). La fraction 3-5 µm riche en C. leptoporus et H. 

carteri présente un effet vital moins négatif, allant de -4.74 à -3.07 ‰. Enfin, la fraction 2-

3 µm a l’effet vital le plus réduit et le moins négatif, allant de -3.66 à -0.66 ‰.  

De façon générale, les effets vitaux calculés pour les fractions purifiées en 

coccolithes sont inférieurs à ceux mesurés en culture pour les coccolithes qui les 

composent. Ainsi les fractions 3-5 µm et 5-8 µm riches en C. leptoporus présentent un effet 
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vital qui, en moyenne, est inférieur de respectivement 1.4 ‰ et 2.4 ‰ à celui de C. 

leptoporus mesuré en culture (Figure IV-9). De façon similaire, on trouve un écart de 

composition de 1.4 ‰ entre le δ13CG. oceanica mesuré en culture et l’effet vital moyen calculé 

pour la fraction 2-3 µm. Enfin, la fraction 8-12 µm riche en C. pelagicus présente un écart 

d’effet vital d’environ 2.7 ‰ avec les C. pelagicus cultivés en laboratoire (Figure IV-9).  

Figure IV-9 – Effets vitaux absolus pour chaque fraction purifée en coccolithes. Sont également 
affichés les effets vitaux obtenus dans des expériences de culture de coccolithophoridés en 
laboratoire provenant de [1] Ziveri et al. 2003, [2] McClelland et al. 2017, [3] Hermoso, Chan, et al. 
2016. Les effets vitaux des références [2] et [3] ont été obtenus pour environ 10 µmol.kg-1 de [CO2aq]. 
Les fractions 8-12 µm caractérisées par une importante pollution sont signalés par des marqueurs 
plus petits. Les incertitudes relatives au modèle d’âge sont figurées au bas de la figure (marron). 
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c) Evolution au cours du temps des effets vitaux en oxygène et en carbone 

Pour les fractions 3-5 µm, 5-8 µm et 8-12 µm, les effets vitaux en oxygène sont dans 

l’ensemble importants dans l’océan glaciaire jusqu’à 132.5 ka, puis faibles jusqu’à 128 ka, 

avant de connaitre une nouvelle augmentation en fin d’intervalle. Pour la fraction 2-3 µm 

les effets vitaux oscillent autour des valeurs de δ18O de la calcite inorganique. Ils sont 

globalement négatifs pendant la période glaciaire et en période d’initiation glaciaire, et 

positifs pendant la période interglaciaire.  

Pour l’ensemble des fractions on trouve que l’écart entre le δ13Ccoccolithe et le 

δ13Cinorganique est le plus réduit en début d’intervalle lors de la période glaciaire. Les écarts 

les plus importants sont trouvés pendant l’événement de Heinrich dans le cas de la fraction 

2-3 µm. Dans le cas des fractions plus grosses, il faut attendre la période interglaciaire pour 

atteindre les plus importantes valeurs d’effet vital. Pour l’ensemble des fractions on observe 

une réduction des effets vitaux en fin d’intervalle, après 123 ka.  

6) Effets vitaux différentiels  

Des résultats d’assemblages et de composition isotopique présentés ci-dessus, il 

ressort que les coccolithes des fractions 5-8 et 2-3 µm présentent un signal isotopique 

analogue à ceux obtenus en culture pour Calcidiscus leptoporus et Gephyrocapsa sp. 

Respectivement, à des [CO2] similaires. Ainsi la comparaison du δ18 et du δ13C de ces deux 

fractions permet d’approcher l’effet vital différentiel dans un environnement naturel. 

L’effet vital différentiel est ainsi défini comme l’écart de composition isotopique entre les 

fractions 5-8 et 2-3 µm :  

DJYOîïêÑê7àáÜç = 	 δJYO$76	ñó − δJYOò7Y	ñó /0. 2g. 1  

et : 

DJ6CîïêÑê7àáÜç = 	 δJ6C$76	ñó − δJ6Cò7Y	ñó /0. 2g. 2  

avec Δ18Odiff et Δ13Cdiff en ‰ VPDB. 

Les résultats obtenus pour la Terminaison II au site MD95-2037 montrent tout 

d’abord que l’écart de composition isotopique entre petits et gros coccolithes est le plus 

important (dans le système carbone et oxygène) en début d’intervalle pendant la période 

glaciaire (Figure IV-10, Figure IV-11) : Δ18Odiff et Δ13Cdiff atteignent leur valeur maximale 
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(respectivement de 2.38 ‰ et 3.81 ‰) à 135.9 ± 1.2 ka. L’effet vital différentiel est minimal 

pendant l’événement de Heinrich : Δ18Odiff est de 0.68 ‰ à 132 ± 0.8 ka et Δ13Cdiff est de 

1.57 ‰ à 132.6 ± 0.8 ka. Au cours de la période interglaciaire, l’écart de composition 

isotopique entre petits et gros coccolithes augmente progressivement à nouveau. Toutefois, 

il faut attendre l’initiation glaciaire à la fin de l’intervalle (< 123 ka) pour retrouver des 

valeurs d’effets vitaux différentiels de l’ordre de ceux de la période glaciaire (Figure 

IV-10). 

Il apparait finalement que les effets vitaux différentiels en carbone et en oxygène 

co-varient fortement au cours de la Terminaison II (Figure IV-11). Ceci suggère que leurs 

Figure IV-10 – Evolution des effets vitaux différentiels au cours 
de la Terminaison II. Les fractions comparées sont celles comprises 
entre 5 et 8 µm (large) et 2-3 µm (small). Les incertitudes liées au 
modèle d’âge sont indiquées par des points violets.  
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variations respectives sont probablement contrôlées par le même facteur environnemental 

ou physiologique. C’est ce que nous nous proposons d’étudier dans la discussion qui suit.  

 

 

 

Figure IV-11 – Comparaison des effets vitaux différentiels 
en carbone et oxygène à travers la Terminaison II. Le 
coefficient de régression important (0.81) entre le Δ18Odiff et 
le Δ13Cdiff suggère qu’un même contrôle physiologique ou 
environnemental est à l’origine de leurs variations.  
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I) [ARTICLE] Parallel between the isotopic composition of coccolith 

calcite and carbon levels across Termination II: Developing a 

new paleo-CO2 probe * 

Camille Godbillot1, Fabrice Minoletti1, Franck Bassinot2, Michaël Hermoso3 

1Institut des Sciences de la Terre de Paris (UMR 7193 ISTeP), CNRS, Sorbonne Université, 
75005 Paris, France 

2Laboratoire des Sciences de l’Environnement et du Climat (UMR 8212 LSCE), CEA, 
CNRS, Université Versailles Saint Quentin, 91191, Gif sur Yvette, France 

3Laboratoire d’Océanologie et de Géosciences (UMR 8187 LOG), Université du Littoral 
Côte d’Opale, CNRS, Université de Lille, 62930 Wimereux, France 

1) Résumé en français  

Des résultats présentés ci-dessus, il apparait qu’il existe une ségrégation de la 

composition isotopique en oxygène et en carbone par taille des coccolithes. Les différences 

de δ18O et de δ13C entre coccolithes de différentes tailles (ou « effets vitaux différentiels ») 

sont assimilables aux écarts observés dans les expériences de culture en laboratoire entre 

coccolithes de tailles analogues. Ces différences isotopiques ont été liées à des différences 

de disponibilité en CO2 entre les petites cellules : les petites cellules, dont le rapport 

surface/volume est relativement élevé, sont moins affectées par la limitation en carbone du 

milieu que les grosses cellules, et peuvent ainsi fixer du carbone sous forme de matière 

organique ou de calcite de façon plus efficace. Dans les expériences de culture, une 

augmentation de la concentration en CO2 dans le milieu de vie réduit la différence 

isotopique entre les coccolithes produits par les petites et grosses cellules.  

Au cours de la Terminaison II, une période caractérisée par une hausse des pCO2 

atmosphériques, la différence de composition isotopique en oxygène et en carbone 

exprimée par les gros et les petits coccolithes (ou effet vital différentiel) diminue 

significativement. Par ailleurs, le fort coefficient de régression (R2 = 0.80) entre les effets 

vitaux différentiels en oxygène et en carbone suggère qu’un facteur commun est à l’origine 

                                                
* Référence : Godbillot, C., Minoletti, F., Bassinot, F., and Hermoso, M.: Parallel between the 
isotopic composition of coccolith calcite and carbon levels across Termination II: Developing a 
new paleo-CO2 probe, Clim. Past Discuss. [preprint], https://doi.org/10.5194/cp-2021-76, in 
review, 2021. 
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de cette diminution. Dans l’article présenté ci-dessous, accepté pour publication dans 

Climate of the Past, nous proposons que l’augmentation de la [CO2aq], que nous déduisons 

des pCO2 des carottes de glace, et qui est corrélée à la diminution des effets vitaux 

différentiels des coccolithes, est à l’origine de cette évolution. Dans la première version du 

manuscrit, nous proposions l’utilisation des effets vitaux différentiels comme proxy pour 

les concentrations passées de CO2 dans l’océan de surface. Le processus de révision a 

permis de nuancer ce propos et de montrer que le modèle de régression entre la [CO2] et 

les effets vitaux différentiels bénéficierait, d’une part, d’une meilleure connaissance des 

autres facteurs influençant les effets vitaux différentiels (le taux de division cellulaire en 

particulier), et d’autre part d’estimations plus précises de la [CO2aq] prenant notamment en 

compte le différentiel air-océan de pCO2.  

(Godbillot et al. 2021) 

2) Abstract 

Beyond the pCO2 records provided by ice core measurements, the quantification of 

atmospheric CO2 concentrations and changes thereof relies on proxy data, the development 

of which represents a foremost challenge in paleoceanography. In the paleoceanographic 

toolbox, the coccolithophores occupy a notable place, as the magnitude of the carbon 

isotopic fractionation between ambient CO2 and a type of organic compounds that these 

photosynthetic microalgae synthesize (the alkenones) represents a relatively robust proxy 

to reconstruct past atmospheric CO2 concentrations during the Cenozoic. The isotopic 

composition of coeval calcite biominerals found in the sediments and also produced by the 

coccolithophores (the coccoliths) have been found to record an ambient CO2 signal through 

culture and sediment analyses. These studies have, however, not yet formalized a transfer 

function that quantitatively ties the isotopic composition of coccolith calcite to the 

concentrations of aqueous CO2, and, ultimately, to atmospheric CO2 levels. Here, we make 

use of a micro-separation protocol to compare the isotopic response of two size-restricted 

coccolith assemblages from the North Atlantic to changes in surface ocean CO2 during 

Termination II (ca. 130-140 ka). Performing paired measurements of the isotopic 

composition (δ13C and δ18O) of relatively large and small coccoliths provides an isotopic 

offset that can be designated as a “differential vital effect”. We find that the evolution of 

this offset follows that of aqueous CO2 concentrations computed from the ice core CO2 

curve and an independent temperature signal. We interpret this biogeochemical feature to 

be the result of converging carbon fixation strategies between large and small cells as the 
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degree of carbon limitation for cellular growth decreases across the deglaciation. We are 

therefore able to outline a first-order trend between the coccolith differential vital effects 

and aqueous CO2 in the range of Quaternary CO2 concentrations. Although this study 

would benefit from further constraints on the other controls at play on coccolith 

geochemistry (growth rate, air-sea gas exchange, etc.), this test of the drivers of coccolith 

∆δ13C and Δδ18O in natural conditions is a new step in the development of a coccolith 

paleo-CO2 probe. 

3) Introduction 

Reconstructing the changes of atmospheric pCO2 levels over geological timescales 

has been one of the major challenges in paleoenvironmental research for the last forty years 

(Neftel et al. 1982; Broecker 1982; Pagani 2013). In particular, due to its effects as a 

greenhouse gas, atmospheric pCO2 is believed to have exerted a first-order control on the 

temperature changes at the Earth’s surface that occurred over the Phanerozoic (Berner 

1990). On shorter timescales, analyses of the concentrations of CO2 of air bubbles trapped 

in Quaternary ice cores, which have provided relatively direct pCO2 estimates, have 

exemplified the synchronicity of pCO2 and glacial-interglacial changes (Petit et al. 1999). 

Beyond 800 kyrs, however, estimates of atmospheric pCO2 rely on more indirect proxies, 

mainly derived from the marine sedimentary record (Broecker 2018). The alkenone ep 

proxy uses the magnitude of the carbon isotopic fractionation between algal lipids produced 

by certain haptophytes and ambient CO2 to derive CO2 concentrations (see review by 

Pagani 2013). Other proxies alternatively derive the levels of aqueous CO2 from a set of 

parameters of ocean carbonate chemistry. This is the case of the foraminifera boron isotope 

proxy, which aims at reconstructing values for surface ocean pH (Sanyal et al. 1995; Foster 

2008) and can further be used to derive surface ocean CO2 (Shao et al. 2019). The 45-

million-year record of atmospheric pCO2 (Y. G. Zhang et al. 2013) and its 66-million-year 

update (Rae et al. 2021) are a flagship outcome of the ep and boron proxies in published 

literature and have yielded invaluable insights into the quantitative forcing of CO2 decline 

on Earth cooling during the Cenozoic. 

The coccolithophores, the same primary producers that synthesize the alkenones, 

also operate the intracellular biomineralization of calcite material, the coccoliths (Volkman 

et al. 1980). The geochemistry of these calcareous nannofossils, albeit ubiquitous in marine 

sediments since the Jurassic (de Vargas et al. 2007), has been overall set aside in 
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paleoclimate reconstructions. This is due, in part, to the large biologically-induced offset 

between coccolith δ13C and δ18O compositions and that of inorganic calcite (or “vital 

effect”) which hinders their use as traditional δ18O paleo-thermometers (Dudley et al. 

1986). Recent evidence has, however, shed light on the potential for the coccoliths to record 

past CO2 concentrations. Numerical methods, with quantitative constraints stemming from 

culture data, have provided a valuable understanding on the factors dictating the magnitude 

of the vital effect (Rickaby, Henderiks, and Young 2010; Bolton and Stoll 2013; Hermoso, 

Minoletti, et al. 2016; Hermoso, Chan, et al. 2016; McClelland et al. 2017). Collectively, 

these studies have shown that differences in the metabolic rates of the coccolithophores, in 

particular photosynthesis and calcification, can be put forward to explain the range of vital 

effects measured in coccolith calcite, in particular between different coccolithophore 

species. In turn, the rates of photosynthesis and calcification, which therefore dictate the 

coccolith vital effect, are dependent on the availability of CO2 in the environment, on cell 

size and growth rate, on the ratio of the production of calcite relative to organic matter and 

on the possible expression of CO2 concentrating mechanisms (CCMs). As a notable 

corollary, the magnitude of coccolith vital effects decreases under conditions of increasing 

medium CO2 (Hermoso, Chan, et al. 2016). Beyond the culture flasks of the laboratory, 

this result is also observed in datasets from the geological record: A global decrease in 

surface ocean CO2 is believed to explain for instance why the magnitude of the vital effects 

of coccoliths extracted from marine sediments has increased since the late Miocene (Bolton 

and Stoll 2013; Hermoso et al. 2020). On shorter geological timescales, variations in vital 

effects have been observed throughout glacial-interglacial cycles (Jin et al. 2018), and 

tentatively linked to changes in surface ocean CO2 (Hermoso 2016). Using the inverse 

approach, attempts at deriving Eocene-Oligocene CO2 concentrations from the vital effects 

of fossil coccoliths using transfer functions from culture data were successful in 

reproducing the pCO2 curves obtained using the alkenone and boron paleobarometers 

(Tremblin, Hermoso, and Minoletti 2016). 

Overall, data from the sedimentary record concord with results of culture 

experiments and numerical modelling as to the role of CO2 on the isotopic composition of 

coccolith calcite for both the carbon and oxygen isotope systems. Discrepancies exist, 

however, between culture results, where CO2 concentrations can be controlled, and 

sedimentary data. A core-top study for instance revealed that the oxygen vital effects of 

Noelaerhabdaceae coccoliths from sediment samples differed from close-living relatives in 
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culture experiments (Hermoso et al. 2015). A number of methodological caveats indeed 

hinder the comparison of culture and sedimentary data. This includes the fact that results 

are obtained exclusively on monoclonal populations grown in light and nutrient-replete 

environments, the short duration of culture experiments, which leaves little time for cells 

to adapt (Lohbeck, Riebesell, and Reusch 2012), and the very few datasets available for 

vital effect sensitivity to changing CO2 concentrations in low CO2 environments (< 10 

µmol.kg-1). 

Despite recent efforts in culture and sedimentary studies, a transfer function for the 

emerging coccolith vital effect-CO2 proxy is lacking. Here, we study the isotopic response 

of a natural assemblage of coccoliths to changes in surface ocean CO2 during the late 

Pleistocene. We isolate coccoliths of different size fractions from carbonate oozes of the 

mid-latitude North Atlantic core MD95-2037. We measure their specific isotopic 

composition, and study their departures from an inorganic reference – this offset being 

termed ‘absolute vital effect’ thereinafter. We further explore the link between the 

expression and magnitude of the vital effects and the hypothesized forcing of CO2, which 

we derive from the atmospheric pCO2 curves available for the interval (Bereiter et al. 2015). 

Specifically, we focus on Termination II (130-140 ka), during which global atmospheric 

pCO2 levels increased by 80 ppm (equivalent to a 1.7 µmol.kg-1 increase in CO2 aq). We 

pay specific attention to the control of environmental forcing on the isotopic composition 

of coccolith micro-assemblages differing in taxonomy and size, thus exploring a 

‘differential vital effect’. In this study, we aim to push forward the use of this differential 

vital effect, i.e. the isotopic offset between coccoliths of different sizes, as a CO2 probe 

throughout the Cenozoic Era. 

4) Material and Methods 

a) Measurements of coccolith isotopic compositions 

• Ocean study site & age model 

Sediment samples are from the North Atlantic core MD95-2037 (37°05’N, 

32°02’W, 2630 m depth) that was retrieved during the IMAGES expedition in 1995 

(Bassinot and Labeyrie 1996). The core is located north of the Azores Current (AC), a 

branch of the North Atlantic Current (NAC) (Figure V-1). It also lies north of the Azores 

Front (AzF), which separates the stratified and low-productivity surface waters of the 
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subtropical gyre in the South from the higher primary productivity region in the North 

where the winter mixed-layer is deeper (Lévy et al. 2005). The surface water mass is 

currently located in a region in relative equilibrium with respect to atmospheric CO2 and 

aqueous CO2 exchanges (Figure V-1). Previous studies at the site have established d18O 

and d13C curves for the benthic foraminifera species Cibidoides wuellerstorfi and the 

planktonic species Globigerina bulloides (Villanueva et al. 2001). Together with 

productivity records from alkenone abundances (Villanueva et al. 2001) and UK37’-derived 

sea surface temperature (SST) records (Calvo et al. 2001), these studies have highlighted 

the large environmental changes that occurred in the surface ocean across Termination II 

in this region. This includes a 7°C increase in sea surface temperatures between the glacial 

maximum and full interglacial conditions, and the southward migration of the Arctic front, 

which, during glacial intervals, may have progressed as far South as 50°N, with 

implications on the stratification of the water column and the renewal of nutrients to the 

surface ocean (Pflaumann et al. 2003; Naafs et al. 2010; X. Zhang et al. 2017).  

We established a new age model for site MD95-2037 over Termination II (Figure 

Figure V-1 – Location and hydrological settings of core MD95-2037. The core lies 
north of the Azores Current (AC) and the associated Azores Front (AzF), a branch of 
the North Atlantic Current (NAC). It is located in the transitional waters delimited to 
the north by the Portugal Current (PC). Site location overlays a map of mean annual 
DpCO2 (in ppm, Takahashi et al 2011) compiled with the Ocean Data View software 
(Schlitzer, 2018, http://odv.awi.de). Regions with positive (negative) values are sources 
(sinks) for atmospheric CO2. 
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C1), using the more recent reference records (such as the benthic d18O composite stacks, 

Lisiecki and Raymo 2005; Lisiecki and Stern 2016) developed since the last model for the 

site over Termination II was published (Villanueva et al. 2001). The benthic d18O signal 

from Cibidoides wuellerstorfi was first aligned to the regional benthic stack for the Deep 

North Atlantic by (Lisiecki and Stern 2016) using the Analyseries software (Paillard, 

Labeyrie, and Yiou 1996). The age model was then refined by aligning the Globigerina 

bulloides d18O signal for site MD95-2037 to the stacked Corchia Cave d18O record 

(Tzedakis et al. 2018), as both records are expected to reflect the changes in surface 

temperature and ice volume that occurred across this latitudinal band (Drysdale et al. 2005). 

As done by Govin et al. 2015, we evaluated the accuracy of the age model by calculating 

the quadratic sum of the individual uncertainties deriving from i) matching errors on 

Analyseries; ii) the resolution of the aligned record; and iii) the dating error of the reference 

speleothem d18O ages. The resulting age uncertainties at our site are approximately 3 kyrs 

at the beginning of the interval of study during the Glacial (ca. 140 ka) and at the end of 

the interval comprising the Last Glacial Inception (ca. 118 ka; Calov et al. 2005). They are 

more modest (approx. 0.8 kyrs) during Heinrich Event 11 (H11) and the Last Interglacial 

(LIG). 

• Purifying coccolith fractions from core sediment samples.  

Sediments from the studied sections of core MD95-2037 consist of calcareous 

nannofossil oozes with a carbonate content ranging from 73 to 89%. Purified coccolith 

fractions were obtained for the interval of study (~100-145 ka) at a sampling resolution of 

~20 cm at the beginning and end of the interval, and ~10 cm across Heinrich Event 11 and 

Termination II. We applied the separation protocol described in Minoletti et al., 2009 based 

on a cascade of microfiltering steps eased by gentle ultrasonic treatment. About 2g of core 

sediments were suspended in neutralized deionized water and sieved through a 20 µm nylon 

mesh to isolate the coarse fraction, while the <20 µm filtrate (fine fraction) was sequentially 

filtered through polycarbonate membranes of 12, 8, 5, 3 and 2 µm nominal apertures. Smear 

slides were prepared from the retentates of each membrane. This was done to check the 

granulometry and the purity of the fractions using a Zeiss Axio Imager M1 optical 

microscope fitted with a circular polarizer at Sorbonne Université, Paris. From the 

observations made on the microscope, we selected the 5-8 µm fraction where Calcidiscus 

spp. coccoliths made up 60 to 70% of the total content, and the 2-3 µm size class where 
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Gephyrocapsa spp. coccoliths made up 60 to 85% of the content. These fractions were 

further run for isotopic analysis. Additional fine-scale observations were made using 

scanning electron microscopy (Zeiss Supra 55VP at Sorbonne Université) on both size 

fractions to check for the preservation state of the coccoliths (Figure C2). For all samples, 

we found preservation to be good, with sparse etching and no significant overgrowth of 

calcite. 

• Isotopic analyses.  

Between 50-80 µg of microseparated sample residues were collected for each level 

for both size fractions studied and introduced inside a Kiel IV Carbonate Device. The 

carbonate fraction was digested in ortho-phosphoric acid at 70°C, the resulting CO2 gas 

was purified and run in a Delta V Advantage IRMS by Thermo Scientific for δ13C and δ18O 

analysis at Sorbonne Université. Values were calibrated relative to the Vienna Pee Dee 

Belemnite (‰ VPDB) via the NBS-19 international standard. Standard errors (1s), which 

are calculated by running a minimum of six samples of NBS-19 per series of analyses, are 

±0.05‰ for δ13C and ±0.1‰ for δ18O values. 

b) Quantification of the coccolith vital effects 

Coccolithophores produce their coccoliths out of isotopic equilibrium relative to the 

environment in which they live (Dudley et al. 1986). As our working hypothesis is that the 

magnitude of the vital effect in fossil coccolith calcite conveys a pCO2 signal, it is necessary 

to quantify this biologically-induced isotopic phenomenon in the fossil record and to study 

how its magnitude evolved with a changing (CO2) environment. 

• Absolute vital effects  

Absolute vital effects are defined as the departure between the isotopic composition 

of the coccoliths and a theoretical inorganic calcite grown in the same conditions of 

temperature and isotopic composition of the medium. Previous studies have used the 

foraminiferal record to derive pseudo-inorganic values for the δ13C and δ18O compositions 

of calcite (Hermoso 2016; Jin et al. 2018; Stoll et al. 2019; Hermoso et al. 2020), as it is 

possible to hand-pick individuals and apply species-specific transfer functions between 

foraminifera test calcite and inorganic calcite (Pearson 2012). It must be stressed that such 

a biogeochemical framework heavily relies on the fact that coeval coccolithophores and 

planktonic foraminifera have a similar ecology (thus record the properties of the same water 
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mass) and that foraminiferal calcite has a known and constant vital effect during the 

investigated time slice. Due to their relatively small vital effects and both spatially-limited 

and shallow living environments (Rebotim et al. 2017), foraminifera species such as 

Globigerinoides ruber and Orbulina universa can be regarded as adequate substrates to 

derive the inorganic reference. In this study, in the absence of these specific foraminifera 

species in the sediments, we attempt to derive the carbon isotopic composition of inorganic 

calcite δ13Cinorg (in ‰ VPDB) from the composition of Globigerina bulloides planktonic 

foraminiferal calcite (Villanueva et al. 2001) using the equation in Bemis et al. 2000: 

δJ6CÑÖÜáà = 0.11	×	T + 2.07 +	δJ6CåôèèÜÑíïç		 (/0. g. 1) 

where T is the temperature in °C and δ13Cbulloides is expressed in ‰ VPDB. Note 

here that the temperature effect on the G. bulloides vital effect is negligible (0.71‰) over 

the range of temperature change (7°C) at site MD95-2037 across Termination II, when 

compared to the δ13C fluctuations observed for the coccolith fractions (see Results section). 

The offset between G. bulloides and inorganic calcite δ13C, which is at least 3‰, is among 

the largest measured for foraminifera species, a feature that studies attribute to higher 

metabolic rates (Kahn and Williams 1981; Bemis et al. 2000). 

On the other hand, the oxygen isotope vital effect for G. bulloides is more restricted 

and is not dependent on temperature, with a reported value relative to inorganic calcite 

(sensu Kim and O’Neil 1997) equal to -0.52‰ (Bemis et al. 1998). We therefore calculated 

the inorganic reference δ18Oinorg as follows:  

δJYOÑÖÜáà = δJYOåôèèÜÑíïç + 0.52 (/0. g. 2) 

with δ18Oinorg and δ18Obulloides both expressed in ‰ VPDB. 

 

From the above, we can tentatively calculate the absolute vital effects of coccoliths: 

DJ6Cãåç = 	 δJ6CéÜééÜèÑêë − δJ6CÑÖÜáà (/0. g. 3) 

and  

DJYOãåç = 	 δJYOéÜééÜèÑêë − δJYOÑÖÜáà (/0. g. 4) 

with δ13Ccoccolith and δ18Ococcolith the isotopic compositions of either the 

Gephyrocapsa-rich 2-3 µm or the Calcidiscus-rich 5-8 µm fractions (in ‰ VPDB). 
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Coccolithophore cell size exerts a major control on the expression and magnitude 

of vital effects in coccolithophore organic compounds (alkenones) and calcite biominerals 

(coccoliths) (Popp et al. 1998; Hermoso 2014). Studies of fossil coccoliths, together with 

results from numerical and culture experiments (Bolton and Stoll 2013; Hermoso, 

Minoletti, et al. 2016; McClelland et al. 2017; Hermoso et al. 2020), have shown that the 

degree of utilization of carbon from the internal pool tends to become more uniform 

between large and small cells when carbon limitation decreases in the environment, as does 

their composition in δ13C and δ18O. Under replete ambient CO2 concentrations, the demand 

in carbon for the metabolism is satisfied by the supply also for the largest species, despite 

their smaller surface-to-volume ratio. Thus, between carbon limited- and carbon-replete 

conditions, the magnitude of the vital effect of a coccolith is a function of the concentration 

of CO2 and of its size. 

• Differential vital effects 

We quantify these differential vital effects (noted as the ∆small-large notation) as the 

isotopic offsets between coccoliths differing in size, a measure directly linked to the size 

of the cell that produced them (Henderiks 2008). Here, they are calculated as the difference 

in δ13C and δ18O compositions between the Gephyrocapsa-rich 2-3 µm and the 

Calcidiscus-rich 5-8 µm fractions.  

DJ6Cçöãèè7èãáàï = 	 δJ6Câ&Hki,NLKHOK7áÑéë − δJ6CRK*L)\)OL(O7áÑéë (/0. g. 5) 

and 

DJYOçöãèè7èãáàï = 	 δJYOâ&Hki,NLKOHK7áÑéë − δJYORK*L)\)OL(O7áÑéë (/0. g. 6) 

with all fraction δ13C and δ18O expressed in ‰ VPDB. 

A foremost advantage of using an isotopic offset between two “coccolith” signals 

is that it is not influenced by the possible biases introduced by the calculation of the isotopic 

composition of inorganic calcite (including temperature and the possible vital effects 

affecting foraminifera δ18O and δ13C). Therefore, only the measurement of the isotopic 

composition of two coccolith fractions of distinct sizes is needed. 

c) Input CO2 values used for our calibration of the coccolith vital effects 

The surface ocean is in constant chemical exchange with the atmosphere with 
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respect to CO2. When the air and the ocean are at equilibrium, aqueous CO2 concentrations 

can be computed directly from atmospheric pCO2 via Henry’s Law, provided that sea 

surface temperatures (SSTs) and salinity are known (Zeebe and Wolf-Gladrow 2001). We 

used the pCO2 data from the Antarctic ice cores (Bereiter et al. 2015) to calculate 

equilibrium concentrations in aqueous CO2 for site MD95-3037 over Termination II in the 

mixed-layer water mass, where coccolithophores thrive (Winter et al. 2002). SST estimates 

are taken from the alkenone-derived UK37’ record for the core by Calvo et al. 2001, which 

documents an increase from 13 to 21°C across Termination II. Salinity estimates at our site 

were obtained following the method of Gray and Evans 2019 by scaling the maximum 

salinity changes (around +1.5 psu in the glacial ocean relative to modern salinity at our site; 

De Vernal et al., 2005) with the sea level curve published by Spratt and Lisiecki, 2016. 

Salinity varies from 34.5 during the glacial to 36 during the interglacial. Calculations of 

the concentration of aqueous CO2 were made using the “seacarb” package in R (https:// 

CRAN.R-project.org/package=seacarb) with K1 and K2 constants from Lueker et al., 2000. 

Error estimates (1SD) for [CO2] were obtained by running 10,000 Monte Carlo simulations 

with the following uncertainties: ice core pCO2 ± 3 ppm (Petit et al. 1999), and a 

conservative estimate of salinity of ± 1 psu. We considered a ± 1.2°C error on SST 

estimates (Conte et al. 2006). The UK37’ paleothermometer is overall considered to yield 

reliable estimates of past surface sea surface temperatures (Herbert 2003). An 

overestimation of UK37’-derived SSTs might arise in particular when C37:4 alkenone 

abundances exceed 5%, which generally occurs in locations with freshwater inputs (Calvo, 

Grimalt, and Jansen 2002). Above this threshold, the UK37’-SST relationship breaks down. 

Here, while C37:4 alkenones are indeed found in larger concentrations during glacials than 

during interglacials at the nearby U1313 site, their concentration does not exceed 5% (Stein 

et al. 2009). 

5) Results & Discussion 

a) Size controls on coccolith vital effects 

The relatively small coccoliths of the Gephyrocapsa-dominated 2-3 µm fractions 

exhibit δ13C values that span from -0.14 to 1.70‰ (Figure V-2). Larger coccoliths from 

the Calcidiscus-dominated 5-8 µm fractions exhibit more negative (“lighter”) δ13C 

compositions ranging from -1.50 to -2.36‰. This 1.5 to 3‰ difference in δ13C between the 
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isotopic compositions of the small versus the large coccoliths confirms previously observed 

biogeochemical data from culture experiments between Gephyrocapsa and Calcidiscus 

strains (Ziveri et al. 2003; Hermoso 2014), and the observations made in sedimentological 

studies (Bolton and Stoll 2013).  

Figure V-2 – Deglacial changes in the isotopic composition of coccolith size fractions, sea 
surface temperatures and aqueous CO2 concentrations. Panel A: the aqueous CO2 curve is 
derived from the ice core pCO2 (Bereiter et al. 2015) and sea surface temperature (SST) records from 
Calvo et al., 2001 (see Methods section). Panel B: changes in coccolith δ13C and δ18O per size fraction 
considered across the interval. Also reported are the values of the isotopic composition of 
foraminifera G. bulloides calcite (Villanueva et al, 2001) from which we tentatively derived values 
for the δ13C and δ18O of inorganic calcite (see Methods section). Age uncertainties over the interval 
of study are shown (bottom grey points). 
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For the oxygen isotope system, the δ18O composition of the Gephyrocapsa fraction 

ranges from 0.07 to 3.47‰, while that of the Calcidiscus fraction is consistently more 

negative across the interval, ranging from -1.01 to 1.70‰. As for the carbon system, this 

1.5‰ offset is within the range of the isotopic differences between cultured Gephyrocapsa 

and Calcidiscus coccoliths, where the δ18O of Gephyrocapsa coccolith calcite is typically 

1 to 2‰ more positive than inorganic calcite, and 2 to 3‰ more positive than Calcidiscus 

coccolith calcite (Ziveri et al. 2003; Candelier et al. 2013; Hermoso, Minoletti, et al. 2016).  

Culture and numerical experiments have attributed the large isotopic difference in 

both carbon and oxygen systems between Gephyrocapsa and Calcidiscus coccoliths to the 

different strategies of carbon acquisition between coccolithophore cells of different sizes. 

In the carbon system on the one hand, small cells are less sensitive to limitations in the 

diffusive supply of CO2 to the cell due to a relatively larger surface-to-volume ratio than 

larger cells (Popp et al. 1998; Burkhardt, Riebesell, and Zondervan 1999). This enables 

small cells to fix more carbon through photosynthesis, and in turn, they produce coccoliths 

from a remaining internal carbon pool with a more positive (“heavier”) δ13C composition 

than larger cells (McClelland et al. 2017). On the other hand, the factors driving the array 

of oxygen vital effects amongst strains are not so well constrained. There is compelling 

evidence that coccoliths are isotopically mineralized from HCO3
- ions that are pumped 

from the intracellular carbon pool into the coccolith vesicle (N. Nimer, Brownlee, and 

Merrett 1994; Brownlee and Taylor 2004). It has been hypothesized that the degree of 

equilibration between CO2 and water molecules inside the intracellular carbon pool sets the 

amplitude of the coccoliths’ vital effect (Hermoso, Minoletti, et al. 2016). Hence small 

cells, which calcify more quickly than large cells, source HCO3
-
 that has maintained the 

original “heavy” δ18O composition of the CO2 diffused through the cell membrane, and 

ultimately produce coccoliths with a more positive δ18O than large cells.  

Overall, coccolith δ13C and δ18O across Termination II confirm the size-dependence 

of isotopic signals observed in culture and numerical experiments. In this next part, we will 

try and establish how these isotopic compositions compare to the inorganic reference 

computed from the isotopic composition of foraminiferal tests in the sedimentary record, 

since, in culture and numerical experiments, the magnitude of coccolith vital effects has 

been tied to the degree of carbon limitation in the medium (Rickaby, Henderiks, and Young 

2010; Hermoso 2014; Hermoso, Godbillot, and Minoletti 2020). 
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b) Controls on absolute coccolith vital effects 

As shown in Figure V-3, both coccolith size fractions exhibit very negative δ13C 

compositions relative to the computed values for inorganic calcite. The small 2-3 µm 

coccolith fraction lies 1 to 3‰ below inorganic calcite, while the offset is around -5‰ for 

the larger 5-8 µm fraction (Figure V-3). This offset is reduced in the oxygen system: The 

2-3 µm fraction has a δ18O composition close to that of inorganic calcite (an approximate 

+0.2‰ offset), while the 5-8 µm fraction exhibits a mean +1.3‰ offset relative to inorganic 

calcite (Figure V-3).  

Taking the foraminifera-derived inorganic reference at face value, it thus appears 

that the magnitude of Δ13Cabs for both size fractions is much larger than those observed for 

cultured coccoliths. In culture experiments, Gephyrocapsa typically displays an absolute 

vital effect in carbon and oxygen between -1 and 0‰ and between 1.0 and 1.3‰, 

respectively. Calcidiscus coccolith calcite typically lies 0.5 to 2‰ below inorganic calcite 

in both carbon and oxygen systems (Hermoso 2014; Hermoso, Chan, et al. 2016; 

McClelland et al. 2017). We suggest that these differences result from the calculation of 

the inorganic reference from foraminifera isotopic records. Most empirical equations from 

culture experiments linking the isotopic composition of foraminifera tests to that of 

inorganic calcite are tested under changing medium temperature (Bemis et al. 2000, 1998). 

In the present study specifically, the use of the isotopic composition of Globigerina 

bulloides to estimate the δ13C and δ18O of inorganic calcite is additionally hindered by the 

large uncertainties surrounding this foraminifera’s vital effect and its life cycle within the 

water column. Globigerina bulloides indeed has one of the largest vital effects among 

foraminifera: the isotopic composition of its test lies respectively 4‰ and 0.5‰ below that 

of inorganic calcite in the carbon and oxygen systems in the surface ocean (Kahn and 

Williams 1981), an array of values consistent with results from culture experiments (Bemis 

et al. 1998, 2000) (Figure V-3). The -4‰ offset in the carbon system is however reduced 

to 2‰ at a 100 m depth where this species thrives (Kahn and Williams 1981). Similarly, 

the offset in the oxygen system varies from 0.5‰ to 1.5‰ in the first 100 m (Kahn and 

Williams 1981). As large uncertainties persist as to the calcification depth of this 

foraminifera, which migrates down the water column during its life cycle (Blanc and Bé 

1981), we are unable to derive a reliable and accurate measurement of the isotopic 

composition of inorganic calcite from G. bulloides. Thus overall, we deem the uncertainties 
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surrounding the computation of absolute coccolith vital effects from the foraminifera data 

too large to interpret their changes across the interval. 

c) Controls on differential coccolith vital effects 

Having highlighted the different biases affecting the interpretation of absolute vital 

effect results in this study, we choose to focus the rest of our interpretations on the 

Figure V-3 – Expression of the coccolith vital effects, both absolute (A) and differential (B), across 
Termination II. A: the magnitude of the coccolith absolute vital effect seems to be dependent on 
coccolith size. Arrows in panel A represent the differential vital effects represented in the associated 
panel B: the differential vital effect in both carbon and oxygen isotopes is less marked during the 
interglacial with high aqueous CO2 concentrations than during the glacial maximum. 
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differential vital effects, which do not require the computation of an inorganic reference. 

Several studies in the geological record (Bolton and Stoll 2013; Tremblin, Hermoso, and 

Minoletti 2016; Hermoso et al. 2020) indeed suggest their variations carry an 

environmental signal, which we propose to test and quantify below. 

• Covariation of differential vital effects across the interval of study 

In this study, coccoliths from the Gephyrocapsa 2-3 µm fraction exhibit more 

positive vital effects for both carbon and oxygen than the larger coccoliths throughout the 

interval (a mean of 2.8‰ and 1.5‰, respectively; Figure V-3). This, as detailed above, is 

within the range of the vital effect differences observed in culture experiments between 

Gephyrocapsa and Calcidiscus strains. Interestingly, the isotopic offset between both size 

fractions is not constant through time. In detail, the largest offset for both carbon and 

oxygen vital effects is found at the beginning of the interval in the glacial ocean (at 3.81 

and 2.38‰ respectively). Both Δ13Csmall-large and Δ18Osmall-large generally decrease across the 

deglaciation. They reach a minimum during the cold Heinrich Event 11 (1.57 and 0.68‰, 

respectively). Relatively steady during the Last Interglacial, the Δ13Csmall-large and Δ18Osmall-

large increase at the onset of the last glaciation. Over the entire interval, Δ13Csmall-large and 

Δ18Osmall-large display a regression coefficient (r2) of 0.80 and a p-value < 10-7: When the 

difference in δ13C between small and large coccolith size fractions increases, the offset in 

their δ18O increases as well. Similar results were obtained by Bolton and Stoll 2013; 

Hermoso et al. 2020 in the fossil record in two case studies spanning intervals of the 

Miocene. They argue that an environmental parameter, namely CO2, is at the origin of the 

variations of both carbon and oxygen differential vital effects. 

• Controls of CO2 on carbon and oxygen differential vital effects 

Coccolithophores rely on available aqueous CO2 in the surface ocean to fix carbon 

both through photosynthesis and calcification (Hein and Sand-Jensen 1997; Monteiro et al. 

2016). The Δ13Csmall-large and Δ18Osmall-large offsets show a statistically significant correlation 

with changes in the ambient CO2 concentrations (r2 =0.44, p < 10-2 and r2 = 0.51, p < 10-3, 

respectively; Figure V-4). When the CO2 content increases in the surface ocean, the 

isotopic offset between large and small coccoliths decreases. The relationship with 

atmospheric pCO2 as recorded in the Antarctic ice cores is not as significant, however, with 

a r2 of 0.27 (p = 0.02) between coccolith Δ13Csmall-large and ice core pCO2, and a r2 of 0.37 

(p <0.01) with Δ18Osmall-large (Figure C3). The largest decoupling between atmospheric and 
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oceanic CO2 over the interval occurs during Heinrich Event 11. This marked cold event in 

the mid-latitude North Atlantic (Jiménez-Amat and Zahn 2015; Deaney, Barker, and Van 

De Flierdt 2017) leads to a short-lived event of increased pCO2 solubility and thus increased 

aqueous CO2 concentrations (ca. 9 µmol.kg-1). This peak in oceanic CO2 levels, which does 

not appear in the global atmospheric pCO2 record, coincides with the lowest magnitudes of 

differential coccolith vital effects across the interval.  

Culture and numerical studies offer insight into the way that changes in CO2 

concentrations drive the variations in the difference in δ13C and δ18O of small versus large 

cells (Bolton and Stoll 2013; Hermoso, Chan, et al. 2016; McClelland et al. 2017). In the 

modern ocean, phytoplankton cells experience CO2 limitation (Hein and Sand-Jensen 1997; 

Reinfelder 2011). This is especially the case for the larger cells, which are less permeable 

to ambient CO2 due to a small surface-to-volume ratio (Popp et al. 1998). Culture studies 

have demonstrated that when CO2 concentrations in the culture medium increase, 

increasing photosynthetic carbon fixation in large cells drives their coccolith δ13C towards 

“heavier” values, thereby reducing the Δ13Csmall-large (Hermoso, Chan, et al. 2016; 

McClelland et al. 2017). In the oxygen system, the reduction of Δ18Osmall-large under 

conditions of increasing CO2 is explained by an increase in the equilibration time of HCO3
- 

Figure V-4 – Scatter plots of the differential vital effects in carbon and oxygen vs. aqueous CO2 
concentration. Δ13Csmall-large and Δ18Osmall-large correlate with changes in the ambient CO2 concentrations 
(R2 =0.44, p < 10-2 and R2 = 0.51, p < 10-3

 respectively). Data points are colored according to the time 
period considered: the glacial maximum (green), Heinrich Event 11 (orange), the interglacial (red) and 
glacial inception (black). Inset are the surface ocean CO2 concentrations across the deglaciation 
(calculations are detailed in the Material and Methods section). 
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with CO2 in small cells, due to a larger supply of CO2 from the environment into the 

intracellular pool. As a result, their coccolith δ18O evolves towards “lighter” values, similar 

to that of large coccoliths.  

In agreement with culture results, both Δ13Csmall-large and Δ18Osmall-large scale 

inversely with CO2 changes over the interval. A standard OLS regression models yields the 

following relationship between coccolith differential vital effects and aqueous CO2 for 

aqueous CO2 concentrations below 10 µmol.kg-1 (Eqs. 7 and 8, for the carbon and oxygen 

isotopic systems, respectively): 

"#$	 ±0.51 = 	−0.76	×	∆J6"OóK**7*K,_& + 10.47 (/0. g. 7) 

"#$	 ±0.48 = 	−1.15	×	∆JY#OóK**7*K,_& + 10.04 (/0. g. 8) 

with CO2 in µmol.kg-1, and Δ13Csmall-large and Δ18Osmall-large in ‰ VPDB. Compared 

to the CO2 ranges tested in culture experiments (typically 1 to 5 times present-day 

concentrations; Rickaby et al., 2010; Bach et al., 2013; Hermoso et al., 2016b), the range 

of the increase in surface ocean aqueous CO2 at site MD95-2037 corresponding to the 

atmospheric pCO2 change throughout Termination II is arguably small in absolute values 

(1.9 µmol.kg-1 at core MD95-2037). However, the rise from 7.3 to 9.2 µmol.kg-1 represents 

a 25% relative increase in CO2 over the deglaciation in a very carbon-limited ocean, and is 

thus likely to trigger a strong response in coccolith metabolic rates. This is evident in 

Figure V-5, which shows that the sensitivity of coccolith differential vital effects to the 

measured changes in CO2 in our study is twice as large as the one derived from the datasets 

of Bolton et al., 2012 for the Late Miocene on similar coccolith size fractions (see Table 

C1 for details on the datasets used). 

The largest change in carbon and oxygen differential vital effects occurs at the end 

of MIS 6, from the onset to the peak of Heinrich Event 11 centred around 132 ka. In the 

glacial (G) ocean, during the Last Interglacial (LIG) and the Glacial Inception (GI), 

differential vital effects display a variability that does not seem to correspond to a change 

in CO2 levels (Figure V-4). This might be due to either i) processes other than CO2 

affecting coccolithophore calcification and photosynthesis and thus vital effects (i.e. 

growth rate, carbon concentrating mechanisms) or ii) a disequilibrium between atmosphere 

and seawater CO2 concentrations. These points are discussed below.  
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• Impact of coccolithophore physiology changes on differential vital 

effects  

The direct comparison of coccolith differential vital effects to CO2 concentrations 

can be complicated by the influence of a number of physiological factors affecting the 

geochemistry of the coccolithophores. In addition to the cellular surface-to-volume ratio 

and supply of carbon in the form of CO2 already mentioned above, coccolith vital effects 

are also dependent on growth rate (µ), and the possible presence of CO2 concentrating 

mechanisms (CCMs).  

At a given [CO2], larger division rates increase the demand of the cell for carbon 

(Popp et al. 1998). Larger division rates might therefore increase coccolith vital effects in 

the absence of any change of [CO2]. However, modeling and culture results reveal an 

inverse relationship linking cell size (thus surface/volume ratio) and growth rate (Huete-

Ortega et al. 2012; Aloisi 2015), which suggests that any change in growth rate is 

theoretically compensated by a change in cell size. If across the interval there is 

nevertheless a shift towards coccolithophore assemblages with larger growth rates within 

Figure V-5 – Coccolith differential vital effect sensitivity to changes in aqueous CO2 since the 
Miocene. Differential vital effects are more important in the Late Pleistocene and modern-day ocean 
than during the Miocene. The correlation between aqueous CO2 and differential vital effects in carbon 
(R2 = 0.5) or oxygen (R2 = 0.52) suggests that an increase in carbon limitation might be responsible 
for the observed change. Coccolith vital effect datasets are from (Bolton, Stoll, and Mendez-Vicente 
2012) for the Miocene and Pliocene, and Candelier et al. 2013 and Hermoso et al. 2015 for the North 
Atlantic core-tops. The pCO2 records used to compute aqueous CO2 for the Miocene and Pliocene 
datasets are from Rae et al., 2021. SST data for site 1088 are from Herbert et al. 2016. For site 999 
we took the composite SST record from Rae et al., 2021, as no SST dataset spanned the whole of the 
differential vital effect record for site 999. Core-top CO2 concentrations were calculated using a pre-
industrial pCO2 of 280 ppm and SST data from WOA13 (Locarnini et al. 2013) . 



 

 116 

a given size fraction, this could reduce the efficiency of coccolithophore photosynthesis 

and calcification. Specifically, an increase in growth rate with no observable change in cell 

size could explain why Δ13Csmall-large and Δ18Osmall-large increase between the LIG and GI 

despite similar [CO2] (Figure V-5). The records of surface productivity during Termination 

II report however that coccolithophore productivity likely decreased over the studied 

interval. Indeed surface productivity at the location of core MD95-2037 is believed to have 

been more elevated during glacial times (Naafs et al. 2010; Schwab et al. 2012; Cavaleiro 

et al. 2018). Studies attribute this glacial increase in primary productivity to a southward 

migration of the Azores Front during glaciations as a probable response to increasing 

westerly and/or trade winds (Villanueva et al. 2001; Naafs et al. 2010). The displacement 

of the Azores Front back to its present-day location during deglaciations could limit 

coccolithophore growth rates during interglacials, and explain why vital effects generally 

decrease over the Termination II. However, studies suggest that variations in surface 

productivity (and thus, coccolithophore growth rates) occurred on millennial timescales in 

the midlatitude North Atlantic (Villanueva et al. 2001; Schwab et al. 2012). The alkenone 

concentrations available at this site over Termination II (Villanueva et al. 2001), a proxy 

for coccolithophore growth rate changes, account for these rapid changes. However, they 

are uncorrelated to coccolithophore differential vital effects (Figure C3). Including 

alkenone concentrations in Eqs. 7 and 8 relating coccolith differential vital effects to 

aqueous CO2 does not lead to better regression coefficients. Overall, this suggests that 

growth rate changes are not responsible for the observed discrepancies between Δ13Csmall-

large, Δ18Osmall-large and [CO2]. 

 In addition to growth rate changes, the presence of CO2 concentrating 

mechanisms (CCMs) can also affect the sensitivity of the vital effect to changing CO2 

concentrations. These mechanisms, which might include the excretion of carbonic 

anhydrase (CA) or dissolved inorganic carbon transporters (Reinfelder 2011), increase the 

carbon supply, either from the environment to the cell, or from the cytoplasm to the 

chloroplast. Over our interval of study, the presence of CCMs in coccolithophores of both 

coccolith size fractions might explain why some Δ13Csmall-large and Δ18Osmall-large values of 

the glacial maximum are low, despite low ambient CO2. Previous studies have invoked the 

presence of CCMs to explain why the transfer function established for the alkenone εp-

barometer is not suitable for periods with low surface ocean CO2 levels such as glacial 

maxima (Stoll et al. 2019; M. P. S. Badger et al. 2019). Here, only a fraction of the Δ13Csmall-
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large and Δ18Osmall-large data points in the low-CO2 surface ocean lie aside the general trend, 

indicating no threshold value below which coccolithophore inducible CCMs might be 

upregulated. This is compatible with observations from culture experiments performed on 

Emiliania huxleyi that report that CCMs are upregulated in the cell when [CO2] falls below 

7.5 µmol.kg-1 in the medium (Bach et al. 2013). It is also compatible with results from other 

culture experiments which find no CCM upregulation in Gephyrocapsa cells in conditions 

of carbon limitation (N. A. Nimer, Iglesias-Rodriguez, and Merrett 1997). Moreover, under 

the standing hypothesis, CCM upregulation must impact both photosynthesis and 

calcification rates in order to explain why glacial values for both Δ13Csmall-large and Δ18Osmall-

large lie off the general trend, respectively. However, previous gene sequencing and 

modelling studies suggest that cellular CCM upregulation acts predominantly at the 

chloroplast level to boost photosynthesis, with little effect on calcification (Bach et al. 

2013). On the whole, we deem the presence of CCMs to be unlikely across the interval.  

d) Impact of air-sea gas exchange on [CO2] calculations 

The surface ocean CO2 values calculated from the ice core atmospheric pCO2 

records and alkenone UK37’ cover two discrete ranges of carbon levels that do not overlap: 

A “glacial” CO2 range centered around 7.5 µmol.kg-1 and an “interglacial” CO2 range 

centered around 9 µmol.kg-1 (Figure V-5). Coccolith differential vital effects, on the other 

hand, paint a more nuanced picture over the interval, with no notable gap in values over 

the interval in either Δ13Csmall-large or Δ18Osmall-large. Having exposed in the previous section 

the different uncertainties affecting coccolith differential vital effects, we review below the 

potential biases likely to affect the reconstruction of the [CO2] figures, and therefore the 

input values of our calibration.  

The largest uncertainty when deriving surface ocean CO2 values from atmospheric 

CO2 arises from the chemical disequilibrium existing at the air-sea interface. In the modern 

ocean, surface ocean CO2 concentrations might lie as high as 100 ppm yearly above 

atmospheric pCO2 in equatorial regions or as low as -50 ppm in the Arctic (Taro Takahashi, 

Sutherland, and Kozyr 2011). The range of air-sea disequilibrium is more restricted in the 

mid-latitude North Atlantic. To the north of the Azores Front, the existence of a deep winter 

mixed layer enables the cycling of nutrient at the surface and promotes primary 

productivity, leading surface CO2 to be slightly lower than atmospheric CO2. This 

disequilibrium promotes the dissolution of atmospheric CO2 in the surface ocean, creating 
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a 15 ppm yearly sink for global pCO2 at site MD95-2037. Coccolith-derived [CO2] would 

indicate a value of ~ 0.8 µmol.kg-1 (around 20 ppm) below those computed from ice core 

pCO2 records during the glacial inception. This is equivalent to the disequilibrium at the 

site in today’s “glacial inception” surface ocean. However, the existence of the 15 ppm sink 

cannot account for the coccolith-derived [CO2] values of the glacial maximum. Instead, 

when taking coccolith [CO2] at face value, surface ocean conditions exceed ice core pCO2 

by 20 ppm in the glacial ocean.  

There is compelling evidence that air-sea pCO2 disequilibrium (ΔpCO2) varied in 

the past (Skinner et al. 2010; Martínez-Botí et al. 2015; Skinner et al. 2017). In the specific 

case of site MD95-2037, the probable changes in the position of the Azores Front discussed 

above are likely to have altered the air-sea CO2 fluxes across the deglaciation. On a global 

scale, data from boron isotopes, for instance, reveal that a widespread outgassing event, 

produced by the renewed upwelling of carbon-rich deep waters, enriched the surface ocean 

by as much as 60 ppm relative to the atmosphere over the last deglaciation (Shao et al. 

2019). The existence of a high surface ocean CO2 event at the onset of deglaciations had 

previously been hypothesized and put forward to explain the higher than expected εp 

measured during glacial maxima observed in the equatorial Pacific (Jasper et al. 1994). 

While the composite ΔpCO2 plot obtained by Shao et al. 2019 cannot account for regional 

disparities, the existence of an outgassing event could explain the 20 ppm excess of glacial 

coccolith-derived CO2 relative to the Antarctic record. An alternative hypothesis might 

include a weakening of the soft-tissue pump relative to the carbonate counter pump during 

the glacial maximum (Duchamp-Alphonse et al. 2018), leading to the formation of an 

oceanic pCO2 source to the atmosphere. This could result from a stronger stratification of 

the water column during glacial maxima caused by the expansion of polar (melt)waters as 

low as 50°N (Villanueva et al. 1998; Pflaumann et al. 2003). The poor renewal of surface 

ocean nutrient concentration during the glacial maximum (Skinner et al. 2010), together 

with low glacial SSTs, may have weakened the biological pump. At the same time, both 

modelling and sedimentological results suggest that coccolithophore calcification spiked 

during glacial maxima in the midlatitude North Atlantic (Beaufort et al. 2011; Omta et al. 

2013). This may have strengthened the carbonate counter pump, and made the mid-latitude 

North Atlantic glacial ocean a weak source for atmospheric carbon immediately before the 

deglaciation.  

A change in the value of air-sea disequilibrium over the deglaciation can thus 
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provide a likely explanation for the discrepancies between the ice core pCO2 and coccolith 

vital effect records across the deglaciation. This bias is common to the different pCO2 

proxies calibrated using ice core data, because the extent of the change in the 

disequilibrium, which remains difficult to quantify, can, in all likelihood, represent up to 

half of the atmospheric pCO2 changes across a deglaciation. 

6) Conclusions 

The paleobiogeochemical records presented in this study throw light on the nature 

of the factors forcing both the isotopic composition of the coccoliths and the magnitude of 

the vital effects in relatively small versus large coccoliths. We take advantage of the major 

and well constrained pCO2 rise that occurs over the penultimate deglaciation between 140 

and 130 kyrs to study the response of the differential coccolith vital effects to ambient CO2 

levels. We validate results from previous culture and numerical experiments, in that the 

difference between the isotopic composition between small and large coccolith size 

fractions responds to a forcing exerted by the availability of CO2, which sustains both 

cellular photosynthesis and calcification. This study outlines the “low CO2” endmember of 

a more general transfer function tying the differential coccolith vital effects (Δ13Csmall-large 

and Δ18Osmall-large) to an ambient CO2 concentration, applicable to periods such as 

Pleistocene glacial-interglacial cycles. However, a more detailed record of the 

oceanographic and primary productivity changes that occur over the deglaciation is needed 

before this relationship can be defined beyond a first order trend. This works sets the 

foundations for the use of coccolith differential vital effects to extend the ice core pCO2 

records into Quaternary time periods of particular interest. This includes target intervals 

such as the Mid-Pleistocene Transition (ca. 1250-700 ka), over which no ice-derived CO2 

record currently exists, and during which variations in atmospheric pCO2 concentrations 

are believed to have caused the changes of the glacial-interglacial pace from 40 to 100-kyr-

cyclicity. 
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II) Apport des données Sr/Ca à la compréhension des effets vitaux 

1) Objectif de l’étude 

Dans la partie précédente nous avons évoqué le rôle que pouvait avoir le taux de 

division cellulaire des coccolithophoridés sur l’expression de l’effet vital. Il existe peu de 

méthodes permettant de reconstituer, à partir du registre fossile, ce taux de division 

cellulaire (µ). Pour le site MD95-2037, nous disposions des variations des concentrations 

d’alcénones dans les sédiments au cours de la Terminaison II (Villanueva et al. 2001), que 

nous avons utilisées notamment pour montrer que celles-ci ne permettaient ni d’améliorer 

la corrélation entre les effets vitaux différentiels et le [CO2 aq], ni de se substituer à ce 

dernier (Figure C3). Depuis la publication des résultats de concentrations d’alcénones, de 

nouvelles méthodes ont été proposées pour reconstruire les variations du taux de division 

cellulaire des coccolithes au cours du temps. Il s’agit notamment de la mesure du δ88/86Sr 

(Stevenson et al. 2014) des coccolithes, et de la mesure du rapport Sr/Ca mesuré soit dans 

des fractions purifiées en coccolithes (Jin et al. 2018; Cavaleiro et al. 2020), soit sur roche 

totale (Billups, Rickaby, and Schrag 2004). Parmi ces méthodes, la mesure du rapport Sr/Ca 

est très largement utilisée. Quand elle est appliquée sur roche totale avec un pistolet XRF, 

les résultats sont notamment très rapides à acquérir. C’est cette méthode que nous nous 

proposons d’utiliser afin de comparer les résultats de Sr/Ca aux effets vitaux exprimés par 

les coccolithes. 

Utilisé pour reconstruire les variations du taux de division cellulaire des 

coccolithophoridés, le rapport Sr/Ca de la calcite des coccolithes est par extension employé 

pour reconstruire la production primaire dans l’océan de surface (Stoll et al. 2002). 

L’utilisation de ce proxy repose pour l’essentiel sur des données empiriques de cultures en 

laboratoire (Stoll and Schrag 2000; Rickaby et al. 2002; Langer et al. 2006; M. N. Müller 

et al. 2021) qui montrent une relation persistante entre le rapport Sr/Ca et le taux de division 

cellulaire des souches de coccolithophoridés cultivées. Plus récemment, des expériences 

sur des coccolithes de carottes sédimentaires ont montré que le rapport Sr/Carésiduel des 

coccolithes augmentait lorsque la proportion de Globigerina bulloides dans l’assemblage 

de foraminifères augmentait, et lorsque la proportion des coccolithes de l’espèce 

Florisphaera profunda diminuait dans l’assemblage, deux indices d’une production 

primaire accrue (Mejía et al. 2014) en dehors des zones profondes riches en chlorophylle 

(DCM).  
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L’objectif de cette partie est d’identifier un potentiel contrôle du taux de division 

cellulaire sur les effets vitaux des coccolithes au cours de la période d’étude. Pour cela nous 

étudions dans un premier temps les variations du rapport Sr/Ca dans les sédiments du site 

MD95-2037 au cours de la Terminaison II. Nous comparons ensuite ces variations aux 

effets vitaux différentiels des coccolithes. 

2) Moteurs possibles des changements du Sr/Ca au cours de la Terminaison 

II 

a) Variations d’assemblages 

Parmi les facteurs contrôlant potentiellement le rapport Sr/Ca des sédiments 

figurent une augmentation des coccolithes des genres Scyphosphaera et Pontosphaera des 

sédiments. En effet, des études de culture en laboratoire ont montré que ces genres avaient 

la particularité de sur-concentrer le strontium dans le réseau de leur calcite, 

indépendamment de changements de leur taux de division cellulaire (Hermoso et al. 2017). 

Dans le cas des sédiments de la carotte MD95-2037, les coccolithes appartenant à ces 

genres sont concentrés dans les fractions 8-12 et 5-8 µm. Nos observations des frottis n’ont 

pas permis de mettre en lumière des augmentations de la proportion des coccolithes de 

Scyphosphaera et de Pontosphaera dans l’assemblage au cours de la Terminaison II. De 

même, les périodes à fort Sr/Carésiduel ne correspondent pas à des périodes pour lesquelles 

les fractions 8-12 et 5-8 µm, qui concentrent l’essentiel des coccolithes de ces genres 

pendant l’intervalle d’étude, sont davantage représentées dans la masse totale des 

échantillons. Des variations d’assemblage ne sont donc pas à l’origine des variations de 

Sr/Ca au cours de la période d’étude. 

b) Variations du taux de calcification  

Pour une calcite non biogène, le rapport Sr/Ca dépend du taux de précipitation de 

la calcite (Tesoriero and Pankow 1996; Tang, Köhler, and Dietzel 2008). De façon 

similaire, les études expliquent l’augmentation du rapport Sr/Ca résiduel dans la calcite des 

coccolithes par l’augmentation du taux de calcification de la cellule (Stoll and Schrag 2000; 

Mejía et al. 2018). En revanche, il apparait que le coefficient de partitionnement du Sr est 

bien supérieur dans la calcite des coccolithes que dans une calcite non biogène (Rickaby et 

al. 2002). Les mécanismes exacts de l’incorporation du Sr dans la calcite des coccolithes 

restent cependant assez mal contraints. Les études s’accordent sur le fait que le Sr2+ n’est 
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pas vital au fonctionnement de la cellule, et qu’il est introduit passivement à travers la 

membrane cellulaire par les transporteurs de Ca2+ qu’il peut remplacer dans le réseau de la 

calcite (M. N. Müller et al. 2011). Pour Rickaby et al. 2002, l’augmentation du Sr dans la 

calcite des coccolithes à fort taux de calcification peut s’expliquer 1) par un transport moins 

sélectif du Sr2+ par rapport au Ca2+ par les protéines depuis le cytosol jusque dans la 

vésicule de calcification lorsque le taux de pompage des ions augmente, ou 2) par une 

nécessaire augmentation du flux de Ca2+ depuis l’environnement extracellulaire vers le 

cytosol quand la calcification augmente, tandis que la sélectivité contre le Sr2+ devient 

moins importante. 

Le taux de calcification des cellules serait donc plus élevé en période glaciaire qu’en 

période interglaciaire au site MD95-2037 (Figure V-6). Pour expliquer pourquoi ce plus 

fort taux de calcification est anti-corrélé au % CaCO3 (R = -0.41, p < 0.01), Cavaleiro et al. 

2018, à partir de données de Sr/Ca obtenues sur des fractions à coccolithes par ICP-AES, 

évoquent le rôle de la ventilation de la colonne d’eau dans l’océan nord-atlantique de 

moyenne latitude par des eaux de fond du sud. Si l’apport en nutriments pourrait expliquer 

une augmentation du taux de calcification chez les coccolithophoridés, la richesse en CO2 

de ces eaux favoriserait la préservation de la matière organique tout en promouvant la 

dissolution des carbonates. Cette hypothèse n’est par contre pas étayée par les observations 

au MEB des coccolithes des fractions, où l’on constate peu d’indices de dissolution de la 

calcite (Figure IV-7). Alternativement, cette baisse du %CaCO3 pourrait être due à un 

apport détritique plus important pendant la période glaciaire, déjà observé dans l’atlantique 

nord par McIntyre, Ruddiman, and Jantzen 1972; Stein et al. 2009. Cette hypothèse est 

corroborée par le rapport K/Ca que l’on mesure pour la carotte (Figure D1). Ce rapport, 

qui est avancé comme un proxy du détritisme (Davies, Lamb, and Roberts 2015; Kylander 

et al. 2011), est plus élevé pendant la période glaciaire en temps de forts taux de 

sédimentation, ainsi que, dans une moindre mesure, par les rapports Ti/Ca.  

c) Variations du taux de division cellulaire  

Les études utilisent généralement le rapport Sr/Ca comme indicateur de la 

production primaire dans la colonne d’eau (Stoll and Schrag 2000; Mejía et al. 2018). Elles 

s’appuient pour cela sur les études qui associent une augmentation du taux de calcification 

par cellule des coccolithophoridés à une augmentation conjointe du taux de division 

cellulaire (µ) (Rickaby et al. 2002; Stoll and Ziveri 2004), une coévolution dont témoignent 
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par exemple des études de cultures en laboratoire (Balch, Fritz, and Fernandez 1996). Il 

apparait de plus que dans les assemblages naturels, le rapport Sr/Ca mesuré dans les 

coccolithes augmente avec le nombre de coccosphères exportées depuis l’océan de surface 

(Auliaherliaty et al. 2009). Ces résultats suggèrent que le rapport Sr/Ca reflète le taux de 

division cellulaire des coccolithophoridés.  

Ici, quelques indices suggèrent que le rapport Sr/Carésiduel peut être utilisé comme 

Figure V-6 – Facteurs contrôlant les variations de Sr/Ca au cours de la Terminaison II. A) 
Signal de Sr/Ca brut dans les sédiments ; signal de δ18Obenthique (Cibidoides wuellerstorfi) au site 
MD95-2037 de Villanueva et al. 2001 ; résultats de SST au site MD95-2037 de Calvo et al. 2001. 
B) Sr/Carésiduel prenant en compte les effets de la température sur l’incorporation du Sr dans un 
carbonate, d’après la formule de Mejia et al. 2014 ; le Δ13Cbenthique – planctonique exprime ici l’écart de 
δ13C entre C. wuellerstorfi et G. bulloides d’après les résultats de Boelaert, 1998. 

A 

B 
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un proxy de la paléo-productivité de surface. En particulier, les valeurs de Sr/Carésiduel 

(Figure V-6) sont anticorrélées avec les variations du Δ13Cbenthique-planctonique au cours de la 

période d’étude (R = -0.23, p <0.05). Ce différentiel est utilisé usuellement comme proxy 

de la stratification des eaux. On considère en effet traditionnellement que les foraminifères 

ont un effet vital peu prononcé et que le δ13C de leur test retranscrit fidèlement le δ13CDIC 

de la masse d’eau dans laquelle ils calcifient. Dans l’océan actuel, le stockage préférentiel 

du 12C dans la matière organique par l’activité biologique dans l’océan de surface et sa 

reminéralisation en profondeur créent un gradient décroissant de δ13CDIC avec la profondeur 

dans les différents bassins (Kroopnick 1985). Ainsi la réduction de l’écart de δ13C entre les 

foraminifères planctoniques et benthiques est interprétée comme reflétant une meilleure 

ventilation de la colonne d’eau (Duplessy et al. 1988; Siani et al. 2013). Au site MD95-

2037, la ventilation de la colonne d’eau (et l’apport en nutriments des eaux de fond qui 

l’accompagne) est corrélée à la production primaire (voir présentation du site d’étude au 

Chapitre III). La corrélation, bien que faible, entre le Sr/Carésiduel et le Δ13Cbenthique-planctonique 

suggère ainsi que ces deux signaux peuvent être considérés comme des proxies de la 

production primaire. 

3)  Variations de la production primaire dans l’Atlantique de moyenne 

latitude au cours de la Terminaison II 

a) Influence du courant nord-Atlantique 

 Les valeurs de Sr/Carésiduel sont plus importantes en période glaciaire (G) qu’en 

période interglaciaire (LIG) et d’initiation glaciaire (GI) (t-test : p< 0.001 dans les deux 

cas ; Figure V-7). Elles sont indissociables entre la période glaciaire et l’événement de 

Heinrich (HE). Par ailleurs, l’étude de l’assemblage des fractions 8-12 µm montre une 

disparition des coccolithes de l’espèce Coccolithus pelagicus peu après la déglaciation vers 

130 ka. Cette absence de C. pelagicus est également observée par Schwab et al. 2012 dans 

les assemblages de coccolithes au large des Açores environ 6 ka après la déglaciation. Ils 

associent la présence de cette espèce dans l’assemblage à des conditions d’afflux d’eaux 

froides et riches en nutriments en provenance du nord. L’ensemble de ces observations 

semble ainsi indiquer des conditions de production primaire accrue dans l’océan de surface 

glaciaire au site MD95-2037, du fait d’un apport en nutriments plus important. Ce 

phénomène a déjà été évoqué dans la littérature pour des sites compris environ entre 38°N 

et 40°N (Stein et al. 2009; Naafs et al. 2010; Schwab et al. 2012; Cavaleiro et al. 2018). La 
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plupart des études y voient le résultat d’une migration du front des Açores vers le sud (et 

du courant nord-Atlantique associé, Figure V-8) pendant les périodes glaciaires, résultant 

d’une avancée vers le sud du front polaire et/ou d’une intensification des vents d’ouest 

responsables de la profondeur de la couche de mélange au nord du courant des Açores 

(Volkov and Fu 2011). Elles évoquent également une potentielle fertilisation de l’océan de 

surface pendant les périodes glaciaires par des poussières provenant du Sahara, qui 

promouvrait la production primaire en surface (Stein et al. 2009).  

Nos données de Sr/Carésiduel montrent que, dans un océan de surface globalement 

plus productif pendant les périodes glaciaires, il existe une variabilité à plus petite échelle, 

avec notamment un épisode de production primaire plus importante centrée autour de 140 

ka. Ainsi les variations de production primaire ne suivent pas strictement les cycles 

glaciaires-interglaciaires (Figure V-6). Cette observation rejoint celle de Villanueva et al. 

2001 qui, en notant des variations opposées de production primaire entre le site MD95-

2037 et le site plus septentrional SU90/08 (43°N), font l’hypothèse d’une variation spatiale 

Figure V-7 – Comparaison du rapport de Sr/Ca avec les autres proxies de sédimentation 
disponibles pour la Terminaison II. Boites à moustache de la distribution des données en fonction 
des périodes d’études définies a priori. Les données de Sr/Carésiduel et de Δ13Cb-p sont les mêmes que 
pour la figure V-1 ; le % CaCO3 a été obtenu en appliquant la relation de transfert au signal de 
réflectance à 400 nm (Figure IV-1). A titre de comparaison, nous y faisons également figurer les 
résultats de taux de sédimentation dérivés du modèle d’âge pour la période d’étude. 
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d’une bande de production primaire (actuellement comprise entre 45 et 55°N) qui migrerait 

à des échelles de temps d’environ 20 000 ans.  

b) Un pic de productivité lors de l’événement de Heinrich 

L’événement de Heinrich à notre site apparait comme un épisode de production 

primaire accrue, au moins de la magnitude de celle de l’océan de surface en période 

glaciaire (Figure V-6, Figure V-7). Ces résultats contrastent avec ceux des modélisations 

paléocéanographiques et d’autres proxies de paléoproductivité (Menviel et al. 2008; Stein 

et al. 2009), qui prévoient qu’une décharge d’eau douce dans l’océan atlantique nord 

accentue la stratification de la colonne d’eau et réduirait sa ventilation. La forte productivité 

lors de l’événement de Heinrich ne peut pas être expliquée par des biais de SSTs sur le 

calcul du Sr/Carésiduel : en période de fort apport détritique en effet, les SSTs peuvent être 

surestimées par la méthode UK’37 (voir Méthodes). Une surestimation des SSTs conduirait 

au contraire à une sous-évaluation du Sr/Carésiduel et donc de la production primaire dans la 

colonne d’eau.  

D’autres indices viennent de plus étayer la thèse d’une production primaire élevée 

Figure V-8 – Représentation schématique de la position du courant nord-Atlantique (NAC) 
pendant les périodes de sévères glaciations. Des études de taux d’accumulation des alcénones et de 
Ba/Ti suggèrent que le front arctique et les courants associés (le courant nord-atlantique par exemple 
ainsi que ses ramifications comme le courant des Açores) ont pu migrer vers le sud pendant les périodes 
de glaciations sévères par rapport à sa position durant les interglaciaires (en transparence). Ces 
mouvements sont attestés depuis la fin du Pliocène. Figure modifiée d’après Naafs et al. 2012. 
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au site MD95-2037 lors de l’événement H11. Tout d’abord, c’est lors de l’événement de 

Heinrich que le Δ13Cb-p, qui est anticorrélé au degré de ventilation de la colonne d’eau, est 

le plus réduit (Figure V-7). Nous notons également davantage de coccolithes attribués à la 

morpho-espèce Gephyrocapsa oceanica dans la fraction 2-3 µm au cours de l’événement 

de Heinrich (Figure IV-6), que Bollmann 1997 associe à un environnement de forte 

production primaire. Ainsi nos résultats concordent avec ceux de Schwab et al. 2012 qui 

notent également une hausse de la production primaire dans les Açores au cours de 

l’événement de Heinrich 1 (16 ka). Ils expliquent les différences par une trop faible 

résolution des modèles biogéochimiques, qui ne seraient pas en mesure de représenter les 

variations temporelles du courant des Açores, et les changements de production primaire 

dans l’océan de surface qui en découleraient.  

c) Des variations de production primaire enregistrées par l’isotopie des petits 

coccolithes : une référence inorganique plus fiable que le δ13CG. bulloides ? 

Nous revenons dans cette sous-partie sur le problème évoqué dans la première partie 

de Discussion de la définition d’une référence inorganique fiable pour le calcul des effets 

vitaux des coccolithophoridés. En particulier, il apparait dans les résultats isotopiques bruts 

des fractions microséparées que les valeurs de δ13C de la fraction 2-3 µm sont plus variables 

que celle de la fraction 5-8 µm (Figure IV-8). Or, l’hypothèse d’un contrôle du CO2 aqueux 

sur l’effet vital différentiel des coccolithes suppose que, dans le système isotopique du 

carbone, ce soit la fraction 5-8 µm qui soit davantage sensible à une diminution de la 

limitation en CO2 (McClelland et al. 2017). En effet, du fait de leur grande taille, et par 

extension de leur faible rapport surface/volume, ces cellules sont plus sensibles aux 

variations de CO2 dissous du milieu.  

Dans l’océan de surface actuel, le δ13CDIC est fortement lié au degré de production 

primaire (Kroopnick 1985). Le Sr/Carésiduel étant un proxy du taux de division cellulaire, et 

donc de la production primaire, sa comparaison avec le δ13C2-3 µm peut permettre de 

résoudre le paradoxe apparent des résultats bruts. En omettant les points liés au pic de 

l’événement de Heinrich 11 (traités plus bas), il existe une corrélation de R = 0.63 entre le 

δ13C de la fraction 2-3 µm et le Sr/Carésiduel (Figure V-9), contre 0.48 avec celui de la 

fraction 5-8 µm. Ainsi il semble possible d’affirmer qu’à la différence du δ13C de G. 

bulloides, le δ13C de la fraction 2-3 µm permet de retranscrire fidèlement les variations du 

δ13CDIC au cours de la Terminaison II. 



 

 128 

4) Impact du taux de division cellulaire sur la relation de transfert entre le 

CO2 dissout et les effets vitaux différentiels 

Nous en venons désormais à l’impact d’un changement du taux de division 

cellulaire sur les équations V.7 et V.8 liant le CO2 aqueux aux effets vitaux différentiels 

présentées dans la première partie de la Discussion. Chez les coccolithophoridés, des 

changements de taux de division cellulaire, dont témoignent les variations de Sr/Ca, ont un 

impact sur l’expression des effets vitaux absolus de leur calcite (Laws, Bidigare, and Popp 

1997; Hermoso 2015; McClelland et al. 2017). Ici nous étudions si les variations du taux 

de division cellulaire, via la mesure du rapport Sr/Ca des coccolithes, peuvent expliquer 

une part des différences observées entre les variations de CO2 et les effets vitaux 

différentiels des coccolithes. 

Il ressort de nos résultats que l’écart de composition isotopique entre les fractions 

2-3 µm et 5-8 µm des coccolithes (Δ18Odiff et Δ13Cdiff) n’est pas globalement corrélé aux 

variations de Sr/Carésiduel qui témoignent des variations du taux de division cellulaire dans 

l’océan de surface (R = -0.12, p-value = 0.63 pour l’oxygène, R = -0.23, p-value = 0.32 

pour le carbone, Figure V-10). Ce résultat global masque toutefois celui d’une corrélation 

entre les effets vitaux différentiels et le Sr/Carésiduel lorsque les deux points à fort Sr/Carésiduel 

Figure V-9 – Comparaison de l’enregistrement de Sr/Carésiduel à la signature isotopique de la 
fraction à Gephyrocapsa sp. La corrélation entre le δ13C de la fraction et le Sr/Carésiduel suggère que le 
δ13C2-3 µm, au même titre que le Sr/Carésiduel, enregistre les variations du δ13CDIC de l’océan de surface. La 
corrélation similaire que l’on trouve entre le δ18O de la fraction 2-3 µm et le Sr/Carésiduel peut être attribuée 
à la thermo-dépendance du fractionnement isotopique du premier et de celle du coefficient de partage du 
second. 
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de l’événement H11 sont omis : on passe alors à une corrélation positive et (faiblement) 

significative entre les paramètres étudiés (R = 0.50, p = 0.03 dans le cas de l’oxygène et R 

= 0.41, p = 0.09 dans celui du carbone). Ainsi les périodes de forte production primaire 

comme la période glaciaire sont associées à un écart de composition isotopique important 

entre fractions micro-séparées des coccolithes (Figure V-10). L’inverse est vrai pour les 

périodes de faible production primaire comme l’interglaciaire et l’initiation glaciaire, 

marquées par de faibles effets vitaux différentiels. 

Hormis les points liés au pic de l’événement de Heinrich (traités dans les prochaines 

sous-parties), ces résultats suggèrent que de forts taux de division cellulaire contribuent 

globalement chez les coccolithophoridés à une fixation de carbone organique et 

inorganique moins efficace. Ceci rejoint les résultats de culture et de modélisation, qui 

montrent une réduction de la production cellulaire (en grammes/cellule) de matière 

organique (POC) et de calcite (PIC) lorsque les taux de division cellulaire sont importants 

(Rau, Riebesell, and Wolf-Gladrow 1996; McClelland et al. 2017; Stoll et al. 2019). En 

effet, pour une concentration en CO2 du milieu donnée, un accroissement du taux de 

division cellulaire, dû à un afflux renouvelé de nutriments par exemple, augmente le besoin 

de la cellule en carbone. En réduisant la part de carbone allouée à la production de POC et 

Figure V-10 – Effet du Sr/Ca sur les effets vitaux des coccolithes. En pointillés sont représentées les 
régressions linéaires entre le taux de division cellulaire dont témoigne le rapport Sr/Carésiduel et l’écart 
isotopique entre les fractions 2-3 µm et 5-8 µm. En gris : pour tout le jeu de données ; en noir : quand 
les points correspondant au pic de conditions froides de l’événement de Heinrich sont omis. Dans le 
second cas, on trouve des coefficients de corrélation faibles mais significatifs. Ce jeu de données suggère 
qu’une augmentation du taux de division cellulaire réduit la capacité de la cellule à fixer le carbone, 
sous forme de matière organique ou sous forme de calcite.  
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de PIC, une augmentation du taux de division cellulaire augmente les effets vitaux des 

coccolithophoridés.  

Ces résultats suggèrent ainsi une légère influence du taux de division cellulaire sur 

les effets vitaux différentiels des coccolithophoridés, qui peut expliquer en partie les écarts 

entre le CO2 théorique et les effets vitaux différentiels constatés dans la première partie de 

cette discussion. La prise en compte de l’effet du taux de division cellulaire sur les effets 

vitaux produit, en excluant les points de H11 identifiés plus haut, un modèle qui permet de 

mieux rendre compte du CO2 présent dans l’océan de surface que la seule prise en compte 

des effets vitaux différentiels (Figure V-11). Deux nouvelles équations peuvent ainsi être 

présentées :  

"#$	 ±0.4253 = 	−0.9186	×	∆JY#OóK**7*K,_& − 2.4865 ∗
uv

"w,&O)\(K*
+ 7.814  

	 (/0. g. 9) 

"#$	 ±0.4321 = 	−0.6717	×	∆J6"OóK**7*K,_& − 2.7542 ∗
uv

"w,&O)\(K*
+ 8.1938  

	 (/0. g. 10) 

avec le CO2 en µmol.kg-1, les effets vitaux différentiels en ‰ VPDB et le Sr/Carésiduel 

en mmol.mol-1. Les R2 respectifs de ces régressions sont de 0.6319 et 0.6321 

respectivement, et les p-values associées sont < 0.001 dans les deux cas.  

On note que ces nouvelles équations ne permettent pas de réconcilier complètement 

les fortes valeurs de CO2 aqueux reconstruites pour la période glaciaire et, a contrario, les 

faibles CO2 aqueux de l’initiation glaciaire, avec la courbe de CO2 théorique déduite des 

enregistrements de carottes (Figure V-11). Les autres facteurs évoqués en première partie 

de discussion, tels qu’un équilibre de CO2 océan-atmosphère variant au cours de la période, 

peuvent toutefois être invoqués pour expliquer ces différences.  

5)  Cas particulier de l’événement de Heinrich : des outliers ?  

Les fractions 2-3 µm du pic de conditions froides de l’événement de Heinrich ont 

un signal géochimique à part (Figure V-9, Figure V-10). Contrairement aux autres niveaux 

étudiés, ces deux fractions n’enregistrent pas les variations du δ13CDIC. Ou bien, ce signal 

est masqué par d’autres facteurs. L’analyse des assemblages suggère qu’une partie du 

signal de ces fractions 2-3 µm peut être affecté par la présence de gros coccolithes dans 
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l’assemblage (Figure IV-6), en particulier des espèces Helicosphaera carteri et 

Calcidiscus leptoporus. Dans cette dernière partie, nous nous intéressons à une possible 

correction des variations d’assemblage sur les signaux géochimiques des échantillons 

correspondant au pic de l’événement de Heinrich.  

Figure V-11 – Reconstructions des CO2 aqueux pour la Terminaison II. En noir : 
reconstructions théoriques du CO2 aqueux à partir des données des carottes de glace antarctiques 
(Bereiter et al. 2015) et de SSTs (Calvo et al. 2002). En rouge : les reconstructions à partir de la 
fonction de transfert entre les effets vitaux différentiels et le CO2 aqueux (Equations V.7 et V.8). 
En vert : reconstructions de CO2 à partir des effets vitaux différentiels et du taux de division 
cellulaire dont témoigne le Sr/Carésiduel (Equations V.9 et V.10). 

Oxygen differential vital effects 

Carbon differential vital effects 
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Pour ces fractions, on pourra tenter de recalculer un signal isotopique théorique de 

fraction purifiée en « Gephyrocapsa » : on considèrera alors qu’une part de leur signal 

isotopique brut peut être attribué à la présence de coccolithes de la fraction 3-5 µm dans 

l’assemblage. Le signal isotopique δ13C2-3 µm, corrigé est calculé par un bilan de masse comme 

suit : 

IJ6"$76	ñó,LN,,)_é = 	
IJ6"$76	ñó,+,([ − ù ∗	I

J6"67ò	ñó,+,([

1 − ù
(/0. g. 11) 

Avec X la part des coccolithes de C. leptoporus dans l’échantillon 2-3 µm (entre 0 

et 1 non compris). A titre d’exemple X vaut 0.35 pour l’échantillon présenté en Figure 

IV-6 – A et 0.15 pour l’échantillon présenté en Figure IV-6 – B. Nous appliquons la même 

formule pour obtenir la composition en δ18O2-3 µm, corrigé de la fraction 2-3 µm.  

Nous appliquons un X de 0.35 pour les deux points correspondant à l’événement de 

Heinrich et recalculons les δ13Ccorrigé et δ18Ocorrigé (Figure V-12 – A/B) que nous comparons 

au rapport Sr/Ca (Figure V-12 – C/D), ainsi qu’un effet vital différentiel corrigé Δ13Cdiff, 

corrigé et Δ18Odiff, corrigé que nous comparons au CO2 aqueux (Figure V-12 – E/F). Les 

résultats montrent que la présence de gros coccolithes dans l’assemblage 2-3 µm pour 

l’événement de Heinrich ne permet pas d’expliquer totalement le très fort Sr/Ca que l’on 

observe pour ces fractions. Cependant, la prise en compte d’une possible pollution des 

fractions par la présence de plus gros coccolithes permet d’obtenir des coefficients de 

régression plus importants entre le CO2 et les effets vitaux différentiels.  

D’autres hypothèses pour expliquer la signature isotopique brute de ces deux 

fractions pourraient inclure l’envahissement de l’océan de surface au site MD95-2037 par 

une masse d’eau aux faibles δ13CDIC et δ18Osw. Toutefois, on ne retrouve pas ces minima de 

δ13C et δ18O dans le signal isotopique bruts des autres fractions purifiées en coccolithes, 

qui pourtant ont été biominéralisées dans des masses d’eau à la chimie identique (Figure 

IV-8). Une dernière option consisterait à prendre en compte pour le calcul du δ13Ccorrigé, 

non plus le pourcentage en surface occupé par les gros coccolithes, mais une mesure 

approximative du volume qu’ils représentent. Ceci pourrait se faire au moyen des « facteurs 

de forme » ks proposés pour plusieurs espèces par Young and Ziveri 2000, qui permet de 

relier par exemple la longueur du coccolithe de chaque espèce à son volume. 
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Figure V-12 – Correction du signal isotopique de la fraction 2-3 µm de l’événement de Heinrich 
pour le carbone (gauche) et l’oxygène (droite). A/B : le signal corrigé de la fraction 2-3 µm en 
considérant une pollution à 35% de gros fragments. La ligne en pointillés indique les valeurs brutes de 
la fraction, avant correction. C/D : comparaison du signal corrigé obtenu avec le rapport Sr/Ca. Les 
losanges aux contours pointillés représentent la donnée brute avant correction. E/F : Impact de la 
correction du signal isotopique de la fraction 2-3 µm sur la calibration générale proposée en première 
partie de Discussion.  
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CONCLUSION DE LA PARTIE  

Les résultats principaux de cette partie sur le Sr/Carésiduel montrent ainsi :  

• Que la production primaire au site MD95-2037 était plus importante lors de la 

période glaciaire que lors de la période interglaciaire, probablement du fait de la 

position plus méridionale du front des Açores pendant les périodes glaciaires, un 

résultat attesté par la littérature.  

• Que la fonction de transfert entre le CO2 aqueux et les effets vitaux différentiels 

est améliorée par la prise en compte des changements de taux de division 

cellulaire. Cela nous permet de proposer une nouvelle fonction, associant une 

valeur de CO2 à un effet vital différentiel et à une valeur de Sr/Carésiduel. 



 

 

 

 

CHAPITRE VI. RECONSTRUCTION DES 

PCO2 DE LA TRANSITION MI-PLEISTOCENE  
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I) Objectifs de l’étude 

La première partie de la Discussion (Chapitre V-I) a permis de montrer que l’écart 

de composition isotopique entre les coccolithes formés par des coccolithophoridés de petit 

et grand diamètre cellulaire était relié, au premier ordre, à la concentration en CO2 du 

milieu. Nous avons montré comment cette relation pouvait être formalisée sous la forme 

d’une fonction de transfert applicable au Pléistocène, permettant de déduire un niveau de 

CO2 dissous à partir d’une mesure de l’effet vital différentiel des coccolithes. Nous nous 

proposons en particulier d’examiner comment ce différentiel de δ13C et de δ18O entre 

coccolithes a varié au cours de la « transition mi-Pléistocène » (MPT). La MPT est une 

période clé de changement climatique dans l’histoire de la Terre, qui marque l’émergence 

des cycles glaciaires-interglaciaires de 100 ka. Il n’existe pas encore de consensus sur la 

cause de cette transition (Berends et al. 2021) ; des reconstructions de pCO2 permettraient 

en particulier de confirmer ou d’infirmer certaines des hypothèses avancées. 

1) Mécanismes probables à l’origine de la MPT  

La MPT a d’abord été mise en évidence dans l’enregistrement de δ18Obenthique de 

plusieurs localités atlantiques et pacifiques ; elle désigne la transition entre 1250 et 800 ka 

au cours de laquelle des cycles glaciaires-interglaciaires symétriques et d’une récurrence 

de 41 ka environ évoluent vers des cycles asymétriques de plus grande amplitude d’environ 

100 ka (Figure VI-1 – C/D ; Pisias and Moore 1981). Ce changement d’amplitude de 

δ18Obenthique correspond notamment à la mise en place de calottes glaciaires plus 

volumineuses, d’une épaisseur équivalente à 50 m de chute de niveau marin supplémentaire 

par rapport aux cycles de 40 ka (Clark et al. 2006). Cette mise en place aurait eu lieu, selon 

les études, de façon abrupte autour de 900 ka (Mudelsee and Schulz 1997). Ce changement 

de δ18Obenthique correspond également à une baisse des températures des eaux de fond de 

1.2°C (Clark et al. 2006). Plus généralement, cette transition est marquée par une 

perturbation des températures de surface, de la production carbonatée, et des courants 

océaniques (Ruddiman et al. 1989; Raymo, Oppo, and Curry 1997 ; Figure VI-1 – E). 

Si les cycles de 41 ka peuvent être expliqués par des variations d’obliquité, qui 

exerce le plus fort contrôle sur l’insolation aux hautes latitudes (A. L. Berger 1978; W. H. 

Berger and Jansen 1994), la cause de l’expression de cycles de 100 ka est moins bien 

comprise. Bien qu’ils soient globalement corrélés avec les cycles d’excentricité de 100 ka 
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(Hays, Imbrie, and Shackleton 1976), il apparait que l’expression de l’excentricité ne 

Figure VI-1 – Evolution climatique au cours de la MPT. A/B) Variations d’insolation à 65°N de 
Laskar et al. 2004 et diagramme temps-fréquence associé. Le code couleur correspond à la 
puissance2. C/D) variations du δ18Obenthique extrait de la compilation de Lisiecki et Raymo 2005 et 
diagramme temps-fréquence associé. E) Changements climatiques dont atteste la littérature : la 
période couvrant la MPT (selon sa définition la plus large) est grisée. Le « 900-ka event » est indiqué 
en bleu. La diminution des SSTs au début de la MPT est attestée par Hodell et Channell 2016 et 
McClymont et al. 2013. L’augmentation des calottes glaciaires vers 900 ka (attestée par une 
diminution du δ18Obenthique) observée par Mudelsee et Schulz 1997 précède la mise en place des cycles 
de 100 ka (ibid.). Le minimum de δ13Cbenthique observé par Raymo, Oppo et Curry 1997 et Clark et 
al. 2006 traduisent, selon les auteurs, un transfert important de matière organique depuis les 
continents jusqu’à l’océan, suite à la baisse soudaine du niveau marin. Les diagrammes temps-
fréquence ont été créés avec le package dplR disponible sur R (Bunn et al. 2021). 
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devient pas dominante dans les cycles d’insolation au cours de la MPT (Figure VI-1, 

Imbrie et al. 1993). Ceci mène les premiers observateurs à faire l’hypothèse qu’au cours de 

la MPT, les cycles de glaciation passent d’une réponse linéaire aux changements 

d’obliquité à une réponse globalement non linéaire aux cycles d’excentricité (Ruddiman et 

al. 1989; Imbrie et al. 1993). Les enregistrements de δ18Obenthique établis par la suite 

démontrent que la durée des cycles de glaciations de la fin du Pléistocène est en réalité 

d’environ 80 ou 120 ka, suggérant que les déglaciations restent contrôlées par les variations 

d’obliquité et de précession après la MPT (Raymo 1997; Maslin and Ridgwell 2005; 

Huybers 2011; Tzedakis et al. 2017; Bajo et al. 2020).  

On considère ainsi généralement qu’au cours de la transition mi-Pléistocène, le 

système climatique franchit un seuil qui permet aux calottes d’accumuler davantage de 

glace qu’avant la transition (Raymo, Oppo, and Curry 1997; Tzedakis et al. 2017). Deux 

hypothèses sur la nature de ce seuil sont régulièrement avancées :  

Dans le premier cas, le seuil consisterait en un refroidissement de l’océan de 

surface, ou des eaux de fonds. Celui-ci permettrait notamment à des calottes plus stables 

de se former, et de ne pas se disloquer au maximum d’insolation suivant (Tziperman and 

Gildor 2003; Berends et al. 2021). Un refroidissement agirait notamment sur la rétroaction 

glace-albédo (Curry, Schramm, and Ebert 1995) : à mesure qu’une calotte glaciaire se 

forme, une couche de neige, puis de glace, se dépose dans la toundra environnante. La plus 

forte réflectivité de la neige et de la glace diminue localement les températures et permet à 

la calotte de se développer davantage (Berends et al. 2021). Il existe également une 

rétroaction positive entre l’élévation de la calotte glaciaire, permise par un refroidissement, 

et la quantité de fonte qui l’affecte (Levermann and Winkelmann 2016; Berends et al. 

2021), qui permet notamment à une calotte de glace de gagner en volume.  

Sans refroidissement, la création d’une calotte glaciaire plus volumineuse pourrait 

être le résultat de l’érosion du régolithe, un résidu d’altération qui a notamment la propriété 

d’augmenter la vitesse de glissement des calottes glaciaires (Willeit et al. 2019). Erodé au-

delà d’un seuil, il exposerait un substrat cristallin à fort coefficient de friction. Une calotte 

glaciaire qui se développerait sur ce substrat aurait donc tendance à gagner en volume 

(Clark and Pollard 1998).  

(Laskar et al. 2004; Hodell and Channell 2016; McClymont et al. 2013; Mudelsee and Schulz 1997) (Bunn et al. 2021) 
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2) Rôle des pCO2 

Des changements de pCO2 interviennent dans la plupart des modèles expliquant la 

MPT. En particulier, une baisse des pCO2 à long terme est avancée pour expliquer le 

refroidissement nécessaire à la mise en place d’une calotte glaciaire plus volumineuse à 

partir de 900 ka (Clark et al. 2006). D’autres modèles ont montré que de faibles 

concentrations en CO2 dans l’atmosphère (< 260 ppm) étaient nécessaires pour introduire 

une réponse non linéaire des glaciations aux variations d’insolation, et donc pour obtenir 

notamment des cycles de 100 ka (Ganopolski and Calov 2011; Willeit et al. 2019).  

Il n’existe pas pour l’heure d’enregistrement de pCO2 provenant des carottes de 

glace qui couvre la MPT. Les deux principales reconstructions indirectes des pCO2 pour la 

période proviennent du proxy du δ11B des foraminifères (Figure VI-2 ; Hönisch et al. 2009; 

Chalk et al. 2017). Ces résultats ont notamment mis en évidence que l’écart de pCO2 entre 

les périodes glaciaires et interglaciaires a augmenté depuis la MPT de plus de 30 ppm. Plus 

précisément, les résultats des deux études indiquent que si la pCO2 maximale des 

interglaciaires est semblable avant et après la MPT, les pCO2 glaciaires ont quant à elles 

diminué depuis la MPT d’environ 40 ppm (Chalk et al. 2017). Selon les auteurs, 

l’explication tient à une plus importante fertilisation en fer par un apport de poussière dans 

l’océan austral pendant les périodes glaciaires. Cela permettrait notamment à la pompe 

biologique de se développer dans cette région lors des périodes glaciaires, et donc de 

stocker plus efficacement le CO2 sous forme de matière organique.  

Dans cette partie, nous appliquons la calibration définie en première partie de 

Discussion aux effets vitaux différentiels mesurés dans des fractions purifiées en 

Figure VI-2 – Données de pCO2 disponibles pour la MPT. Les données provenant des isotopes du 
bore permettent de prolonger l’enregistrement des carottes de glace antarctiques. Le stack benthique de 
Lisiecki et Raymo 2005 est indiqué en pointillés noirs. 
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coccolithes. Nous obtenons des pCO2 pour la période couvrant la MPT (d’environ 1300 à 

745 ka), ce qui permet notamment : 

- D’étudier si l’augmentation du volume de glace sur la calotte peut être attribuée 

à des variations de pCO2 : il s’agira alors de comparer les changements du 

niveau marin aux variations de pCO2, et notamment d’étudier si les variations 

de plus petite amplitude du niveau marin (dont témoigne le δ18Osw) qui 

caractérisent le Pléistocène inférieur sont reflétées dans l’enregistrement de 

pCO2. 

-  D’identifier l’éventuelle baisse des pCO2 qui pourrait expliquer un 

refroidissement global et la mise en place de calottes glaciaires plus 

volumineuses.  

- D’étudier les tendances de pCO2 entre périodes glaciaires et interglaciaires 

étudiées séparément, et notamment de déterminer si la transition vers des 

conditions glaciaires plus sévères qui caractérise la MPT se retrouve dans le 

registre de pCO2. 

II) Matériels et méthodes 

1) Présentation du site 

a) Description des sédiments 

Les échantillons proviennent du site IODP U1313 foré au printemps 2005. Le site 

IODP U1313 est situé dans l’océan atlantique de moyenne latitude (41.00°N, 32.57°W, 

Figure VI-3), sur la marge ouest de la ride médio-atlantique, à une profondeur de 3426 m 

(Channell et al. 2006). Les sédiments sont composés de nannofossiles calcaires (30-90%), 

d’argiles (0-35%), de calcite détritique (0-30%), de quartz détritique (0-20%) ; des spicules 

d’éponges, des foraminifères et des radiolaires, chacun présent en quantité inférieure à 

10%, complètent l’assemblage brut (Channell et al. 2006). 

Le site se situe à la même localisation que le site DSDP 607 foré en 1983. Les 

archives sédimentaires de ce site permettent l’étude des changements océanographiques de 

surface et de profondeur de l’Atlantique de moyenne latitude du Miocène à nos jours.  
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b) Modèle d’âge pour le site U1313 

Le modèle d’âge pour le site IODP U1313 a récemment été repris par Naafs et al. 

2012. Jusqu’à 1 Ma, les auteurs ont conservé le modèle d’âge initial établi en alignant la 

courbe de réflectance (fonction au premier ordre de la lithologie) au stack de δ18Obenthique 

de Lisiecki and Raymo 2005. Les pics de % CaCO3 sont ainsi associés aux interglaciaires. 

Inversement, les faibles teneurs en CaCO3 sont associées aux périodes glaciaires, au cours 

desquelles l’apport détritique était plus important. Les auteurs justifient cette approche en 

soulignant le modèle d’âge similaire qu’obtiennent Bolton et al. 2010 pour le Pliocène 

supérieur au site U1313, obtenu en alignant directement le δ18Obenthique du site U1313 au 

stack benthique. Ils notent également l’accord de leur modèle d’âge avec les bioévénements 

(Naafs et al. 2012). Pour les périodes plus récentes que 1 Ma, les auteurs notent une possible 

désynchronisation des événements de surface (dont témoigne la réflectance) et de 

profondeur (dont témoigne le δ18Obenthique), à l’image de ce que l’on observe pour la 

Terminaison II au site MD95-2037 dont le site U1313 est proche (Figure V-6). Ainsi pour 

la période, le modèle d’âge combine des données de δ18Obenthique et de réflectance pour 

Figure VI-3 – Situation géographique du site IODP U1313. Pour la 
description de l’hydrologie de surface, se référer à la partie Matériels et 
Méthodes de ce manuscrit. Le site est situé dans des masses d’eau similaires 
à celles du site MD95-2037 qui a été étudié pour la calibration du proxy 
coccolithe-CO2 dans la partie précédente. 
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rendre compte du délai des variations de la réflectance par rapport au δ18Obenthique. Le taux 

de sédimentation obtenu pour le site varie entre 2 et 6 cm/ka pour la transition mi-

Pléistocène. Ses changements sont décorrélés des variations glaciaires-interglaciaires dont 

témoigne le stack benthique.  

2) Protocole de microséparation et analyses isotopiques 

Nous appliquons le protocole de microséparation (décrit dans la sous partie IV du 

Matériel et Méthodes) à des échantillons du site U1313 figurant dans la liste de ceux utilisés 

par Naafs et al. 2012 pour dresser les variations de SSTs du Pliocène à l’actuel. Nous 

sélectionnons dans cette liste 50 échantillons couvrant la transition mi-Pléistocène entre 

1300 et 750 ka. Les échantillons sont situés dans la biozone à nannoplancton NN19. Le pas 

d’échantillonnage moyen est de 50 cm, correspondant à une durée d’environ 11 ka. Il est à 

noter que pour les échantillons les plus récents de notre échantillonnage (entre 750 et 800 

ka), il existe un enregistrement de pCO2 des carottes de glace antarctique (Bereiter et al. 

2015), auquel nous pourrons comparer nos résultats de pCO2 calculés à partir de la 

biogéochimie des coccolithes. 

Pour ce site, nous passons les échantillons successivement à travers un tamis de 160 

µm, une toile avec une ouverture de maille à 20 µm, et enfin des membranes avec des tailles 

de pores de 8, 5, 3 et 2 µm. Nous obtenons ainsi, à partir de chacun des 50 échantillons 

couvrant la MPT, sept fractions de sédiments au diamètre restreint. Nous prélevons, à partir 

des fractions 5-8 µm, 3- 5 µm et 2-3 µm, environ 80 µg de sédiment pour analyses 

isotopiques (voir Matériels et Méthodes). Les valeurs isotopiques obtenues sont exprimées 

en ‰ VPDB après standardisation des valeurs à partir du standard international NBS19.  

En complément de l’étude des frottis et afin d’étudier l’état de préservation des 

coccolithes dans les fractions, nous avons effectué des observations au microscope 

électronique à balayage (MEB) selon le protocole décrit dans la partie Matériels et 

Méthodes. Des plans plus larges des fractions ont été obtenus avec un MEB de paillasse 

FlexSEM 1000 II de Hitachi.  

3) Calcul des effets vitaux différentiels 

Les effets vitaux différentiels sont obtenus, comme pour le site MD95-2037, en 

calculant la différence entre la composition isotopique de la fraction comprenant des petits 

coccolithes (entre 2 et 3 µm de petit axe) et celle comprenant les gros coccolithes (entre 5 
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et 8 µm) (voir équations III.8 et III.9) Le choix de ne considérer l’écart qu’entre ces deux 

fractions (et donc de négliger celui qu’elles pourraient avoir respectivement avec la fraction 

3-5 µm) est ici justifié par le besoin de pouvoir comparer les mêmes fractions que pour la 

Terminaison II. De plus, le choix de comparer les deux fractions purifiées en coccolithes 

les plus éloignées en taille permet de maximiser les écarts isotopiques, et ainsi de 

maximiser la sensibilité de cet outil.  

4) Calcul des CO2 aqueux et des pCO2 atmosphériques 

Avec les équations de calibration présentées en première partie de discussion de ce 

manuscrit, il est possible de recalculer une valeur de CO2 aqueux à partir de l’effet vital 

différentiel en carbone, et une seconde à partir de l’effet vital différentiel en oxygène (voir 

équations V.7 et V.8). Nous dérivons ensuite pour chaque échantillon de la MPT une 

valeur de pCO2 atmosphérique correspondant à chaque valeur de CO2 aqueux. Ce calcul 

fait l’hypothèse que les concentrations en CO2 dans l’océan de surface et dans l’atmosphère 

sont à l’équilibre. Nous utilisons pour cela le package « seacarb » disponible sous R (https:// 

CRAN.R-project.org/package=seacarb) avec les constantes détaillées dans la partie 

Matériels et Méthodes. Nous utilisons également les données de températures issues de 

mesures de UK’37 pour le site provenant de Naafs et al. 2012, et une salinité de 36 psu (une 

valeur proche des conditions actuelles au site selon De Vernal et al. 2005). Les erreurs sur 

la pCO2 ont été calculées en effectuant 10 000 simulations de Monte Carlo avec une 

incertitude de ± 0.51 et ± 0.48 µmol.kg-1 pour les valeurs de CO2 dérivées respectivement 

des effets vitaux différentiels en carbone et en oxygène. Nous considérons également une 

erreur de ± 1.2°C pour les températures de surface alcénones (Conte et al. 2006), et une 

très large erreur de ± 1 psu en salinité qui a toutefois une importance limitée sur le calcul 

du CO2 : une erreur de ± 1 psu conduit à une erreur de ± 0.09 µmol.kg-1 de [CO2aq].  

5) Traitement statistique 

A partir du protocole décrit ci-dessus, nous obtenons les variations de la 

composition isotopique (δ18O, δ13C) de fractions purifiées en coccolithes au cours de la 

MPT. De ces compositions isotopiques, nous déduisons des variations de CO2 aq et de pCO2 

pour la période couvrant la MPT. Afin d’identifier des tendances dans nos séries 

temporelles, nous utilisons le programme SiZer (Chaudhuri and Marron 1999). Ce 

programme teste si les tendances sont significativement différentes de l’hypothèse nulle 

d’une « absence de tendance ». Il applique au jeu de données considéré une série de 
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régressions locales à différentes bandes passantes, et teste pour chacune de ces courbes si 

la nième dérivée est statistiquement positive, négative, ou peut-être égale à zéro. Les résultats 

de ce package, présentés dans les Annexes G1 et G2, permettent d’illustrer par une carte 

de couleur les tendances significatives des différents enregistrements (compositions 

isotopiques, pCO2, etc.) à différentes échelles de temps : en violet, les cas où aucune 

tendance n’est détectée ; en rouge, une tendance croissante ; en bleu, une tendance 

décroissante. De par la durée de l’intervalle d’étude et la résolution de notre 

échantillonnage, ce programme nous permet d’obtenir une idée des tendances de nos 

enregistrements sur des durées comprises entre 65 000 et 300 000 ans.  

En plus de ces analyses sur jeu de données total, et afin d’étudier plus précisément 

comment les cycles glaciaires-interglaciaires sont affectés au cours de la MPT, nous 

classons nos échantillons dans les catégories « glaciaire », « déglaciation », 

« interglaciaire » et « initiation glaciaire ». Ces catégories sont définies à partir des listes 

de transitions glaciaires/interglaciaires renseignées par Lisiecki and Raymo 2005. Les 

échantillons dont l’âge correspond à une limite glaciaire/interglaciaire ± 5 ka sont 

catégorisés comme « déglaciation », tandis qu’à ± 5 ka d’une transition 

interglaciaire/glaciaire, les échantillons sont classés comme « initiation glaciaire ». Ces 

deux types de catégories ne sont pas étudiées individuellement. Nous obtenons ainsi N = 

23 échantillons pour les périodes glaciaires, et N = 19 pour les périodes interglaciaires.  

6) Calcul de la sensibilité des calottes glaciaires et des variations du forçage 

radiatif dues aux changements de CO2 

Afin de préciser le lien entre l’augmentation du volume de glace sur les calottes et 

les changements de pCO2, on peut calculer le changement de forçage radiatif lié à un 

changement de CO2, et le comparer aux variations du niveau marin relatif (Chalk et al. 

2017).  

Nous quantifions le changement de forçage radiatif lié aux variations de pCO2 selon 

l’équation : 

ΔüRn$ = † ∗ ln
"#$

"#$
£ (/0. g2. 1) 

avec α = 5.35 W.m-2 et "#$£= 278 µatm, de Myhre et al. 1998 et utilisée par Chalk 

et al. 2017. Ces variations de forçage radiatif sont ensuite comparées aux changements de 
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niveau marin relatif de Stap et al. 2016.  

III) Résultats 

1) Fractions obtenues  

Le protocole de microséparation nous a permis d’extraire, pour chacun des 

échantillons couvrant la transition mi-Pléistocène, trois fractions purifiées en coccolithes. 

Entre 5 et 8 µm, les fractions sont dominées par des coccolithes du genre Calcidiscus 

leptoporus sur la majorité de l’intervalle (Figure VI-4). Une première étude des frottis 

réalisés à partir des fractions indique qu’entre 1080 et 920 ka (± 5 ka), l’assemblage évolue 

pour être dominé davantage par des coccolithes de la famille Noelaerhabdaceae, 

probablement des espèces Pseudoemiliania lacunosa et du groupe d’espèces 

Reticulofenestra pseudoumbilicus. Les autres composants des fractions 5-8 µm incluent les 

coccolithes des espèces Helicosphaera carteri et Coccolithus pelagicus, ainsi que des 

coccolithes du genre Pontosphaera (des espèces P. discopora et P. multipora) (Figure 

VI-4).  

Entre 3 et 5 µm, la fraction est globalement dominée par des coccolithes de la 

famille des Noelaerhabdaceae au cours de la période d’étude. De l’étude des frottis, il 

semble possible d’associer plus précisément ces coccolithes aux genres Pseudoemiliania 

et Reticulofenestra (tube très biréfringent, aire centrale ouverte, et pour Pseudoemiliania : 

existence de fentes sur le bouclier distal). Les coccolithes de l’espèce Calcidiscus 

leptoporus sont présents sur l’ensemble de l’intervalle, et deviennent dominants dans 

l’assemblage entre 850 et 820 ka. Les coccolithes de l’espèce Helicosphaera carteri et du 

genre Pontosphaera sont également présents dans les fractions 3-5 µm.  

Enfin, entre 2 et 3 µm, la fraction est constituée à plus de 60% de coccolithes de la 

famille des Noelaerhabdaceae (Figure VI-4), des genres Pseudoemiliania, 

Reticulofenestra et Gephyrocapsa. Les images MEB permettent d’identifier plus 

spécifiquement que les assemblages pré-MPT sont dominés par des coccolithes des espèces 

Pseudoemiliania lacunosa et du groupe d’espèces Reticulofenestra pseudoumbilicus. Au 

cours de l’intervalle d’étude, la part des coccolithes de la famille Gephyrocapsa croît dans 

l’assemblage, ainsi que la part des petits coccolithes de l’espèce Reticulofenestra producta. 

Au-delà des changements généraux d’assemblages que l’on peut constater au cours de la 
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période d’étude, les images MEB indiquent également que des changements d’assemblage 

peuvent avoir lieu entre les périodes glaciaires et interglaciaires (Figure VI-4). Ainsi 

l’assemblage glaciaire du MIS 22 (Figure VI-4 – C) est constitué majoritairement de 

coccolithes de Pseudoemiliania lacunosa. Les coccolithes du genre Gephyrocapsa du MIS 

22 sont caractérisés par un petit axe d’une longueur de 3 µm en moyenne (Figure E1) avec 

un angle de pont supérieur à 45°C par rapport au grand axe, ce qui permet de les classer 

Figure VI-4 – Images MEB des fractions 2-3 µm (gauche) et 5-8 µm (droite) obtenues après 
application du protocole de microséparation aux sédiments du site U1313. A et B : échantillon 
interglaciaire (846.7 ka). C et D : échantillon glaciaire (882.8 ka). E et F : échantillon d’initiation 
glaciaire (1223.6 ka). 
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parmi la morpho-espèce G. oceanica. L’assemblage de coccolithes de l’assemblage 

interglaciaire qui suit (MIS 21) est quant à lui composé de P. lacunosa, mais également 

d’une proportion plus importante de coccolithes du genre Gephyrocapsa (Figure VI-4 – 

A). Parmi ceux-ci, deux types de morpho-espèces semblent coexister : outre G. oceanica 

décrit ci-dessus, l’assemblage est également composé de coccolithes du genre 

Gephyrocapsa avec un diamètre moyen légèrement inférieur à 2 µm (Figure E2), une aire 

centrale réduite, et un pont formant un angle réduit (< 40°) avec le grand axe du coccolithe. 

Ce morphotype peut être attribué à celui de Gephyrocapsa Minute de Bollmann 1997. Ce 

morphotype a par la suite été rattaché aux morpho-espèces G. aperta (Bollmann and Klaas 

2008) ou à l’espèce G. ericsonii (Bendif et al. 2015). Par ailleurs dans cet assemblage 

interglaciaire, on retrouve de nombreux de coccolithes de Reticulofenestra producta.  

2) Pureté et préservation des fractions à coccolithes pour le site U1313 

a) Pureté des fractions 

Les sources de pollution du signal isotopique des coccolithes par fraction sont 

globalement similaires à celles identifiées pour la Terminaison II au site MD95-2037. Ainsi 

les fractions 5-8 µm, et, dans une moindre mesure, les fractions 3-5 µm, sont principalement 

affectées par la présence de fragments de foraminifères et de cristaux de calcite non 

biogéniques. Nous avons vérifié l’ensemble des frottis effectués pour ces fractions pour 

nous assurer que les coccolithes constituaient au minimum 70% de la masse de la calcite 

des fractions.  

De même que pour le site MD95-2037, les fractions 2-3 µm sont davantage 

affectées par la présence de fragments de gros coccolithes dans l’assemblage (Figure 

VI-5). Si la plupart des échantillons présentent une pureté en coccolithes de la famille 

Noelaerhabdaceae supérieure à 80% (en surface totale et non en masse de calcite), d’autres 

échantillons peuvent présenter une « contamination » par des coccolithes de l’espèce C. 

leptoporus dont la taille est plus importante que celle des Noelaerhabdaceae (Figure VI-5 

– A). Il apparait que pour ces échantillons, les boucliers de C. leptoporus sont entiers et 

non pas présents sous formes de fragments. Ces C. leptoporus de petite taille sont ainsi 

susceptibles d’avoir toute leur place dans une fraction 2-3 µm, dont la taille moyenne est 

relativement variable d’un échantillon à un autre (Figure E1). Toutefois, pour les 

échantillons dont le signal isotopique est possiblement affecté par la présence de 

coccolithes de taille supérieure, nous testons la robustesse des tendances observées en 
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appliquant une correction au signal isotopique : nous considérons dans ce cas qu’une part 

de leur signal isotopique brut peut être attribué à la présence de coccolithes de la fraction 

3-5 µm et appliquons l’équation V.11.  

b) Préservation des coccolithes  

Il existe peu de signes de dissolution des coccolithes : les boucliers proximaux et 

distaux des coccolithes de C. leptoporus sont dans leur grande majorité solidaires l’un de 

l’autre (Figure VI-4). Les ponts des coccolithes de Gephyrocapsa sont préservés (Figure 

VI-6) ; les bords des coccolithes sont rectilignes ; l’aire centrale de P. discopora en Figure 

VI-6 –D est préservée. L’ensemble de ces observations suggère que la dissolution est 

faible. Par ailleurs, les recristallisations sur les coccolithes sont rares. Ainsi la préservation 

des coccolithes dans les fractions étudiées est globalement très bonne. 

3) Résultats isotopiques bruts 

a) Isotopes du carbone 

On retrouve dans l’isotopie du carbone la ségrégation par taille qui avait été 

observée au site MD95-2037 lors de la Terminaison II (Figure VI-7). La fraction 2-3 µm 

a la composition isotopique la plus « lourde » avec des valeurs de δ13C comprises entre 

Figure VI-5 – Photographies de frottis effectués à partir des fractions 2-3 µm purifiées en 
coccolithes. A), échantillon glaciaire (MIS 32, 1094.3 ka). B) échantillon glaciaire (MIS 
32, 1098.7 ka). Un détourage de couleur a été appliqué pour illustrer la nature du grain considéré : 
en vert, les coccolithes de la famille Noelaerhabdaceae (des genres Pseudoemiliania, 
Reticulofenestra et Gephyrocapsa confondus). En rouge, les coccolithes (et fragments de 
coccolithes) de l’espèce Calcidiscus leptoporus. En bleu, les autres éléments de calcite biogénique 
(coccolithes, foraminifères), et enfin en orange, la calcite de nature non biogénique. Dans 
l’échantillon A, les coccolithes de C. leptoporus représentent près de 45% de la surface totale des 
grains, contre environ 7% pour l’échantillon B. Inversement, les coccolithes de la famille 
Noelaerhabdaceae représentent 50% de la surface des grains de l’échantillon A et 85% de celle de 
l’échantillon B.  
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0.01 et 2.23 ‰ VPDB. Les valeurs minimales sont de 0.93 ‰ si l’on prend en compte une 

part de 50% dans l’assemblage de coccolithes issus de la fraction 3-5 µm. La fraction 3-5 

µm présente des valeurs de δ13C inférieures à celles de la faction 2-3 µm sur l’ensemble de 

Figure VI-6 – Images MEB de coccolithes individuels des fractions 2-3 µm (gauche) 
et 5-8 µm (droite) pour la transition mi-Pléistocène. A/B/D : échantillon interglaciaire 
(846.7 ka) ; C/F : échantillon glaciaire (882.8 ka) ; E : échantillon interglaciaire (956.6 
ka) ; G/H : échantillon de l’initiation glaciaire (1223.6 ka).  
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la période, et comprises entre -1.51 et 1.51 ‰. Enfin la fraction 5-8 µm a les valeurs de 

δ13C les plus négatives, comprises entre -2.22 et -0.01 ‰. Si les valeurs de δ13C de la 

fraction 2-3 µm sont stables à travers l’intervalle (Figure G1), celles des fractions 3-5 µm 

et 5-8 µm connaissent une augmentation significative entre environ 1100 et 1050 ka. Après 

une stabilisation des valeurs, le δ13C de ces fractions décroît à partir d’environ 950 ka 

(Figure G1).  

Au-delà de ces tendances générales, on retrouve des tendances propres aux périodes 

considérées : ainsi les valeurs interglaciaires de δ13C des trois fractions décroissent 

globalement pendant l’intervalle d’étude. Les périodes glaciaires sont quant à elles 

marquées par une augmentation significative du δ13C des fractions 3-5 et 5-8 µm entre ca. 

1000 et 1100 ka, et une diminution vers 900 ka. Les valeurs glaciaires de la fraction 2-3 

µm sont stables à travers l’intervalle.  

b) Isotopes de l’oxygène 

La fraction 2-3 µm présente les valeurs de δ18O les plus « lourdes » parmi les 

fractions purifiées à coccolithes, avec des valeurs comprises entre 1.13 et 3.10 ‰ VPDB 

(Figure VI-7). La fraction 5-8 µm présente les valeurs de δ18O les plus « légères », 

comprises entre -0.73 et 1.89 ‰. La fraction 3-5 µm présente des valeurs intermédiaires, 

comprises entre -0.11 et 2.64 ‰. On note que ces valeurs sont distinctes et supérieures 

d’environ 1 ‰ par rapport à celles de la fraction 5-8 µm pendant la transition mi-

Pléistocène jusqu’à 900 ka. Au-delà de 900 ka, les valeurs de δ18O3-5 µm sont confondues 

avec le δ18O de la fraction 5-8 µm, à l’image de ce que l’on retrouvait pour la Terminaison 

II (Figure VI-7).  

Les variations du δ18O2-3 µm sont globalement stables pour l’intervalle de temps 

considéré, même si on observe une brève diminution autour de 1200 ka (Figure G1). Cette 

diminution apparait dans les enregistrements interglaciaires et glaciaires considérés 

indépendamment. On note en outre que les valeurs glaciaires du δ18O2-3 µm augmentent 

significativement à partir de 1000 ka environ. Les valeurs de δ18O de la fraction 5-8 µm 

diminuent en début d’intervalle jusqu’à 1200 ka ; elles augmentent ensuite entre 1100 et 

900 ka environ. Les valeurs interglaciaires diminuent significativement en début 

d’intervalle, tandis que les valeurs glaciaires augmentent significativement sur toute la 

période couvrant la MPT.  
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4) Effets vitaux différentiels 

Nous étudions l’évolution du différentiel de δ13C et de δ18O entre la fraction 2-3 µm 

et 5-8 µm (Figure VI-8). Pour le site U1313, nous étudions donc le différentiel isotopique 

entre la fraction dominée par les petits coccolithes de la famille Noelaerhabdaceae (des 

genres Gephyrocapsa, Reticulofenestra et Pseudoemiliania) et la fraction dominée par les 

coccolithes du genre Calcidiscus.  

Les effets vitaux différentiels en oxygène varient de 0.58 à 3.12 ‰ (Figure VI-8 – 

A), une gamme de variation similaire à celle obtenue pour la Terminaison II au site MD95-

2037 (Figure VI-8 – B). De même, les effets vitaux différentiels en carbone varient de 2.05 

à 3.92 ‰ (Figure VI-8 – C), et se situent dans la gamme des valeurs obtenues pour la 

Figure VI-7 – Résultats isotopiques bruts pour le site U1313 au cours de la Transition Mi-
Pléistocène. A titre de comparaison, nous indiquons dans un panneau à gauche la distribution des 
valeurs isotopiques par fraction microséparée obtenues pour la Terminaison II au site MD95-2037. 
Sont également représentés en pointillés les résultats isotopiques des fractions 2-3 µm une fois 
« corrigés » si on estime que 50% de l’assemblage est constitué de coccolithes de la fraction 3-5 
µm. 
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Terminaison II (Figure VI-8 – D).  

On note par ailleurs que, à l’image des résultats de la Terminaison II présentés ci-

dessus ainsi que du Miocène (Hermoso et al. 2020; Bolton, Stoll, and Mendez-Vicente 

2012), il existe une forte corrélation entre les effets vitaux différentiels en carbone et en 

oxygène (Figure VI-9). L’écart de composition isotopique entre les gros et les petits 

coccolithes ne montre pas de tendance significative au cours de l’intervalle d’étude (Figure 

G1). Dans le détail, les valeurs interglaciaires de Δ13Cdiff et de Δ18Odiff ont une tendance 

croissante en début d’intervalle jusqu’à 1200 ka environ, tandis que les valeurs glaciaires 

diminuent jusqu’à environ 1100 ka (Figure G1). L’ensemble de ces variations est robuste, 

même après avoir corrigé les valeurs isotopiques de la fraction 2-3 µm pour prendre en 

compte la part des C. leptoporus dans l’assemblage (Figure VI-8 – A/C).  

 

Figure VI-8 – Evolution des effets vitaux différentiels au cours de la MPT. A) Différence de δ18O 
entre petits et gros coccolithes au cours de la MPT (trait plein). En pointillés : valeurs de δ18Obenthique du 
stack benthique de Lisiecki et Raymo 2005. B) Diagramme en boîtes des valeurs de δ18Opetit-gros pour la 
Terminaison II et la MPT. C/D : équivalent à A/B pour le système isotopique du carbone. 
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5) Reconstructions des CO2aq et des pCO2 pendant la transition mi-

Pléistocène 

a) CO2 aq de l’océan de surface 

La courbe des CO2 aqueux obtenus à partir des effets vitaux différentiels en carbone 

et en oxygène est présentée en Figure VI-10. Les valeurs de CO2 reconstruites à partir de 

Δ13Cpetit-large sont comprises entre 7.47 et 8.90 µmol.kg-1 (± 0.51). Celles obtenues à partir 

du Δ18Opetit-large sont comprises entre 6.45 et 9.37 µmol.kg-1 (± 0.48). Les deux calculs 

produisent des résultats similaires : l’écart absolu moyen entre les deux valeurs obtenues 

est de 0.20 µmol.kg-1
 (Figure VI-9).  

On note qu’en général, les variations de [CO2 aq] reconstruites sont indépendantes 

des variations glaciaires-interglaciaires dont témoigne le stack benthique de Lisiecki and 

Raymo 2005 (Figure VI-9, p > 0.05). Elles sont également indépendantes des variations 

de températures de surface (R2 < 0.1, p > 0.05). L’étude des tendances au long terme 

(Figure G2) montre, comme pour les effets différentiels dont ces concentrations sont 

déduites, que les concentrations en CO2 dans l’océan glaciaire de surface augmentent 

significativement jusqu’à environ 1200 ka tandis que les CO2 de l’océan interglaciaire 

diminuent au cours de la même période.  

Figure VI-9 – Covariation des effets vitaux en carbone et en oxygène pendant la transition mi-
Pléistocène. La corrélation entre les effets vitaux différentiels en oxygène et carbone est proche de celle 
observée pour le site MD95-2037 pour la Terminaison II : par conséquent, les CO2 reconstruits (droite) 
suivent une pente d’environ 1 :1. Les valeurs du stack benthique LR04 proviennent de Lisiecki et Raymo 
2005. 



Chapitre VI – Reconstructions des pCO2 au cours de la MPT 

 155 

b) pCO2 atmosphériques 

• Jeu de données complet 

Pour chaque valeur de CO2 nous dérivons une valeur de pCO2 atmosphérique 

équivalente dans l’océan de surface, qui sont représentées en Figure VI-10. Les pCO2 

reconstruites à partir du Δ13Cpetit-large varient de 177.6 ±13.6 à 260.4 ± 18.6 ppm. Elles 

diminuent significativement en fin d’intervalle vers 950 ka, notamment du fait de la 

diminution des valeurs de pCO2 en période glaciaire (Figure G2). Les pCO2 reconstruites 

à partir du Δ18Opetit-large sont comprises entre 181.6 ± 13.2 et 261.2 ± 16.9 ppm, et ne 

montrent pour leur part pas de tendance significative au cours de l’intervalle pour des 

Figure VI-10 – CO2 aqueux (haut) et pCO2 atmosphériques (bas) reconstruits à partir des effets 
vitaux différentiels exprimés par les coccolithes au cours de la MPT. Les reconstructions sont 
effectuées à partir du δ13Cpetit-gros (rouge) et du δ18Opetit-gros (bleu) corrigés pour les changements 
d’assemblage (voir Résultats 2.a). Les variations de CO2 et de pCO2 sont surimposées sur les variations 
de températures de Naafs et al. 2012 (tirets) et de δ18Obenthique de Lisiecki et Raymo 2005 (trait plein 
noir). 
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fenêtres de temps de plus de 180 000 ans.  

• Différence entre pCO2 glaciaires et interglaciaires 

Au vu des incertitudes analytiques plus larges sur le δ18O des fractions purifiées en 

coccolithes, et afin de clarifier le propos, le reste de la description des résultats de pCO2 se 

base sur la reconstruction faite à partir du δ13C des fractions, corrigé pour prendre en 

compte les variations d’assemblage (Figure VI-8 – A/C). Les pCO2 reconstruites pour les 

périodes glaciaires sont en moyenne inférieures de 18 ppm (± 20 ppm) à celles des périodes 

interglaciaires. Ce différentiel de pCO2 glaciaire-interglaciaire évolue au cours de la 

période d’étude : avant 1 Ma, il est de 15 ppm (± 23 ppm). La différence de pCO2 augmente 

à partir de 1000 Ma pour atteindre 22 ppm.  

Cette augmentation du ΔpCO2 glaciaire-interglaciaire est principalement due à une baisse 

des pCO2 lors des périodes glaciaires : celles-ci évoluent de 215 (± 24) ppm en moyenne 

avant 1 Ma à 208 (± 22 ppm) après 1 Ma. A l’inverse, les valeurs interglaciaires de pCO2 

restent stables à travers l’intervalle, avec une moyenne de 231 (± 14) ppm avant et après 1 

Ma.  

6) Comparaison des résultats de la Terminaison IX avec les résultats de la 

Terminaison II 

Les sept valeurs de pCO2 reconstruites entre environ 750 et 800 ka sont d’un intérêt 

tout particulier puisqu’il existe, pour cet intervalle de temps, des valeurs de pCO2 

atmosphériques mesurées dans des carottes de glace (Bereiter et al. 2015). Celles-ci 

enregistrent en particulier la neuvième terminaison glaciaire, caractérisée par une 

augmentation des pCO2 d’environ 60 ppm. A l’image de ce qui a été fait pour la 

Terminaison II, nous avons déduit les valeurs correspondantes de CO2 aqueux à l’équilibre 

avec l’atmosphère pendant la Terminaison IX, qui s’échelonnent de 8.15 à 9.35 µmol.kg-1 

pour les échantillons que nous considérons, soit une augmentation de 13% sur une période 

d’environ 15 ka (Figure VI-11 – B). 

Les pCO2 atmosphériques des carottes et celles déduites des effets vitaux 

différentiels des coccolithes ne sont pas significativement corrélées pendant l’intervalle 

d’étude (Figure VI-11 – C). De même, le CO2 déduit de Δ13Cpetit-large n’est pas corrélé au 

CO2 à l’équilibre avec l’atmosphère, tandis que le CO2 Δ18O est inversement corrélé avec le 

CO2 théorique (Figure VI-11 – D).  
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Les points de la Terminaison IX se surimposent sur la calibration entre les effets 

vitaux différentiels et le CO2 aqueux trouvée pour la Terminaison II (Figure VI-11 – E/F). 

Figure VI-11 – Comparaison des données de la MPT avec la calibration proposée en première partie 
de Discussion. En A, les données de pCO2 reconstruites par la géochimie des coccolithes (bandes bleue et 
striée rouge) sont mises sur le même plan que celles mesurées dans les carottes de glace (losanges, Bereiter 
et al. 2015). A titre de comparaison, nous faisons également figurer les variations de pCO2 globales pour la 
Terminaison II (cercles, Bereiter et al. 2015), dont les variations sont plus abruptes et dont l’amplitude est 
plus importante que pour la Terminaison IX. Le code couleur de remplissage des points correspond 
(grossièrement) au temps écoulé à partir de la déglaciation, et est donné à titre indicatif pour la lecture des 
graphiques suivants. En B, idem mais traduit en CO2 aqueux à partir des données de SST disponibles pour 
le site (de Naafs et al. 2012). En C, les valeurs de pCO2 reconstruites par la géochimie des coccolithes 
contre celles des données de carottes de glace (même source). La ligne en pointillés noirs est de pente 1 :1. 
En D, idem avec les valeurs traduites en [CO2]. En E et F : Surimposition des points de la transition mi-
Pléistocène (losanges) sur la calibration proposée en première partie de Discussion (cercles), avec à gauche 
la calibration CO2aq vs. Δ13Csmall-large et à droite CO2aq vs. Δ18Osmall-large. La régression obtenue pour la 
Terminaison II est représentée en pointillés.  
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Ainsi les CO2 aqueux sont associés à des effets vitaux différentiels du même ordre lors de 

la Terminaison II et de la Terminaison IX. On note toutefois que si l’ordre de grandeur est 

respecté, il n’en est pas de même pour le sens des variations : ainsi les effets vitaux 

différentiels de la Terminaison IX augmentent-ils globalement alors que le CO2 aqueux 

théorique pour la période augmente. L’effet de facteurs concurrençant les effets d’une 

variation du CO2 aqueux sur les effets vitaux différentiels, tels qu’un changement du taux 

de division cellulaire, ou un changement du système des carbonates, pourra être étudié pour 

expliquer les différences observées. 

IV) Discussion  

1) La géochimie des coccolithes enregistre-t-elle les changements 

paléocéanographiques clés de la MPT ? 

Cette première sous-partie a pour but de replacer les résultats bruts de δ18O et de 

δ13C des fractions purifiées en coccolithes dans le contexte des changements globaux et 

locaux de composition isotopique de l’océan de surface au cours de la transition mi-

Pléistocène. L’objectif est donc double : d’une part l’étude critique des compositions 

isotopiques brutes des fractions étudiées, et d’autre part la mise en évidence des 

réorganisations océanographiques qui ont affecté l’océan de surface dans l’atlantique nord 

de moyenne latitude au cours de la MPT.  

a) Intensification des conditions glaciaires à partir de 900 ka 

Les variations de δ18O des fractions 2-3 et 5-8 µm purifiées en coccolithes sont 

corrélées (p < 0.05) aux variations globales de δ18O de l’eau de mer de Ford and Raymo 

2020 au cours de la MPT (Figure VI-12). Les coefficients de corrélations obtenus sont 

meilleurs lorsque l’on compare le δ18O de ces fractions avec le δ18O d’une calcite 

« inorganique » (Figure VI-12) calculé à partir des δ18Oeau de mer et SSTs, par la formule 

Eq. II.2. La fraction 5-8 µm affiche les valeurs les plus proches de celles de la calcite 

inorganique, ce qui semble confirmer les résultats de culture qui attribuent aux coccolithes 

de grosse taille les valeurs d’effets vitaux les plus faibles (Hermoso, Chan, et al. 2016).  

Les coccolithes de la fraction 5-8 µm témoignent notamment d’une augmentation 

du δ18O de l’océan de surface vers 1000 ka (Figure G1). Dans le détail, nos résultats 

montrent que ce changement est porté pour l’essentiel par les valeurs glaciaires : on ne 
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distingue en effet pas d’augmentation du δ18O des valeurs interglaciaires. A l’inverse, le 

δ18O des fractions 5-8 µm augmente significativement entre périodes glaciaires à partir 

d’environ 900 ka (Figure G1). Une partie de cette augmentation peut être attribuée à une 

diminution des températures des eaux de surface, qui est attestée à partir de 1200 ka dans 

l’Atlantique nord (Clark et al. 2006; McClymont et al. 2013). Ce refroidissement n’est 

détecté à notre site qu’à partir d’environ 900 ka (Figure G2). Il est probable cependant que 

l’augmentation observée du δ18O des coccolithes en période glaciaire soit davantage liée à 

la mise en place de calottes glaciaires plus importantes au cours de la MPT. Cette 

accumulation de « glace en excès » (Raymo 1997) est également apparente dans 

l’enregistrement benthique de δ18O. Les estimations pour ce volume de glace varient entre 

20 et 40 m de baisse de niveau marin (Clark et al. 2006) depuis la MPT.  

b) Augmentation du gradient de δ13CDIC entre la surface et l’océan profond au 

cours de la MPT 

Nous avons montré, dans le Chapitre V.II.3, que les variations du δ13C de la fraction 

2-3 µm sont un indicateur fiable de celles du δ13CDIC. Au site U1313, une fois corrigé pour 

prendre en compte l’assemblage (sous-partie 2a des résultats MPT), le δ13C2-3 µm affiche 

une tendance à la baisse sur la totalité de l’intervalle (Figure VI-13). On retrouve 

également cette tendance dans l’enregistrement benthique de Cibidoides wuellerstorfi du 

site au cours de la MPT (Ruddiman et al. 1989), indiquant que le changement de δ13C 

affecte la totalité de la colonne d’eau. Parmi les mécanismes proposés pour expliquer cette 

diminution du δ13C dans l’océan nord-atlantique au cours de la MPT figure celui d’une 

Figure VI-12 – Variation de la composition isotopique en oxygène des coccolithes et de l’océan 
global au cours de la MPT. Les valeurs brutes de δ18O de la fraction 5-8 µm (vert) 2-3 µm corrigée 
pour la présence de gros coccolithes dans l’assemblage (orange) sur du δ13Cpetit-gros (rouge) sont 
surimposées aux variations de δ18O de l’eau de mer de Ford et Raymo 2020 et à celles d’une calcite 
« inorganique » calculée à partir de l’équation II.2 (Tremblin, Hermoso, Minoletti 2016). 
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augmentation de la surface de la glace de mer antarctique (Lear et al. 2016). En s’étendant, 

celle-ci diminuerait l’intensité de l’upwelling qui a lieu dans l’océan austral. Cela 

empêcherait l’émission vers l’atmosphère du CO2 enrichi en 12C présent dans ces masses 

d’eau profondes, ce qui contribuerait à diminuer le δ13C de l’océan global (Lear et al. 2016).  

La diminution des valeurs de δ13C des foraminifères benthiques est par ailleurs plus 

marquée que pour les coccolithes de la fraction 2-3 µm, à partir du MIS 22 (ca. 900 ka, 

Figure VI-13). Cette baisse abrupte du δ13Cbenthique a été interprétée comme reflétant une 

ventilation plus importante des eaux de fond dans l’Atlantique nord par des eaux de fond 

antarctiques, au δ13C très négatif (Ford et al. 2016). L’enregistrement des coccolithes 

montrerait que l’intrusion de cette masse d’eau est restée confinée à l’océan profond, et a 

eu pour effet d’augmenter le gradient de δ13C entre l’océan de surface et l’océan profond. 

De ces tendances globales, on peut distinguer les tendances propres aux périodes 

Figure VI-13 – Enregistrement du δ13CDIC des eaux de surface et des eaux profondes au site 
U1313. Panneau du haut : les valeurs de δ13C des coccolithes de la fraction 2-3 µm ont été 
corrigées pour prendre en compte la part des gros coccolithes dans la petite fraction. Le δ13CC. 

wuellerstorfi provient de Ruddiman et al. 1989. Panneau du bas : le gradient de δ13C entre l’océan de 
surface et l’océan profond est calculé comme la différence de δ13C entre les coccolithes de la 
fraction 2-3 µm et des foraminifères C. wuellerstorfi.  
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glaciaires et interglaciaires du δ13C de surface. Les périodes glaciaires sont souvent 

marquées par une faible différence de δ13C entre les foraminifères benthiques et les 

coccolithes par rapport aux périodes interglaciaires (Figure VI-13). Cela suggère que la 

colonne d’eau était moins stratifiée pendant les périodes glaciaires. Cela peut s’expliquer 

par la migration vers le sud du front arctique pendant les périodes glaciaires, probablement 

du fait de l’intensification des vents d’ouest pendant ces périodes froides (Wright and 

Flower 2002). A la localisation du site U1313, cela se traduit par l’existence d’une couche 

de mélange plus importante pendant la période glaciaire, et possiblement par une 

production biologique plus importante dans l’océan de surface (Naafs et al. 2010).  

2) La géochimie des coccolithes comme proxy des pCO2  

a) Comparaison avec les pCO2 des carottes de glace antarctiques 

Les variations de pCO2 prenant en compte les variations d’assemblages sont 

représentées en Figure VI-14. La gamme de variation des pCO2 reconstruites à travers la 

MPT (entre 177 et 261 ppm) par la géochimie des coccolithes se situe dans celle des pCO2 

des glaces antarctiques mesurées entre 600 et 800 ka (entre 174 et 270 ppm, Bereiter et al. 

2015).  

A l’instar des pCO2 enregistrées dans les carottes de glace, les pCO2 reconstruites 

par la biogéochimie des coccolithes sont en moyenne plus faibles lors des périodes 

glaciaires que lors des périodes interglaciaires. Globalement, il existe une corrélation entre 

les variations glaciaires-interglaciaires, dont témoigne le stack benthique (Lisiecki and 

Raymo 2005), et les pCO2 reconstruites par les effets vitaux différentiels des coccolithes 

(R = 0.49, p < 0.05 avec Δ13Cpetit-gros et R = 0.37, p < 0.05 avec Δ18Opetit-gros). L’erreur 

analytique plus importante des valeurs brutes de δ18O des fractions est probablement à 

l’origine du coefficient de corrélation plus faible entre le Δ18Opetit-gros et le stack benthique. 

La différence entre les valeurs glaciaires et interglaciaires de pCO2 reconstruites par 

la géochimie des coccolithes est d’environ 18 ppm sur l’intégralité de la transition mi-

Pléistocène (les distributions sont significativement différentes en utilisant une ANOVA, 

p < 0.05). A titre de comparaison, cette différence de pCO2 entre périodes glaciaires et 

interglaciaires est d’environ 36 ppm entre 600 et 800 ka dans les carottes de glace, si l’on 

applique la même méthode de classification entre périodes glaciaires et interglaciaires que 

celle décrite dans les méthodes MPT (Chapitre VI – II.5). Dans le cas de nos résultats de 
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pCO2, une étude plus approfondie du modèle d’âge pourrait permettre d’améliorer cette 

comparaison glaciaire-interglaciaire. Un jeu de données plus important permettrait quant à 

lui de réduire les biais liés au faible échantillonnage (N = 23 pour les périodes glaciaires, 

et N = 19 pour les périodes interglaciaires).  

b) Comparaison avec les pCO2 issues des modèles 

Des études de modélisations tentent depuis quelques années de reproduire les 

variations de pCO2 pour les périodes pour lesquelles l’enregistrement des carottes de glace 

antarctiques n’est pas (encore) disponible (Stap et al. 2016, 2017; Willeit et al. 2019; 

Berends, de Boer, and van de Wal 2021). Nos variations de pCO2 déduites des effets vitaux 

différentiels en carbone sont significativement corrélées à celles de Willeit et al. 2019 (R2 

= 0.1) et à celles de Berends, de Boer, and van de Wal 2021 (R2 = 0.17) (Figure VI-15) 

tandis qu’elles sont décorrélées de celles de Stap et al. 2017. Il existe toutefois une 

différence entre le début et la fin de l’intervalle : en ne considérant que les valeurs de pCO2 

en fin d’intervalle (à partir de 1 Ma), les coefficients de corrélation sont très nettement 

améliorés avec les modèles de Willeit et al. 2019 (R2 = 0.32) et de Berends, de Boer and 

van de Wal 2021 (R2 = 0.41). On note en effet que les variations de pCO2 que nous 

reconstruisons en début d’intervalle sont d’une amplitude plus importante que celles 

déduites des modèles (Figure VI-15).  

Cette variabilité des pCO2 reconstruites à partir de la géochimie des coccolithes en 

début d’intervalle est notamment le fait des variations de SSTs importantes dont témoignent 

Figure VI-14 – Reconstructions par les proxies des pCO2 pour la MPT. Sont représentées les 
reconstructions de pCO2 déduites du δ18Opetit-gros (bleu) et δ13Cpetit-gros (rouge) après correction pour la 
fraction 2-3 µm, celles à partir des isotopes du bore de Hönisch et al. 2009 (losanges) et de Chalk et al. 
2017 (vert), ainsi que les valeurs issues des carottes de glace de Bereiter et al. 2015 (orange). Le 
δ18Obenthique du stack benthique de Lisiecki et Raymo 2005 est affiché en tirets noirs. 



Chapitre VI – Reconstructions des pCO2 au cours de la MPT 

 163 

les valeurs de UK’37 pour le site de Naafs et al. 2012 : les CO2 aqueux que nous 

reconstruisons à partir des effets vitaux différentiels des coccolithes affichent quant à eux 

une relative stabilité en début d’intervalle (Figure VI-10). Notons également que les 

résultats des autres proxies, et notamment ceux du bore, ne permettent pas non plus de 

reproduire ces cycles pré-MPT de plus petite amplitude (Chalk et al. 2017). Ces différences 

peuvent probablement être attribuées à la méthode de calcul des pCO2 dans ces modèles, 

qui utilisent comme paramètres d’entrées les variations d’insolation et de δ18Obenthiques pour 

obtenir des pCO2 (Berends, de Boer, and van de Wal 2021).  

c) Biais possibles sur la reconstruction des pCO2 lors de la MPT 

L’ensemble des observations précédentes suggère que les pCO2 reconstruites depuis 

l’écart de composition isotopique entre petits et gros coccolithes sont réalistes, et 

constituent un outil prometteur pour les reconstitutions paléocéanographiques. Toutefois, 

l’utilisation des calibrations présentées en équations V.7 et V.8 pour obtenir des valeurs 

de pCO2 pour la MPT suppose que les facteurs pouvant impacter les effets vitaux 

différentiels (changement du taux de division cellulaire et/ou de la taille des cellules, etc. ; 

Figure II-5) n’ont pas changé d’une part entre la Terminaison II et la MPT et, d’autre part, 

au cours de la MPT elle-même. En particulier, un effet de ces biais pourrait expliquer la 

différence observée entre la pCO2 déduite des effets vitaux différentiels des coccolithes et 

celle des carottes de glace pour la Terminaison IX autour de 800 ka : on observe notamment 

que les effets vitaux différentiels des coccolithes augmentent à l’initiation de la 

Terminaison IX, (Figure VI-8– A/C), tandis que la limitation en carbone dans le milieu 

Figure VI-15 – Reconstructions par les modèles des pCO2 pour la MPT. Les valeurs de pCO2 
reconstruites avec l’effet vital différentiel en carbone montre la meilleure correspondance avec les 
variations de pCO2 de Berends et al. 2021 et, dans une moindre mesure, Willeit et al. 2019, et ce 
surtout pour les périodes postérieures à 1 Ma. 
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diminue, ce qui est contraire à ce qui avait été observé pour la Terminaison II.  

• Effet des variations de taille sur les effets vitaux différentiels des 

coccolithes.  

Une variation de taille au sein d’une même fraction est susceptible de faire varier la 

composition isotopique des coccolithes indépendamment d’un changement de la [CO2]. 

Dans les études de culture en laboratoire et de modélisation, les effets d’une augmentation 

du diamètre de la cellule sur les effets vitaux ont souvent été associés aux effets d’une 

augmentation de son taux de division cellulaire (Popp et al. 1998; McClelland et al. 2017). 

Ainsi pour un CO2 aqueux donné, une augmentation de la taille des coccolithes réduit le 

ratio surface/volume de la cellule, ce qui augmente le degré de limitation en carbone auquel 

est soumis la cellule. De même que pour un taux de division cellulaire accru, une 

augmentation de la taille des cellules au cours de la MPT est susceptible d’augmenter les 

effets vitaux différentiels des coccolithes sans changement de CO2 et donc de conduire à 

des sous-estimations du CO2 aqueux. 

Les distributions des longueurs de petit axe des coccolithes mesurés par fraction 

pour différents niveaux de la MPT sont représentées en Figure VI-16. Une ANOVA 

permet de détecter des variations de longueurs de petit axe des coccolithes dans la fraction 

2-3 µm. Cependant, ces variations ne sont pas corrélées avec des changements de 

composition isotopique de la fraction 2-3 µm (R = 0.12 avec le δ13C2-3 µm, R = 0.03 avec le 

δ18O2-3 µm). Par ailleurs, on ne détecte pas de différences de longueur de petit axe pour les 

coccolithes des fractions 5-8 µm des différents niveaux, ce qui suggère que les (grosses) 

cellules qui les ont produites n’ont pas significativement changé de taille au cours de la 

MPT. L’ensemble de ces observations permet d’affirmer qu’une variation de taille n’exerce 

pas de contrôle sur l’isotopie des fractions.  

• Effet du taux de division cellulaire 

L’étude du rapport Sr/Carésiduel de la carotte MD95-2037 a démontré que des 

changements du taux de division cellulaire pouvaient rendre compte d’une partie de la 

variabilité des effets vitaux mesurés au cours de la Terminaison II. Au site MD95-2037 à 

la fin du Pléistocène, le taux de division cellulaire dont rend compte le Sr/Carésiduel est plus 

important lors des périodes glaciaires, du fait de l’avancée vers le sud du front arctique 

(Schwab et al. 2012; Cavaleiro et al. 2018, Figure V-8). Cette réorganisation glaciaire dans 
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l’océan Atlantique aux moyennes latitudes est attestée au moins depuis la fin du Pliocène 

(Naafs et al. 2010). Ainsi les effets vitaux différentiels des coccolithes en période glaciaire 

sont probablement affectés par le taux de division cellulaire dans les proportions observées 

lors de la Terminaison II. La Figure V-11 suggère que négliger les changements de taux 

de division cellulaire au cours des déglaciations est susceptible de conduire à une sous-

estimation des pCO2 interglaciaires, et à une surestimation des pCO2 glaciaires (d’environ 

10-20 ppm). Il est probable que cet effet soit accentué en fin d’intervalle à mesure que les 

conditions glaciaires s’intensifient dans l’Atlantique nord (Marino, Maiorano, and Flower 

2011). Nous ne disposons pas pour l’instant de mesure du Sr/Carésiduel pour la MPT qui 

Figure VI-16 – Variations isotopiques en carbone par fraction purifiée en coccolithes et tailles 
des coccolithes associées aux fractions. Pour chaque panneau les variations du δ13C de la fraction 
est en trait plein, le δ18Obenthique du stack de Lisiecki et Raymo 2005 en tirets, et les tailles des 
coccolithes sont représentées par des diagrammes en boîtes : boites pleines : résultats à partir des 
images MEB ; boites à remplissage strié : résultats à partir des photos de frottis. Voir annexes pour 
la figure avec les isotopes de l’oxygène.  
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permette d’estimer les variations du taux de division cellulaire. Une mesure de ce rapport 

pour les sédiments de la MPT serait susceptible d’affiner les valeurs de pCO2 que nous 

reconstruisons.  

• Effet des variations de pH sur les effets vitaux différentiels des 

coccolithes 

Pour une [CO2 aq] donnée, les effets vitaux différentiels sont susceptibles de varier 

avec un changement de pH. Cet effet a d’abord été remarqué par Spero et al. 1997 qui 

observent une diminution du δ18O et du δ13C chez les foraminifères lorsque la concentration 

en CO3
2- augmente, qu’ils soient symbiotiques ou non. Si l’effet de la [CO3

2-] sur le δ18O 

(ou « effet de l’ion carbonate ») peut être expliqué par l’effet du taux de calcification 

(McCrea 1950), Spero et al. 1997 ne peuvent conclure sur la cause des variations du δ13C. 

Un effet similaire de réduction du δ18O avec une augmentation de la [CO3
2-] est également 

montré chez les Haptophytes par, et notamment chez Calcidiscus leptoporus (Ziveri et al. 

2012). Cette réduction est attribuée à un effet thermodynamique et notamment à une 

contribution plus importante de la CO3
2- (au δ18O plus négatif que le HCO3

-) à la 

calcification quand le pH augmente. La question d’un « effet de l’ion carbonate » dans les 

coccolithes est reprise par Hermoso 2015 qui montre que l’effet d’une baisse du pH sur la 

composition isotopique des coccolithes est davantage physiologique que 

thermodynamique. Il serait ainsi lié à l’effet contrasté d’une augmentation des ions H+ 

ambiants et d’une augmentation de la [CO2] extracellulaire sur la photosynthèse, la 

calcification et la division cellulaire. La recherche d’un contrôle unique du pH sur la 

réponse isotopique des différentes espèces de coccolithophoridés est par ailleurs 

compliquée par l’existence de réponses différentes de leur physiologie, et notamment de 

mécanismes hérités (ainsi Coccolithus pelagicus soutiendrait des niveaux de division 

cellulaire élevés à des pH plus faibles que Gephyrocapsa oceanica du fait de son apparition 

dans les eaux plus acides du Paléogène). Dans l’expérience de culture, l’influence du pH 

sur l’effet vital différentiel en carbone apparait limité. Dans le système isotopique de 

l’oxygène, l’augmentation des ions [H+] dans le medium pour des pH inférieurs à 8.1 rend 

plus énergivore le transport vers l’extérieur nécessaire de protons lors de la formation d’une 

molécule de CaCO3 chez les Noelaerhabdaceae, et donc notamment chez G. oceanica 

(Beaufort et al. 2011; Bach et al. 2013). La réduction de la calcification et le temps de 

résidence plus important des espèces de DIC dans le réservoir intracellulaire crée une 

diminution du δ18OGephyrocapsa (Hermoso 2015). En revanche, cela affecte peu le δ18O de C. 
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pelagicus, dont la calcification est déjà limitée par son faible rapport surface/volume. Ainsi, 

à des pH < 8.1, une baisse du pH réduit le Δ18Opetit-gros.  

Il apparait des résultats de Chalk et al. 2017 que l’océan de surface pré-MPT a un 

pH en moyenne plus élevé d’environ 0.02 points par rapport à l’océan de surface post-

MPT : à titre de comparaison un changement de 0.02 points de pH représente seulement 

0.3% du changement total de pH reconstruit pour la Terminaison II par Chalk et al. 2017. 

La baisse de pH au cours de la MPT semble pouvoir être partiellement expliquée par une 

baisse de l’alcalinité totale (Clark et al. 2006). Selon les résultats de Hermoso 2015, des 

pH plus importants avant la MPT seraient susceptibles, à [CO2] égales, d’occasionner des 

effets vitaux différentiels plus importants. Par extension, l’application de la calibration 

post-MPT à des effets vitaux différentiels pré-MPT mènerait à une sous-estimation des 

[CO2] MPT. Il faut noter cependant que la baisse de pH concerne à la fois les périodes 

glaciaires et les interglaciaires au cours de la MPT dans l’étude de Chalk et al. 2017. Malgré 

une sous-estimation des pCO2, la magnitude des variations n’est probablement pas affectée 

par le changement de pH. Peu de résultats de culture permettent pour l’heure de quantifier 

l’effet de valeurs plus élevées de pH sur la reconstruction des [CO2]. De l’étude de Hermoso 

2015, il apparait qu’une baisse de 0.02 points de pH dans un océan faiblement alcalin 

(autour de 8.1-8.3 pour la MPT ; Hönisch et al. 2009; Chalk et al. 2017) aurait un effet 

négligeable sur le Δ18Opetit-gros. De plus, il apparait de ces mêmes expériences de culture en 

laboratoire qu’un changement de pH de 0.02 point affecterait peu le Δ13Cpetit-gros. 

L’ensemble de ces résultats indique qu’un changement d’alcalinité totale de l’ordre de 

celles des variations quaternaires a vraisemblablement peu d’effet sur les valeurs 

reconstruites de pCO2 présentées dans ce manuscrit. Néanmoins cette étude bénéficierait 

d’une meilleure connaissance des effets du pH sur les effets vitaux en carbone et en 

oxygène des coccolithophoridés. 

3) Evolution des pCO2 au cours de la MPT 

a) Influence d’une baisse des pCO2 sur le refroidissement à l’origine de la MPT 

En moyenne, les pCO2 glaciaires que nous reconstruisons diminuent d’environ 13 

ppm si l’on compare la période avant et après 900 ka. A l’inverse, les valeurs interglaciaires 

affichent une apparente stabilité au cours de l’intervalle d’étude (Figure G2). Que les pCO2 

associées aux périodes glaciaires baissent tandis que celles associées aux interglaciaires 

restent stables est un résultat déjà attesté par la littérature. Des pCO2 « glaciaires » 
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reconstruites sur les périodes 1200-1000 ka et 400-0 ka à partir du bore affichent une 

diminution dont les estimations varient entre 30 et 40 ppm (Hönisch et al. 2009; Chalk et 

al. 2017). Nos résultats rejoignent également les conclusions de Yan et al. 2019, qui 

détectent une baisse des pCO2 glaciaires d’environ 24 ppm au cours de la MPT. 

Plusieurs études ont mis en avant le rôle d’une réduction des pCO2 globales sur la 

mise en place de la MPT. En particulier, la baisse des températures de surface occasionnée 

par un plus faible forçage radiatif du CO2 a probablement été responsable, selon les études, 

du refroidissement nécessaire à la mise en place des rétroactions glace-albédo et élévation-

température (Berends et al. 2021). Par exemple, certaines études postulent qu’une réduction 

des émissions volcaniques de CO2 à partir de 1 Ma a pu occasionner ce refroidissement 

(Willeit et al. 2019). D’autres avant cela imputaient la MPT à la surrection de l’Himalaya, 

qui aurait augmenté l’érosion du continent et le piégeage du CO2 au long terme via 

l’altération des silicates (Raymo, Ruddiman, and Froelich 1988).  

Notre étude suggère que la diminution des pCO2, qui débute autour de 900 ka, est 

synchrone des réorganisations globales qui affectent le système océanographique à la 

même période. Comme indiqué plus haut, les enregistrements bruts de δ18O des fractions à 

coccolithes enregistrent la mise en place de de calottes glaciaires plus volumineuses à partir 

de 900 ka. Ainsi, si un seuil de pCO2 a été franchi pour permettre à des calottes glaciaires 

stables de se former, ce point de bascule a nécessairement eu lieu avant 1.2 Ma. L’étude de 

Yan et al. 2019 suggère par ailleurs que les pCO2 mesurées à 2.2 Ma étaient déjà de l’ordre 

de celles que l’on retrouve pour la MPT.  

A l’inverse, nos résultats tendent à confirmer que le développement de calottes 

glaciaires plus importantes à partir de 900 ka est synchrone d’une diminution des pCO2 

glaciaires, bien que cette diminution soit inférieure à celle proposée par d’autres études 

(Hönisch et al. 2009; Chalk et al. 2017; Yan et al. 2019). Ces résultats apportent donc du 

crédit aux hypothèses qui lient l’émergence des cycles de 100 ka au développement de 

calottes glaciaires et d’un stockage de CO2 plus importants pendant les périodes glaciaires. 

Cela inclut les hypothèses d’une fertilisation plus importante de l’océan de surface par un 

apport de poussières riches en fer à partir de la MPT, ou l’érosion du régolithe (Clark et al. 

2006).  
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b) Influence d’une baisse des pCO2 sur la stabilité des calottes glaciaires 

Pour déterminer si les changements de pCO2 glaciaires sont à l’origine des 

variations observées du volume des glaces, Chalk et al. 2017 proposent d’étudier trois 

scénarios, résumés en Figure VI-17 :  

- Dans le scénario A, l’augmentation du volume des calottes glaciaires pendant 

les périodes glaciaires (qui se traduit notamment par une baisse plus importante 

du niveau marin relatif), est indépendante du forçage radiatif exercé par le CO2.  

- Dans le scénario B, une baisse de CO2 est responsable de la totalité du volume 

supplémentaire de glace stocké sur les calottes après la MPT.  

- Le scénario C se présente comme un scénario hybride, combinant une baisse 

des pCO2 et une plus importante sensibilité de la calotte glaciaire aux 

changements de pCO2 pour expliquer l’augmentation en volume de la calotte 

glaciaire.  

Nous déduisons une mesure du changement de forçage radiatif équivalent aux 

variations de pCO2 (Eq. VI.1) déduites des effets vitaux des coccolithes, à la fois pour la 

Terminaison II au site MD95-2037 et pour la MPT au site U1313 (Figure VI-17 – D). Nos 

résultats montrent que la baisse du niveau marin relatif du maximum glaciaire de la 

Figure VI-17 – Sensibilité des calottes glaciaires au forçage du CO2 pour la Terminaison II et cours 
de la MPT. Les scénarios A, B et C proviennent de Chalk et al. 2017, et sont décrits et discutés dans le 
texte. Nous reportons en D) nos données du site MD95-2037 pour la Terminaison II (TII) et du site 
U1313 pour la transition mi-Pléistocène (MPT). Les traits pleins représentent les régressions linéaires 
associées à ces deux jeux de données. A titre de comparaison, nous affichons en arrière-plan les 
régressions obtenues par Chalk et al. 2017. Le changement de pente observé entre les données de la TII 
et de la MPT indique que l’augmentation du volume de glace sur les calottes après la MPT est le résultat 
d’une sensibilité croissante des calottes glaciaires aux variations de pCO2 (scénario 1). Contrairement à 
Chalk et al. 2017, nous n’avons pas besoin de faire appel à une baisse des pCO2 (scénario 2) pour 
expliquer les variations de niveau marin. Le calcul du changement de forçage radiatif dû au changement 
de pCO2 est détaillé dans la partie Matériels et Méthodes. Les changements de niveau marin relatif sont 
tirés de Stap et al. 2016.  
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Terminaison II ne peut être imputée à un changement de forçage radiatif de la part du CO2. 

Nos résultats s’inscrivent davantage dans le cadre du scénario A, où l’augmentation de la 

stabilité de la calotte glaciaire à partir de la MPT doit s’expliquer autrement que par une 

baisse des pCO2 au cours des périodes glaciaires. Ces résultats indiquent par conséquent 

que la sensibilité de la calotte glaciaire aux variations de pCO2 a augmenté au cours de la 

MPT. Ces résultats diffèrent de ceux de Chalk et al. 2017, qui montrent qu’une part des 

variations du niveau marin observé doit être attribuée à une baisse des pCO2. L’étude 

évoque une fertilisation accrue de l’océan par des poussières riches en fer après la MPT. 

Cette fertilisation, en promouvant la pompe biologique dans l’océan austral, permettrait le 

stockage du CO2 dans la matière organique. Cette réduction des pCO2 exercerait une 

rétroaction positive sur le refroidissement lors des périodes glaciaires, et expliquerait le 

volume croissant des calottes.  

Nos résultats indiquent qu’un processus de réduction des pCO2 telle que la 

fertilisation de l’océan par le fer n’est pas nécessaire pour expliquer les variations de niveau 

marin. Nos résultats donnent ainsi davantage de crédit aux hypothèses ne mettant pas en 

cause les changements de pCO2 pour expliquer les variations de volume de glace (Liautaud 

and Huybers 2021). Celles-ci incluent l’influence d’une érosion du régolithe sur la stabilité 

croissante des calottes glaciaires pendant les périodes glaciaires, ou encore des 

changements dans la rétroaction glace-albédo ou la rétroaction élévation-température 

(Liautaud and Huybers 2021). 

 

CONCLUSION DE LA PARTIE 

• Outil : l’accord observé entre les pCO2 reconstruites à partir du Δ13Cpetit-gros et du 

Δ18Opetit-gros et les pCO2 des carottes de glace d’une part, et des modèles de l’autre, 

confirme le potentiel de l’utilisation de la géochimie des coccolithes comme proxy 

du CO2. Les facteurs susceptibles de faire varier les effets vitaux différentiels en 

l’absence d’un changement de pCO2 (taux de division cellulaire, changement de 

pH, etc.) semblent exercer une influence limitée sur les reconstructions de pCO2 

pour la MPT.  

• Application : Notre courbe de pCO2 pour la MPT permet d’évaluer les scénarios 

existant sur la cause de la transition, favorisant ceux impliquant une sensibilité 

accrue des calottes glaciaires aux changements de CO2. 
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Cette thèse s’inscrit dans une série d’études ayant fait émerger le potentiel de la 

géochimie (δ18O, δ13C) des coccolithes à enregistrer la concentration en CO2 du milieu de 

calcification. Ce potentiel a tout d’abord été mis en évidence par des expériences de cultures 

de coccolithophoridés en laboratoire qui ont notamment démontré le lien entre une 

diminution de l’effet vital des coccolithes et une augmentation de la [CO2]. Depuis 

plusieurs années, la mise au point puis l’application d’un protocole de micro-séparation 

isolant les coccolithes dans des fractions de sédiments permet d’analyser de manière ciblée 

la composition isotopique des coccolithes. Il permet ainsi de déterminer si des paramètres 

environnementaux similaires contrôlent la composition isotopique des coccolithes formés 

en milieu de culture et en milieu naturel. Ce protocole a ouvert la voie aux études 

paléoenvironnementales basées sur la géochimie des coccolithes extraits des carottes 

sédimentaires.  

Ce travail était le premier à tenter d’identifier si l’effet vital des coccolithes fossiles 

est modulé par des changements de CO2 dans leur environnement. Il cherchait à formaliser 

une fonction de transfert permettant de reconstruire les CO2 dissous dans l’océan de surface 

– et, par extension, les pCO2 associées – à partir de la mesure d’un effet vital dans les 

coccolithes fossiles. Pour cela, nous avons confronté l’évolution temporelle des effets 

vitaux de coccolithes de l’océan atlantique de moyenne latitude pendant la terminaison 

glaciaire II (ca. 130 ka) à celle des [CO2] de surface théoriques, calculées des pCO2 des 

carottes de glace et des températures de surface de l’océan. Nous démontrons que les effets 

vitaux différentiels, c’est-à-dire la différence de δ18O et de δ13C entre coccolithes de 

différentes tailles, diminuent lorsque la [CO2] augmente au cours de la transition. Cette 

réponse isotopique est d’autant plus remarquable que les variations absolues de [CO2] dans 

l’océan de surface au cours de la Terminaison II sont faibles (< 4 µmol.kg-1). La diminution 

des effets vitaux différentiels est interprétée comme reflétant une allocation similaire du 

carbone pour la photosynthèse et la calcification au sein des grosses et des petites cellules 

lorsque la limitation en carbone du milieu décroît. A l’inverse, notre étude des effets vitaux 

absolus s’est trouvée confrontée aux biais inhérents au calcul d’une référence inorganique 

fiable, qui tient notamment dans notre cas à la nature du foraminifère choisi Globigerina 

bulloides pour la définir. 

Notre étude témoigne d’une relation du premier ordre entre le CO2 et les effets 

vitaux différentiels. Elle permet également de mettre en évidence que d’autres facteurs 
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doivent être considérés afin de rendre compte de la variabilité totale des effets vitaux 

différentiels des coccolithes au cours de la Terminaison II. C’est notamment le cas du taux 

de division cellulaire, qui, dans les expériences de culture in vivo et de modélisation 

cellulaire exerce un effet opposé à celui d’une augmentation de la [CO2] sur les effets vitaux 

différentiels des coccolithes. Dans notre étude, nous avons exploré l’effet potentiel d’un 

changement du taux de division cellulaire sur les effets vitaux différentiels en mesurant le 

rapport Sr/Carésiduel des sédiments bruts de la carotte MD95-2037 au cours de la 

Terminaison II. Nos résultats montrent que les effets vitaux différentiels augmentent quand 

le taux de division cellulaire augmente. Ce résultat montre qu’une part du carbone alloué à 

la division cellulaire est soustrait à l’activité de photosynthèse et de calcification des 

cellules, contribuant à augmenter les effets vitaux différentiels. La prise en compte du 

Sr/Carésiduel dans le modèle de régression entre la [CO2] et les effets vitaux différentiels 

contribue à augmenter le coefficient de régression. L’influence d’une évolution du 

différentiel de pCO2 à l’interface air-océan au cours de la Terminaison II, est susceptible 

d’expliquer le reste de la variabilité observée. 

Ainsi cette étude de la géochimie des coccolithes de la Terminaison II permet de 

formaliser une relation liant les effets vitaux différentiels des coccolithes à la teneur en CO2 

de l’océan de surface, confirmant leur potentiel comme outil de reconstruction des pCO2 

passées. Par la gamme des CO2 aqueux couverte lors de la Terminaison II d’une part, et par 

la nature des assemblages de coccolithes étudiés de l’autre, la fonction de transfert est 

susceptible d’être appliquée pour reconstruire les pCO2 de l’ensemble de la période 

Pléistocène, et notamment de périodes clés de changement climatique comme la transition 

mi-Pléistocène (ca. 1250-800 ka). Nous appliquons la fonction de transfert entre la [CO2] 

et les effets vitaux des coccolithes à des fractions purifiées en coccolithes d’un site 

atlantique (IODP U1313) de moyenne latitude au cours de la transition mi-Pléistocène 

(MPT). Les pCO2 reconstruites à partir de la courbe de [CO2] des coccolithes et des valeurs 

de températures de surface de l’océan sont cohérentes en termes d’amplitude et de 

variations avec les pCO2 mesurées dans les carottes de glace entre 600 et 800 ka, ainsi 

qu’avec les variations de pCO2 des modèles. Notre courbe de pCO2 pour la période permet 

d’évaluer certains scenarios expliquant l’origine des cycles de 80-120 ka. Nos résultats 

étayent notamment l’hypothèse d’une sensibilité accrue des calottes glaciaires au forçage 

radiatif par le CO2 depuis la MPT. Les raisons de ce changement peuvent inclure l’érosion 

du régolithe, permettant ainsi à une calotte glaciaire plus volumineuse de se former, ou une 
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diminution des températures des eaux de fond.  

A la lumière de ce travail, plusieurs perspectives peuvent être envisagées. A court 

terme, ces perspectives incluent l’intégration de valeurs de Sr/Carésiduel dans la fonction de 

transfert pour prendre en compte les variations du taux de division cellulaire au cours de la 

transition mi-Pléistocène et ainsi affiner les reconstructions de pCO2. D’autre part, 

l’obtention de valeurs de δ18Osw et de δ13CDIC à partir de la composition isotopique des 

foraminifères permettrait d’étudier la réponse isotopique individuelle des coccolithes isolés 

par classes de taille pendant la période. Cela permettrait de préciser les mécanismes 

physiologiques responsables des variations d’effets vitaux différentiels que nous 

enregistrons. 

À plus long terme, il est envisageable de préciser l’influence des paramètres tels 

que le différentiel de pCO2 entre l’océan et l’atmosphère sur la fonction de transfert entre 

les effets vitaux différentiels et la [CO2]. Cela peut être accompli en étudiant 

l’enregistrement de la Terminaison II à des sites provenant d’autres bassins océaniques 

(océan austral, pacifique, etc.) et notamment situés dans des zones aux ΔpCO2 air-océan 

différents (upwellings équatoriaux, gyres subtropicaux, zones polaires, etc.). On pourra en 

particulier s’intéresser aux valeurs interglaciaires des effets vitaux différentiels dans des 

sites d’upwellings équatoriaux du pacifique afin d’étudier la réponse isotopique des 

coccolithes dans des eaux de surface très enrichies en CO2 (+ 50 ppm par rapport aux pCO2 

atmosphériques dans l’interglaciaire actuel), ainsi que dans des endroits aux faibles CO2 

comme l’atlantique nord de haute latitude (+40 ppm par rapport aux pCO2 atmosphériques 

actuellement). On pourra ainsi étendre la calibration en milieu naturel à des périodes pour 

lesquelles les pCO2 étaient supérieures à 300 ppm (le Pliocène, par exemple).  

 Les applications d’une fonction de transfert permettant de reconstruire fidèlement 

les variations de la [CO2] sont multiples. Pour les périodes où un enregistrement de pCO2 

« atmosphérique » provenant par exemple des carottes de glace est disponible, sa 

comparaison avec un pCO2 « aqueux » équivalent au CO2 reconstruit des coccolithes 

pourrait permettre de préciser l’évolution du différentiel de pCO2 air-océan à travers le 

temps. Cela permettrait en particulier d’étudier avec plus de détails les mécanismes à 

l’origine de l’augmentation de la [CO2] dans l’océan de surface au cours de la Terminaison 

II : existe-il une désynchronisation à travers les différents bassins océaniques ? Dans 

l’océan austral en particulier, est-il possible de détecter une augmentation de la [CO2] dans 



 

 176 

l’océan de surface qui précéderait l’augmentation des pCO2, et qui pourrait confirmer 

l’hypothèse selon laquelle un dégazage de CO2 au niveau de l’océan austral serait à 

l’origine de l’augmentation abrupte des pCO2 lors des terminaisons glaciaires ? 

Pour les périodes pour lesquelles un enregistrement direct des pCO2 atmosphériques 

n’existe pas (encore), l’établissement d’une courbe de pCO2 à partir du proxy présenté dans 

ce manuscrit pourrait permettre d’étudier l’influence qu’ont pu avoir les variations de 

carbone atmosphérique sur des périodes clés de changement climatique. On pourra ainsi 

étendre l’enregistrement des effets vitaux différentiels des coccolithes au-delà de 1300 ka 

et de la MPT pour identifier si une baisse abrupte des pCO2 en amont de la transition a pu 

avoir lieu. Cela permettrait de clarifier le rôle du CO2 sur la mise en place de calottes 

glaciaires plus volumineuses, ou bien sur le refroidissement global qui a probablement été 

nécessaire à leur stabilisation.  

De ce travail, il ressort que la géochimie des coccolithes peut être considérée comme 

un outil à part entière permettant de contribuer aux efforts actuels de reconstitution des 

pCO2 passées. Les applications de cet outil dépassent par ailleurs la période quaternaire. 

Nous montrons dans l’étude présentée dans Climate of the Past que les effets vitaux sont 

susceptibles de refléter l’évolution des pCO2 depuis le Miocène. L’étude du différentiel de 

composition isotopique entre gros et petits coccolithes au-delà du Pléistocène pourrait 

permettre de préciser l’évolution des pCO2, d’autant plus que, contrairement aux outils tels 

que le bore ou le εp des alcénones, la reconstruction des pCO2 depuis le Δ13Cdiff et le Δ18Odiff 

ne nécessite pas de définir au préalable une référence inorganique. Des expériences de 

culture de différentes espèces de coccolithophoridés en laboratoire et soumis à des pCO2 

croissantes devraient permettre d’affiner une fonction de transfert applicable à des 

environnements aux pCO2 élevées, et d’en préciser les mécanismes. 
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A. Schéma récapitulatif des effets vitaux et des effets du CO2 

 

Figure II A1 : Schéma simplifié de l’influence de la [CO2] sur la composition isotopique des 
grosses cellules (à gauche) et petites cellules (à droite) de coccolithophoridés, à faible (haut) 
et fort (bas) CO2 aqueux.  

Dans le système isotopique de l’oxygène, le temps laissé à l’équilibrage isotopique entre le CO2 
diffus à travers la membrane vers le réservoir intracellulaire (-int) et le HCO3

- utilisé pour la 
calcification dicte l’étendue de l’écart de δ18O entre la calcite des coccolithes avec l’eau de mer (-
sw) initiale. A faible [CO2] ambiante, les grosses cellules (A) de coccolithophoridés, limitées en 
carbone du fait de leur faible rapport surface/volume, ont de faibles taux métaboliques. Dans le 
réservoir intracellulaire, le CO2 se dissocie en HCO3

-. Le temps nécessaire à l’établissement de 
l’équilibre isotopique entre les atomes oxygènes des différentes espèces de carbone inorganique se 
fait sur des durées supérieures de plusieurs ordres de magnitude à celle nécessaire à la formation de 
la calcite (Zeebe and Wolf-Gladrow 2001). Ainsi, avec leur faible taux de calcification, le δ18O du 
HCO3

- dans les grosses cellules a le temps de se rééquilibrer avec celui de l’eau de mer (-sw). Le 
δ18O des coccolithes alors proche des valeurs de δ18O de la calcite inorganique, et de l’eau de mer. 
Les petites cellules (B), moins limitées en carbone, calcifient plus rapidement, ce qui laisse ainsi 

A B 

C D 

Δ13Csmall-large + 

Δ18Osmall-large + 

Δ13Csmall-large – 

Δ18Osmall-large –  
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moins de temps au HCO3
- formé dans le réservoir intracellulaire pour se rééquilibrer 

isotopiquement : le δ18O de la calcite préserve la composition isotopique lourde du CO2 dont 
provient le HCO3

-. A [CO2] croissante, l’afflux plus important de CO2 dans le réservoir 
intracellulaire de ces petites cellules (D) augmente le temps de résidence du HCO3

- dans ce réservoir 
ce qui permet davantage aux ions HCO3

- de se rééquilibrer avec l’eau de mer. Le δ18O des petits 
coccolithes diminue. Le Δ18Opetit-gros entre les petites et grosses cellules (C et D) aussi.  

Dans le système isotopique du carbone, c’est l’intensité de la photosynthèse qui contrôle l’écart 
de δ13C entre le coccolithe et le DIC. A faible CO2 ambiant, les grosses cellules (B), plus limitées 
par la disponibilité en carbone que les petites cellules, fixent, en proportion, moins de carbone sous 
forme de matière organique que les petites cellules (B). Or, la photosynthèse, par le biais notamment 
de son enzyme principale la Rubisco, est un processus qui discrimine essentiellement le 12C pour 
l’incorporer dans la matière organique. Ainsi, la photosynthèse, favorisée dans les petites cellules, 
(B) va mener à un enrichissement plus prononcé en 13C du CO2 du réservoir intracellulaire. 
L’équilibrage isotopique se faisant rapidement, cela se traduit par des ions HCO3

- dans le réservoir 
intracellulaire à la signature plus lourde chez les petites cellules que chez les grosses cellules (A). 
A [CO2] ambiante croissante, une plus importante activité métabolique chez les grosses cellules (C) 
va progressivement augmenter le δ13C des cellules. Il en va de même pour les petites cellules (D), 
qui peuvent même afficher des δ13Ccoccolithes supérieures aux valeurs de δ13C du DIC, cependant le 
changement relatif sera moins important (McClelland et al. 2017). Par conséquent, le Δ13Cpetit-gros 
des coccolithes diminue.  
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B.  Tableau de valeurs pour le site MD95-2037 

Tableau B1 : Valeurs isotopiques par fraction du site MD95-2037. Les valeurs de δ13C et de 
δ18O des fractions sont en ‰ VPDB. 

MD952037 

Sample 

depth (cm) 

Age 

(ka) 

2-3 

µm 

δ13C 

2-3 

µm 

δ18O 

3-5 

µm 

δ13C 

3-5 

µm 

δ18O 

5-8 

µm 

δ13C 

5-8 

µm 

δ18O 

8-12 

µm 

δ13C 

8-12 

µm 

δ18O 

12-

20 

µm 

δ13C 

12-

20 

µm 

δ18O 

1140 107.130 0.97 1.78 -1.42 -0.26 -2.27 0.23 -2.57 0.79 -2.19 0.62 

1160 110.458 1.27 2.29 -1.06 0.46 -2.06 0.68 -2.59 1.35 -2.05 0.77 

1180 114.759 0.65 1.42 -1.35 -0.08 -2.05 -0.03 -2.56 0.58 -2.32 0.64 

1200 119.133 0.54 0.98 -1.25 -0.31 -2.28 -0.46 -2.30 0.22   

1206 120.446 0.74 1.23 -1.66 -0.52 -2.36 -0.60 -2.31 0.20 -2.41 0.26 

1220 123.508 -0.05 0.07 -1.65 -0.96 -2.36 -1.01 -2.44 -0.35 -2.72 -0.32 

1240 127.883 0.41 1.13 -1.42 -0.25 -2.12 -0.05 -2.20 0.44 -2.11 0.22 

1250 129.426 0.53 1.20 -1.31 -0.26 -2.07 0.14 -2.20 0.89 -2.25 0.41 

1260 130.078 0.62 1.60 -1.18 -0.09 -1.74 0.10 -2.18 1.18 -2.05 0.72 

1269 130.665 0.78 1.56   -1.91 0.31 -2.03 1.69 -2.08 0.98 

1279 131.317 0.91 1.97 -1.09 0.31 -1.77 0.43 -2.10 1.22 -2.09 1.05 

1289 131.969 -0.14 1.55 -0.85 1.08 -1.90 0.87 -2.11 1.59 -2.17 1.25 

1299 132.621 -0.14 1.73 -0.63 1.48 -1.71 0.85 -2.04 1.27   

1319 133.926 0.58 2.25 -1.07 1.10 -2.14 0.72 -2.47 1.69 -2.56 1.35 

1339 135.230 1.26 2.91 -1.00 1.29 -2.28 0.82 -2.46 1.86 -2.91 1.37 

1349 135.882 1.70 3.32 -0.86 1.19 -2.11 0.94 -2.52 1.86 -3.01 1.37 

1360 136.657 0.93 2.92 -0.87 1.56 -2.04 1.34 -2.52 2.29 -2.43 1.66 

1380 138.177 1.36 3.22 -0.84 1.53 -1.92 1.36 -2.45 1.96 -2.22 1.92 

1400 139.697 1.30 3.47 -0.69 1.60 -1.50 1.70 -2.35 2.23 -1.90 2.06 

1420 141.216 1.59 3.32 -0.82 1.55 -2.10 1.40 -2.36 1.93 -2.34 1.63 
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C. Supplement to: Parallel between the isotopic composition of 

coccolith calcite and carbon levels across Termination II: 

Developing a new paleo-CO2 probe 

1)  Age model for site MD95-2037 over Termination II 

 

 

 

 

Figure C1: Synchronizing the 
MD95-2037 Termination II 
δ18Oplanktonic record with 
speleothem δ18O records. We 
first aligned the Cibidoides 
wullerstorfi δ18O signal of site 
MD95-2037 (Villanueva et al. 
2001) to the Regional Deep 
North Atlantic δ18O Benthic 
Stack (Lisiecki and Stern 2016) 
for the first order trends. The age 
model around Termination II was 
refined by aligning the 
δ18Obulloides signal of site 
MD95-2037 (Villanueva et al. 
2001) to the Corchia Cave 
composite speleothem δ18O 
record (Tzedakis et al. 2018). 
Tie-points are represented as 
yellow dots. For comparison, we 
also included the Global Benthic 
δ18O Stack (Lisiecki and Raymo 
2005) and SST records for the 
site (Calvo et al. 2001). 
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2)  Fraction composition and preservation 

Figure C2: Coccolith close-ups and general views of the purified coccolith assemblages 
obtained for core MD95-2037 sediments. A: Gephyrocapsa sp. coccoliths at 123.5 kyrs 
(Interglacial). B: Gephyrocapsa sp. coccolith at 139.7 kyrs (Glacial). C: Calcidiscus sp. coccoliths 
at 123.5 kyrs (Interglacial). D: Gephyrocapsa-dominated 2-3 µm fraction at 110.5 kyrs (Last 
Glacial Inception). E: Calcidiscus-dominated 5-8 µm fraction at 135.9 kyrs (Glacial Maximum). 
Images were obtained using the SEM at the ISTeP Lab. The coccoliths exhibit slight etching, but 
no notable calcite overgrowth. The silicic material observed in the assemblages does not contribute 
to the isotopic signal measured on the sediment fractions. 
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3) Data used for the Miocene-to-present differential vital effect-CO2 curve 

Published literature provides other examples of the forcing of CO2 on differential 

coccolith vital effects. We selected the datasets that provided a differential vital effect 

between coccolith size classes with similar diameters to those studied in this manuscript. 

These values are compared to the corresponding pCO2 records available for the time period. 

These are translated, using the SST records available for the core location, and a salinity of 

35 psu, into concentrations of aqueous CO2, via the “seacarb” package in R (https:// 

CRAN.R-project.org/package=seacarb). Error estimates (1SD) for [CO2] were obtained by 

running 10,000 Monte Carlo simulations with the following uncertainties: For the 

Miocene/Pliocene pCO2 record we took the uncertainties (1SD) of Rae et al., 2021, which 

enables to account for increasing uncertainties on pCO2 reconstructions as age increases; 

We considered a ±10 ppm uncertainty on pre-industrial pCO2 to account for age 

uncertainties on core-top material; We considered a ± 1.5°C uncertainty on 

Miocene/Pliocene SSTs (Conte et al. 2006), a conservative uncertainty of ±1.0°C on core-

top SSTs, and a conservative estimate of salinity of ± 1 psu throughout. We listed below 

the published datasets used to study the response of coccolith differential vital effects to 

aqueous CO2 changes since the Miocene: 
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Table C1: Datasets used to compare the evolution of coccolith differential vital effects and aqueous CO2 changes since the Miocene.  

Differential vital 

effect datasets 

Fraction size and 

composition 

Period, Site 

location for 

coccolith samples 

pCO2 data SST data 
Site location 

for SST data 

Bolton et al., 2012 

2-4 µm (Reticulofenestra sp.-

rich) and 

6-9 µm (Helicosphaera sp. and 

Discoaster sp.-rich) 

Miocene-Pliocene, 

ODP site 999 

(Caribbean) 

Rae et al., 

2021 

Composite record 

from Rae et al., 2021 

(largely based on 

Mg/Ca values) 

Equatorial sites 

mainly 

Bolton et al., 2012 

2-5 µm (rich in small 

reticulofenestrids) and 

7-9 µm (rich in 

reticulofenestrids) 

Miocene-Pliocene, 

site 1088 (South 

Atlantic) 

Rae et al., 

2021 

Herbert et al., 2016 

Alkenone-Uk’ 

Same as core 

location 

Candelier et al., 2013 

(large fraction); 

Hermoso et al., 2015 

(small fraction) 

2-3 µm (Gephyrocapsa sp.-

rich) and 5-8 µm (Calcidiscus 

leptoporus-rich) 

Core-top (North 

Atlantic, Western 

Indian Ocean) 

Pre-

industrial 

280 ppm 

value 

Hermoso et al., 

2015, from WOA13  

Same as core 

location 
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4) Controls on coccolith differential vital effects 

 

 Figure C3: Environmental controls on coccolith differential vital effects. Data points 
are coloured according to the time period considered: The Glacial Maximum (green), Heinrich 
Event 11 (orange), the Last Interglacial (pink) and the Glacial Inception (dark blue). Ice core pCO2 
data is from Bereiter et al. 2015, Sea surface temperature (SST) data are from Calvo et al., 2001 for 
site MD95-2037, and alkenone concentrations are from Villanueva et al., 2001 for site MD95-2037. 
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D. Résultats XRF de la Terminaison II au site MD95-2037 

Figure D1 – Résultats XRF pour la carotte MD95-2037. L’événement de Heinrich 11 est surligné 
en gris.  
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E.  Taille des coccolithes lors de la MPT 

1) Evolution de la taille des coccolithes par fraction au cours de la MPT  

Figure E1 – Distribution des valeurs de longueur du petit axe des coccolithes par échantillon 
au cours de la MPT. Sont présentés les résultats pour la fraction 2-3 µm (haut) et 5-8 µm (bas). 
Les valeurs sont obtenues à partir de photos de frottis (gauche) et d’images MEB (droite). Les 
échantillons sont ordonnés selon le stade isotopique marin (MIS) correspondant. La taille (en 
abscisse) est en µm.  
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2) Lien avec la composition isotopique 

Figure E2 – Evolution de la taille des coccolithes des fractions au cours de la MPT. Les valeurs 
sont représentées sous forme de graphiques en boîtes et surimposées sur les courbes de δ18O des 
fractions (voir texte principal pour la version avec le δ13C). Sont également représentées les valeurs 
de δ18Obenthique de Lisiecki and Raymo 2005.  
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F.  Tableau de valeurs pour le site IODP U1313 (MPT) 

Tableau F1 : Valeurs isotopiques par fraction du site IODP U1313. Les valeurs de δ13C et de 
δ18O des fractions sont en ‰ VPDB. 

Sample name 
Depth 
[amcd

] 

Age 
(ka) 

2-3 
µm 
δ13C 

2-3 
µm 
δ18O 

3-5 
µm 
δ13C 

3-5 
µm 
δ18O 

5-8 
µm 
δ13C 

5-8 
µm 
δ18O 

306-U1313C-
5H-1W-102-104 36.67 746.96 1.009 2.379 -0.330 1.665 -1.658 1.218 

306-U1313C-
5H-2W-54-56 37.78 770.17 1.040 1.869 -0.304 0.621 -1.526 0.324 

306-U1313C-
5H-2W-96-98 38.22 780.12 1.522 1.992 -0.536 0.334 -1.311 0.132 

306-U1313C-
5H-2W-110-112 38.37 785.35 1.415 1.984 -1.506 -0.112 -1.953 0.141 

306-U1313C-
5H-2W-123-125 38.51 790.23 1.119 2.431 -0.749 0.914 -1.914 0.568 

306-U1313C-
5H-2W-140-142 38.69 795.32 1.478 3.100 -0.556 1.751 -1.618 1.442 

306-U1313C-
5H-3W-14-16 38.92 800.35 1.303 2.857 -0.772 1.470 -1.612 1.363 

306-U1313C-
5H-3W-66-68 39.44 810.27 1.746 3.020 -1.005 1.313 -1.497 1.190 

306-U1313C-
5H-4A-16-18 40.44 830.55 1.776 2.386 -0.937 0.546 -1.485 0.544 

306-U1313C-
5H-4W-73-78 41.02 846.72 1.174 1.410 -1.200 0.245 -1.676 0.243 

306-U1313C-
5H-4A-96-98 41.25 853.13 0.926 1.493 -1.038 0.361 -1.770 0.489 

306-U1313C-
5H-4W-120-122 41.49 859.82 1.511 2.035 -1.030 0.428 -1.875 0.030 

306-U1313C-
5H-4W-146-148 41.76 867.35 1.514 2.621 0.322 1.059 -1.664 0.692 

306-U1313C-
5H-6A-88-90 41.82 869.02 0.997 2.180 0.392 1.890 -1.533 0.512 

306-U1313C-
5H-5W-58-60 42.36 882.75 1.947 2.995 0.755 2.463 -1.969 0.786 

306-U1313C-
5H-5A-132-134 43.07 898.59 1.939 2.104 0.183 1.562 -1.741 0.516 

306-U1313C-
5H-6W-59-61 43.83 915.54 1.844 2.562 0.288 1.959 -1.828 1.051 

306-U1313C-
5H-6A-88-90 44.1 921.56 1.241 2.472 0.754 2.419 -1.323 1.892 

306-U1313C-
5H-7W-28-30 45.02 946.83 1.432 2.088 0.310 1.173 -1.536 0.399 

306-U1313C-
5H-7A-63-65 45.37 956.58 1.358 1.658 0.587 1.318 -1.021 0.293 

306-U1313B-
5H-4W-44-46 45.54 961.32 1.542 1.857 0.657 1.309 -1.116 0.419 

306-U1313B-
5H-4W-66-68 45.76 965.96 1.062 1.859 0.632 1.737 -1.132 0.646 

306-U1313B-
5H-4W-77-79 45.86 968 0.986 1.759 0.611 1.780 -1.094 0.985 



Annexes 

 217 

306-U1313B-
5H-4W-116-118 46.26 976.16 1.808 2.085 0.731 1.648 -1.206 0.517 

306-U1313B-
5H-5W-22-24 46.82 987.59 2.045 2.266 0.803 2.643 -1.434 0.311 

306-U1313B-
5H-5W-138-140 47.98 1006.7

6 1.999 2.402 0.597 1.629 -1.415 0.486 

306-U1313C-
6H-3W-48-50 49.19 1034.5

7 1.923 2.232 0.690 1.353 -1.434 0.399 

306-U1313C-
6H-3W-88-90 49.53 1042.1

4 2.045 2.504 1.276 2.295 -0.008 1.679 

306-U1313C-
6H-3W-128-130 49.84 1048.8

8 1.880 2.361 1.285 2.277 -0.590 1.019 

306-U1313C-
6H-4W-38-40 50.32 1059.3

1 1.614 2.243 1.171 2.278 -0.881 0.877 

306-U1313C-
6H-4W-98-100 50.82 1070.1

8 1.888 1.843 0.695 1.195 -1.603 -0.190 

306-U1313B-
6H-1W-109-111 51.34 1081.4

8 1.349 2.397 -0.542 0.668 -2.215 -0.728 

306-U1313B-
6H-1W-148-150 51.73 1089.9

6 0.485 1.588 -0.535 0.623 -2.016 0.179 

306-U1313B-
6H-2A-18-20 51.93 1094.3

1 0.010 1.127 -1.023 0.467 -2.150 0.086 

306-U1313B-
6H-2A-38-40 52.13 1098.7

1 1.558 2.013 -0.699 0.563 -1.877 0.252 

306-U1313B-
6H-2A-58-60 52.33 1103.4

6 1.366 2.015 -0.450 0.890 -2.153 0.070 

306-U1313B-
6H-2A-78-80 52.53 1108.2 1.504 2.056 0.102 0.983 -1.923 -0.113 

306-U1313B-
6H-2A-138-140 53.13 1122.4

4 0.284 1.694 -0.838 0.973 -2.193 0.427 

306-U1313B-
6H-3W-47-49 53.72 1136.7

065 1.563 2.133 0.497 1.630 -1.914 0.076 

306-U1313B-
6H-3W-97-99 54.22 1148.8

67 1.957 2.069 0.395 1.196 -1.298 0.278 

306-U1313B-
6H-3W-148-150 54.73 1161.2

7 2.004 2.027 0.503 1.097 -1.624 -0.281 

306-U1313B-
6H-4A-78-80 55.53 1180.7

3 1.822 2.125 0.097 1.088 -1.610 0.171 

306-U1313B-
6H-4W-138-140 56.13 1195.3

2 1.497 1.964 -0.509 0.904 -1.754 0.169 

306-U1313B-
6H-5A-28-30 56.53 1203.7

6 1.913 2.754 0.162 1.481 -1.588 0.595 

306-U1313B-
6H-5W-128-130 57.53 1223.6

4 1.775 2.212 -0.600 0.518 -1.324 0.515 

306-U1313B-
6H-6A-18-20 57.93 1231.5

9 1.993 2.038 0.742 1.459 -1.447 0.126 

306-U1313C-
7H-2A-48-50 58.99 1252.5

3 1.705 2.594 -0.552 1.479 -2.101 0.773 

306-U1313C-
7H-2A-128-130 59.85 1269.1

9 2.230 2.473 1.510 2.465 -0.036 0.883 

306-U1313C-
7H-3A-38-40 60.44 1280.6

1 1.715 2.133 0.770 1.913 -1.090 0.875 

306-U1313C-
7H-3A-118-120 61.17 1296.2

8 2.005 2.414 0.170 1.413 -1.461 0.494 
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G. SiZer maps pour le site U1313 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure G1 – 
Cartes SiZer 
pour le site 
U1313 (Partie 
1). Pour chaque 
variable, les 
valeurs sur 
l’intégralité de 
l’intervalle sont 
données, ainsi 
que les valeurs 
spécifiques aux 
périodes 
interglaciaires, et 
aux périodes 
glaciaires. L’axe 
des ordonnées 
représente le log 
de la bande 
passante h. En 
violet : pas de 
tendance 
significative. En 
rouge : tendance 
croissante 
significative. En 
bleu, tendance 
décroissante 
significative. 
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Figure G2 – 
Cartes SiZer 
pour le site 
U1313 
(Partie 2).  

 


