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I - Introduction 

I - INTRODUCTION 

Les changements climatiques (périodes glaciaires et interglaciaires) sont 

étroitement liées aux océans. Emiliani (1955) a mis en évidence que les variations 

isotopiques d'oxygène de foraminifères planctoniques enregistrent les cycles 

glaciaires - interglaciaires et que ces cycles sont corrélés aux cycles de la théorie de 

Milankovitch (1930). 

a) b) c) 

Fig. I-1 : Variations astronomiques de l'orbite terrestre. a) Obliquité (T = 41 000 ans). 

b) Précession des équinoxes (T = 21 700 ans). c) Excentricité (T = 95 000 ans). 

Celui-ci avait émis l'hypothèse que l'alternance des stades glaciaires et 

interglaciaires était liée aux différents cycles des paramètres astronomiques de 

l'orbite terrestre (figure I-1) qui sont les suivants : 

- la Terre tourne autour d'un axe qui possède une certaine inclinaison par 

rapport à la normale à l'écliptique (plan contenant l'orbite terrestre). Cet axe ne garde 

pas une direction fixe dans le temps et varie de 22°02' à 24°30' avec une période de 

41 000 ans. Ce phénomène est appelé l'obliquité. 

- L'orbite de la Terre autour du Soleil décrit une ellipse. Cette ellipse tourne 

autour de l'un de ses foyers (le Soleil) en 21 700 ans. 
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I - Introduction 

- L'excentricité de la trajectoire elliptique de la Terre varie entre 0,0005 et 0,0607 

avec une période de 95 000 ans. Cette excentricité de l'orbite engendre un 

raccourcissement et une intensification des saisons hivernales et estivales. 

a) 

0 
b) 

Variance 

t-3 
~ 

24 ,.--..,,..-------. 
100 

3 16 
;· 
:Il .... 
Il 
~ 
.:1 
IJl 

8 41 

80 40 20 

Période (103 ans/cycle) 

Fig. I-2 : a) Enregistrement du 8180 de foraminifères pour les derniers 650 000 ans 

(d'après Imbrie et al., 1984). Les lignes horizontales en pointillés marquent la 

position des terminaisons. Celles en diagonale montrent les périodes de croissance 

de la calotte glaciaire. b) Analyse spectrale de l'enregistrement isotopique d'oxygène 

(d'après Imbrie, 1985). 

Les changements dans la distribution saisonnière de l'insolation induits par 

les variations des cycles orbitaux sont les mécanismes de contrôle de premier ordre 

des cycles du climat. Broecker & Denton (1989) ont mis en évidence que les cycles 

glaciaires du Quaternaire ont été également caractérisés par des réorganisations 

brusques du système océan- atmosphère. L'enregistrement en 8180 de foraminifères 

benthiques montrent une périodicité dominante à 100 000 ans, et des périodicités 

moins marquées à 19 000/23 000 ans et 41 000 ans (Hays et al., 1976 ; Imbrie, 1985). 

Ceci est, de plus, compliqué par la forme asymétrique du cycle à 100 000 ans (figure 

I-2). Ces baisses rapides du 8180 sont appelées les terminaisons. 
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I - Introduction 

Ces terminaisons sont trop brusques pour être expliquées par un changement 

orbital (dans ce cas, l'excentricité). Ce sont plutôt des réorganisations massives et 

rapides du système océan - atmosphère qui peuvent rendre compte des cycles 

glaciaires. Dans l'océan actuel, des eaux suffisamment denses pour atteindre les 

fonds des océans se forment uniquement dans deux régions (figure I-3) : au Nord de 

l'Océan Atlantique (NADW - North Atlantic Deep Water) et dans l'Océan du Sud 

près de l'Antarctique (AABW - Antarctic Bottom Water). Dans ces régions, la 

densification est accomplie d'une part par la refroidissement et d'autre part par 

l'enrichissement en sel. En effet, NADW est une eau à 2 oc avec une salinité 

supérieure à 34,9 %a et AABW a une température inférieure à 0 oc et une salinité de 

l'ordre de 34,7 %a (Labeyrie et al., 1987). Les courants océaniques prennent de la 

chaleur à faibles latitudes et la relâchent à hautes latitudes. L'impact de cette chaleur 

est spécialement important au Nord de l'Océan Atlantique. 

Fig. I-3 : Schéma du courant océanique profond salé (en gris clair). Le courant se crée 

dans l'Atlantique Nord (NADW). Il plonge vers les abysses et part vers le Sud. La 

plupart de cette eau salée se mélange dans les eaux du Pacifique. (D'après Broeker & 

Denton, 1990). 

Durant la période glaciaire, le "convoyeur", c'est-à-dire le courant océanique 

profond salé, est grandement affaibli voire inexistant, ce qui prive certaines régions 
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I - Introduction 

du bonus de chaleur. Cet affaiblissement a notamment été enregistré par les rapports 

Cd/Ca des foraminifères benthiques (Boyle & Keigwin, 1985/86). 

Ce rôle des océans a aussi été mis en évidence par l'étude des bulles d'air de la 

calotte glaciaire. Ceci a permis, entre autre, d'obtenir un enregistrement de la 

variation de C02 (gaz à effet de serre) au cours du temps. Cet enregistrement de C02 

est en phase avec les variations de la température et montre un appauvrissement de 

l'ordre de 85 ppmv lors des périodes glaciaires (Barnola et al., 1987; Genthon et al., 

1987; Jouzel et al., 1987; Jouzel et al., 1993). Cet appauvrissement correspond à une 

baisse de température de l'ordre de 1,2 oc (Broccoli & Manabe, 1987). Seul l'océan 

apparaît comme réservoir assez important pour expliquer ces changements de 

teneur en co2. 

Les variations climatiques paraissent ainsi être liées à plusieurs facteurs qm 

sont: 

les cycles astronomiques de Milankovitch 

excentricité ; 

précession, obliquité et 

-les variations de la teneur en co2 de l'atmosphère et des autres gaz à effet de 

$erre (notamment la teneur en vapeur d'eau- Broecker, 1997) ; 

- la variation de la circulation océanique via l'affaiblissement, voire la 

disparition, de la formation du courant NADW ; 

- et plus récemment, le développement des activités anthropiques qm 

apportent une large quantité de co2 dans l'atmosphère. 

Afin de mieux appréhender les conditions paléoclimatiques, il a fallu trouver 

des traceurs de ces conditions. Les traceurs couramment utilisés sont les données 

historiques (journaux ou tout document écrit), les pollens fossiles qui renseignent 

sur les plantes existant à un moment donné, les cernes d'arbre par l'intermédiaire de 

leur largeur, leur densité et leur composition isotopique, des forages dans la calotte 

glaciaire ... Pour la connaissance des paléotempératures des océans, trois traceurs sont 

surtout utilisés : les foraminifères, les alkénones et les coraux. 
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I - Introduction 

1. Les foraminifères 

Les foraminifères donnent des indications de température de deux manières : 

par des statistiques sur l'assemblage des espèces ou par leur composition isotopique 

en oxygène (Erez & Luz, 1983; Spero et al., 1997; Bernis et al., 1998). La méthode de 

statistique de comptage des espèces est la méthode la plus ancienne pour déterminer 

la température puisqu'elle a déjà été pressentie par Schott en 1935. Mais elle a 

vraiment été mise au point dans les années 70 (Imbrie & Kipp, 1971 ; Hutson, 1977). 

Cette méthode a été utilisée, entre autre, pour fournir les premières cartes à grande 

échelle de températures de l'océan glaciaire (CLIMAP, 1976, 1981). La précision de 

cette méthode est comprise entre 0,4 et 1,9 oc (Wefer et al., 1999). 

Pour la mesure du 0180 de la calcite des foraminifères, l'inconvénient est que 

cette valeur dépend de la température de l'eau de mer dans laquelle vivent les 

foraminifères, mais aussi des changements de 0180 de l'eau de mer elle-même. La 

composition isotopique de l'eau de mer reflète elle-même plusieurs paramètres qui 

sont des caractéristiques globales comme le volume des calottes de glace (Shackleton, 

1987), mais aussi des caractéristiques plus locales comme le rapport 

évaporation/précipitation et la circulation océanique (Craig & Gordon, 1965). La 

précision de cette méthode est de ± 1 oc (Rahling & Bigg, 1998). 

II. Les alkénones 

Les alkénones sont des molécules organiques fabriquées par les coccolithes (en 

particulier Emiliana huxleyi). Le rapport de certains de leur composés insaturés 

(noté U~~ = [37:2]/[37:2 + 37:3] où 37:2 et 37:3 sont les composés insaturés deux et trois 

fois, respectivement) est fonction de la température (Brassel et al., 1986 ; Prahl & 

Wakeman, 1987 ; Prahl et al., 1988 ; Sonzogni et al., 1997, Müller et al., 1998). La 

précision est de± 1 - 1,5 oc selon la courbe de calibration utilisée. 
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III. Les coraux 

Comme pour les foraminifères, le ()180 du squelette aragonitique des coraux 

est fonction de la température (Weber & Woodhead, 1970 ; Weber & Woodhead, 

1972; Land et al., 1977; Fairbanks & Dodge, 1979; entre autres) et du Ù180 de l'eau de 

mer environnante. L'avantage des coraux par rapport aux foraminifères est qu'ils 

ont une croissance rapide et continue (de l'ordre du centimètre par an) et qu'ils 

possèdent des bandes saisonnières de croissance, ce qui permet de faire une datation 
t.' 

rapide des lieux d'échantillonnage du squelette. 
·~.: 

Mais, il existe quelques problèmes au niveau de l'enregistrement de la 

composition isotopique d'oxygène du squelette. En effet, la calibration Ù180 -

température n'est pas unique pour un même genre de corail, voire même pour une 

même espèce. La figure I-4 illustr~ la diversité des calibrations qui existent pour le 

genre Parites qui est le genre le plus couramment utilisé pour les études 

paléoclimatiques à partir des coraux. Ainsi, pour un même ()~80, il peut exister 

jusqu'à une vingtaine de degrés de différence dans le calcul des températures, si 

nous prenons les calibrations les plus extrêmes. En éliminant les deux calibrations 

~xtrêmes, il reste quand même une incertitude de l'ordre de 5 oc sur la température. 

De plus, les pentes des calibrations étant également assez différentes (de 0,113 -

èastellaro, 1999- à 0,350 %o ;oc - Linsley et al., 1999), il existe également de fortes 

disparités dans l'interprétation d'une variation dans la composition isotopique 

d'oxygène. Ainsi, 1 %o de variation peut s'interpréter, selon la calibration utilisée, 

par une variation de température de 2,8 à 8,8 oc. Etant donné que le refroidissement 

estimé pour le dernier maximum glaciaire (LGM : Last Glacial Maximum, il y a 

21 000 ans) est d'environ 4 - 5 °C, l'incertitude sur les températures estimées à partir 

du ù180 des coraux est donc trop élevée. 
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- Abe et al. (1998) 

- Gagan et al. (1998) 

•. _.._. Castellaro (1999) 

·~'~'M Castellaro (1999) 

'"" Heiss et al. (1999) 

- - Heiss et al. (1999) 

- aragonite inorganique 

Fig. I-4: Diverses calibrations 8180- température pour l'espèce Poriteslutea(d'après 

Mitsugushi et al., 1996 ; Quinn et al., 1996 ; Gagan et al., 1998 ; Castellaro, 1999 ; Heiss 

et al., 1999). La calibration pour l'aragonite inorganique est également représentée. La 

différence entre cette calibration et celles des coraux est l, effet "vital". 

De plus, les coraux, comme certaines espèces de foraminifères, ne précipitent 

pas leur squelette aragonitique en équilibre isotopique avec l'eau de mer 

environnante. Ils sont appauvris en 13C et 180 par rapport à la valeur de l'équilibre. 

Ceci est appelé l'effet "vital" (Urey et al., 1951). Cet effet "vital" serait dû soit à des 

ëffets cinétiques lors de la précipitation de l'aragonite, soit à des variations du pH et 

1e la concentration en ions carbonates du fluide calcifiant en ce qui concerne le o180 

et serait dû, pour le carbone, soit aux mêmes effets cinétiques que pour l'oxygène, 

soit à des mélanges de source de CID (Carbone Inorganique Dissous). 

L'analyse à petite échelle a pu être développée grâce à la sonde ionique qui 

permet des microanalyses in situ dans des échantillons. De nombreux systèmes 

isotopiques ont ainsi pu être étudiés avec une résolution spatiale d'une dizaine de 

pm dans des échantillons d'origine variée comme par exemple l'hydrogène dans des 
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matériaux extraterrestres (Zinner et al., 1983 ; McKeegan et al., 1985 ; Deloule & 

Robert, 1995) dont les analyses consomment seulement 10-n g d'échantillon ou le 

soufre au niveau d'inclusions présentes dans des diamants ( Chaussidon et al., 1987). 

Les développements de la sonde ionique Caméca ims 1270 pouvant atteindre une 

haute résolution de masse et de la multicollection (les isotopes sont mesurés 

simultanément) permettent de mesurer les rapports isotopiques de Cet 0 avec une 

meilleure précision. Les premières applications ont été dans les domaines de la 

cosmochimie (Mojzsis et al., 1996) et du traçage de l'origine des émeraudes 

(Giuliani et al., 2000). 

Une étude à l'échelle micrométrique grâce à une sonde ionique peut ainsi 

permettre de mieux comprendre les mécanismes d'enregistrement de 813C et 8180 

dans le squelette corallien. 

La première partie de ce mémoire présente les différents éléments d'une 

sonde ionique avec une description plus détaillée des particularités de la sonde 

Caméca ims 1270 installée au CRPG. Elle montre également la précision obtenue sur 

les standards de carbonate pour les différents systèmes isotopiques étudiés (bore, 

carbone et oxygène). 

La deuxième partie est une synthèse bibliographique sur les enregistrements 

de 811B , 8180 et de 813C par les coraux, ainsi que des différentes hypothèses proposées 

pour expliquer l'effet "vital". 

La troisième partie montre l'application du développement des mesures à la 

sonde au problème des coraux. Cette étude porte sur les mesures de 8180, de 813C et 

de 811B à l'échelle micrométrique d'un corail moderne, du genre Parites , ceci 

permettant de mieux appréhender la complexité de l'enregistrement des 

compositions isotopiques d'oxygène, de carbone et de bore dans le squelette corallien. 
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II- MESURES PAR MICROSONDE IONIQUE 

CAMECA IMS 1270 

Une grande part de mon travail en thèse a consisté à la mise au point et 

au développement de mesures isotopiques d'oxygène et de carbone assez 

précises pour être utilisées en climatologie (précision de l'ordre de 0,2 %a ce 

qui correspond à une précision de 1 oc sur la température) avec une sonde 

ionique Caméca ims 1270. Avant de décrire les conditions techniques de 

l'analyse isotopique de l'oxygène, du carbone et du bore, je vais exposer les 

principes de la sonde ionique (Slodzian, 1980). De façon très générale, la sonde 

ionique utilise un faisceau d'ions primaires de grande énergie qui 

bombardent la surface d'un échantillon pour en extraire des ions secondaires. 

Ces ions secondaires sont ensuite accélérés et triés en masse soit avec un 

quadrupole, par temps de vol ou grâce à un secteur magnétique. Les premiers 

développements d'une technique de mesure sur une aire sélectionnée sont 

dus à Slodzian (1964). Leur appareil était essentiellement un microscope 

d'ions secondaires capable de résolution de masse. 

La microsonde ionique est un instrument qui permet des 

microanalyses in situ de minéraux dans des échantillons préparés comme des 

sections polies standards. Presque tous les éléments de l'hydrogène jusqu'à 

l'uranium peuvent être détectés et beaucoup peuvent être analysés 

quantitativement jusqu'à des parts par millions ou même en-dessous. Les 

diverses applications de mesures à la sonde ionique ont été détaillées par 

Castaing et al. (1978), Shimizu et al. (1978), Shimizu & Hart (1982a), Reed 

(1984) et Hinton (1995). 
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I. Instrumentation 

Durant l'analyse à la microsonde ionique, la surface de l'échantillon est 

bombardée avec un faisceau d'ions focalisé de haute énergie. L'impact de 

chaque ion déplace des atomes dans l'échantillon créant une collision en 

cascade qui force des atomes de surface qui ont reçu plus que leur énergie de 

liaison à être éjectés (figure II-1). 

Ion primaire 

• Ions secondaires, atomes, 
molécules 

Profondeur d'échantillonnage 

Profondeur de pénétration 

Fig. II-1 Processus d'ionisation dans l'échantillon bombardé par un faisceau 

d'ions primaires (d'après Hinton, 1995). 

Bien que beaucoup des atomes de la matrice soient émis sous forme de 

particules neutres, certains sont éjectés sous forme d'ions qui peuvent être 

accélérés par un champ électrostatique pour l'analyse au spectromètre de 

masse. 

Dans sa forme la plus simple, la microsonde ionique consiste en une 

source d'ions primaires (bombardant), une colonne optique qui génère au 

final un faisceau d'ions primaires focalisés, un système d'extraction qui 

transfère les ions secondaires de la surface de l'échantillon à la fente d'entrée 

du spectromètre de masse et un spectromètre de masse (figure II-2). 
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II- Mesures par microsonde ionique Caméca IMS 1270 

Afin d'optimiser la reproductibilité et la fiabilité des mesures, la sonde 

ionique est pourvue d'un système de traitement optique du signal qui lui 

confère la qualité de microscope ionique. En produisant des images de la 

distribution des ions sur un plan focal (plan cross-over), on peut visualiser le 

faisceau d'ions secondaires. Cette dualité microscope -analyseur requiert trois 

plans de focalisation : en image, en énergie et en masse. Ces trois focalisations 

sont assurées respectivement par l'optique de transfert, le secteur 

électrostatique et le secteur magnétique. 

Secteur 

Fente 
en énergie 

Diaphragme de champ 

Fente d'entrée 
et diaphragme de contraste 

Optique de transfert 

~-H"'" Lentille à immersion 

Echantillon 

comptage 

Secteur 
magnétique 

- -Fente de sortie 

Ecmn 

Fig. II-3 : Schéma montrant la position des plans image et cross-over. Les 

plans "image" sont représentés en gris et les plans "cross-over" en italique. 

Deux plans optiques différents peuvent être distingués (figure 11-3) : 
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II - Mesures par microsonde ionique Caméca IMS 1270 

-le plan image dans lequel la position des ions ne dépend que de leur 

position initiale dans l'échantillon lors de l'émission et non pas de leur 

énergie initiale ; 

- le plan cross-over dans lequel la position des ions ne dépend que de 

leur énergie initiale lors de l'extraction et non pas de leur position initiale 

dans l'échantillon. 

Dans la suite de ce chapitre, les différentes parties composant une 

sonde ionique seront décrites brièvement. 

1.1. La source d'ions primaires 

Le faisceau primaire utilisé pour l'analyse de la plupart des matériaux 

géologiques consiste presque toujours en ions o- ou Cs+. La taille de faisceau 

minimale de Cs+ est environ 0,2 pm comparée à 0,5 pm pour 02+ et 5 p rn 

pour o-. 

1.1.1. Le duoplasmatron (0-, 02-, 0/, Ar+) 

Le duoplasmatron a été développé par von Ardenne (1956). Il consiste 

en une cathode de nickel creuse, une électrode intermédiaire mobile et une 

anode percée (figure II-4). 

Lentille d'extraction 

Gaz ~ 

Cathode 

Plasma(§ 

==:/ 

Anode 

Fig. II-4 Schéma d'un duoplasmatron (d'après un document Caméca). 
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II- Mesures par microsonde ionique Caméca IMS 1270 

Un arc électrique est formé par une fuite de gaz dans la cathode creuse. 

L'électrode intermédiaire confine, à la fois physiquement et magnétiquement, 

le plasma formé par l'arc. Le plasma passe à travers le trou de l'anode et les 

ions extraits de la surface sont accélérés dans la colonne primaire. Des ions 

positifs ou négatifs peuvent être extraits selon le choix de la polarité de la 

tension d'accélération et la position de l'électrode. L'ion primaire le plus 

communément utilisé est o- qui est préférable aux espèces positives pour des 

échantillons isolants car les effets de charge sont minimisés. 

Des ions primaires d'autres éléments présents au niveau de la source 

peuvent être produits, notamment de l'eau et des métaux qui forment les 

parties internes de la source (principalement le nickel). S'ils ne sont pas ôtés 

du faisceau primaire, ils seront implantés dans la surface de l'échantillon et 

seront éjectés avec les éléments de la matrice. Pour cette raison, la plupart des 

sondes ioniques utilisent un filtrage primaire pour s'assurer que de telles 

impuretés sont enlevées avant d'atteindre l'échantillon. 

!.1.2. La source à Césium 

Filament du réservoir 

Réservoir 

Plaque de Tungstène 
chauffée à 1100 oc 

Cs 

Filament du 

Ioniseur 

~ Fledwde 
d'extraction 

Fig. II-5 Schéma d'une source à césium (d'après un document Caméca). 
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Les ions Cs+ sont produits par chauffage d'un réservoir de Cs métal et 

diffusion du Cs vers un capillaire (Storms et al., 1977). Le Cs est évaporé et 

ionisé sur la surface du métal chaud au bout du capillaire et envoyé dans la 

colonne primaire. Pour éviter de devoir manier du Cs métal, une source qui 

utilise du chromate de Cs (Cs2Cr20 7) a été développée (figure II-5) (Slodzian et 

al., 1991). 

Diamètre du faisceau (pm) 

103 =-----------------------------------~ 

1o-1+-~~~~~~-r~~~Tn~~~~~~~ 

10-3 10-2 10-1 

Intensité du faisceau primaire (nA) 

Fig. II-6 Relations entre l'intensité et le diamètre du faisceau primaire selon 

les ions primaires émis (d'après Hinton, 1995). 

Les densités de faisceau produites par la source Cs+ sont similaires à 

celles de 0/ produites par le duoplasmatron, mais approximativement 10 fois 

plus élevées que celles de o-. Les densités de faisceau typiques sont de 

50 mA.cm-2 pour Cs+ et 0/, mais seulement 5 mA.cm-2 pour ü (Hinton, 1995). 

Les courants maximum obtenus sont, cependant, les mêmes pour ü et Cs+ 

(figure II-6). 
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Le choix de la source dépend de la potentialité de l'élément à analyser à 

s'ioniser plutôt sous forme d'ions négatifs (ions primaires positifs) ou d'ions 

positifs (ions primaires négatifs) comme le montre la figure II-7. 

Fig. II-7 : Rapports de rendement d'émission des ions secondaires M-;M+ pour 

un bombardement en ions primaires Cs+ et o- (d'après Storms et al., 1977). 

1.1.3. Le canon à électrons 

Lors du bombardement d'un échantillon par des ions positifs tels que 

Cs+, l'implantation des ces ions et l'émission accrue d'électrons créent une 

accumulation de charges positives en surface de l'échantillon (figure II-8). Ces 

charges positives tendent à dévier le faisceau primaire. Pour compenser cet 

effet, il existe un canon à électrons situé au niveau de la chambre. C'est un 
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canon à incidence normale (NEG- Normal Electron Gun). Les électrons émis 

par le canon n'atteignent pas l'échantillon, mais forment un nuage au-dessus 

de la surface, ce qui permet une auto-compensation des charges lorsque celles

ci apparaissent. 

-ll~ ___________ ------+---J ~ 
-9980 v 

-9995 v 

-10000 v 

échantillon conducteur 

1-----·-~ -9980 v 

-9995 v 

-10000 v 

échantillon isolant 

Fig. II-8 Auto-compensation des charges à la surface d'un échantillon isolant 

(d'après un document Caméca). 

La position du faisceau d'électrons est réglée horizontalement grâce à la 

bobine Bx et verticalement grâce à la bobine Bya (figure II-9). Le faisceau 

d'ions secondaires étant également dévié par ces bobines, il est nécessaire de 

rétablir sa trajectoire grâce à la bobine Byb qui aura donc une valeur de champ 

différente selon les ions à analyser. 
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Filament 
Faisceau primaire ~ Wehnelt 

-1-

Q d 1 
1
1 

1 Déflecteurs 
ua rupo e 1 1 

.c; )lllr Lentille Le-

I 

immersion Faisceau d'ions 
~---t-- secondaires 

D 
Aimant externe 

Bx 

Aimant pour fléchir 
la trajectoire des 

électrons 
Bya 

Aimant pour corriger 
la trajectoire des ions 

secondaires 
Byb 

Fig. II-9 Schéma du canon à électrons (d'après un document Caméca). 

1.2. La colonne primaire 

Les ions extraits de la source sont focalisés par une série de lentilles 

électrostatiques (figure 11-10). La taille finale du faisceau primaire est 

dépendante de sa focalisation par différentes lentilles, déflecteurs et 

stigmateurs de la colonne primaire. 

Les diaphragmes et les lentilles de la colonne primaire peuvent être 

également réglés de manière à ce que la lentille finale focalise une image d'un 

diaphragme uniformément illuminée plutôt que la source elle-même. Ce 

"mode Kohler" ou "mode du diaphragme projeté" donne un faisceau de plus 

faible densité mais a l'avantage d'une distribution de courant très homogène. 

Le trou de bombardement produit est ovoïde (essentiellement une image du 

diaphragme). La taille est fixée par la taille du diaphragme primaire choisie 

plutôt que par les aberrations du système optique des ions primaires et peut 

être changée en sélectionnant un diaphragme de taille différente. 
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Faisceau 
primaire 

Diaphragme 
primaire 

Filtre magnétique 
primaire 

Cage de Faraday 
primaire 

Faisceau 
secondaire 

Fentes d'entrée 

Lentilles du 
transfert 

Lentille à 
immersion 

Echantillon 

Fig. II-10 Schéma de la colonne primaire (d'après un document Caméca). 

1.3. La colonne secondaire 

Les caractéristiques principales du processus de bombardement créant 

les ions secondaires sont (McKeegan, 1987) : 

-tous les atomes émis viennent des couches atomiques superficielles 

de l'échantillon et notamment de la surface de l'échantillon (Williams, 1983). 

Donc, celle-ci doit être non contaminée par les éléments que l'on veut 

analyser et les analyses doivent être réalisées sous un vide important. 

-La formation des ions secondaires a lieu dans une gamme de temps 

de l'ordre de 10-13 seconde (Williams, 1979). Donc, l'ion nouvellement formé 

est très proche de sa position originale au niveau de la surface de l'échantillon 

et ce mode de production se prête facilement à des analyses locales et des 

applications de microscope ionique (Slodzian, 1980). 
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-La majorité des atomes émis ont des énergies cinétiques de seulement 

quelques dizaines d'eV (figure 11-11). 

Intensité (eps) 

100 80 60 40 20 0 -20 

Energie cinétique (eV) 

Fig. II-11 : Exemple de spectre en énergie pour l'ion 88 Sr+ réalisée sur une 

sonde Camé ca ims 3f. La tension d'accélération secondaire est de + 4 500 V et 

la distribution en énergie est obtenue avec une fenêtre en énergie fermée à 

quelques eV. 

-Les ions secondaires émis ont une large distribution angulaire et une 

grande gamme d'énergies cinétiques (bien que la distribution ait un 

maximum à quelques eV, la queue d'énergie peut s'étendre jusqu'à presque 1 

keV ; Metson et al., 1984). Cependant, le spectromètre de masse ne peut 

séparer que des ions de rapports masse sur charge (rn/ q) différents dans un 

faisceau d'ions qui a une certaine dispersion en énergie. Donc, le système 

optique doit modifier le flux d'ions émis en réduisant leur différence en 

énergie avant qu'ils n'entrent dans le spectromètre de masse. 
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- Les ions secondaires sont éjectés de la surface de l'échantillon avec des 

énergies initiales, des directions et des positions différentes dans l'aire 

bombardée. Alors que la plupart des ions ont une énergie inférieure à 20 eV, 

une proportion significative d'ions atomiques a des énergies beaucoup plus 

élevées. Malgré les variations spatiales, d'énergie et angulaires, le 

spectromètre de masse doit être capable de résoudre des différences de masse 

pour éliminer les interférences isobariques des ions moléculaires. 

1.3.1. L'optique de transfert 

Les systèmes d'extraction des ions secondaires sont donc conçus pour 

transférer le maximum possible d'ions secondaires émis à travers la fente 

d'entrée du spectromètre de masse (Slodzian, 1980 ; Slodzian, 1988). 

L'échantillon est soumis à une haute tension (1 - 10 kV) et les ions sont 

accélérés vers une électrode d'extraction maintenue à la masse (lentille à 

immersion). Les ions secondaires sont focalisés sur la fente d'entrée du 

spectromètre de masse par des lentilles de transfert. Dans le cas de l'ims 1270, 

il existe trois lentilles de transfert appelées LT 1, LT 2 et LT 3. Toute 

configuration de ces trois lentilles est équivalente à une seule lentille située 

entre LT 1 et LT 3. Le choix des lentilles de transfert utilisées donne accès à 

plusieurs grandissements entre l'ouverture du diaphragme de champ et la 

taille de l'aire imagée sur l'échantillon. Ainsi, les grandissements possibles 

varient en continu de 55 à 450 selon les tensions appliquées à chacune des 

trois lentilles. 

Les diaphragmes dans le système d'extraction (diaphragme de contraste 

et diaphragme de champ) éliminent les ions avec des trajectoires extrêmes, 

créant ainsi un filtrage en énergie avant que les ions entrent dans le 

spectromètre de masse (figure 11-12). 
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Fente d'entrée 

Lentilles de transfert 

Déflecteur 

Lentille à immersion 

Echantillon 

Fig. II-12 Schéma de la partie transfert (d'après un document Caméca). 

L'optique du transfert a deux fonctions principales. Premièrement, elle 

transforme les images virtuelles formées par l'électrode d'extraction en 

images réelles grossies de la surface de l'échantillon et du cross-over. Ces 

images réelles peuvent être collimatées par des diaphragmes pour limiter le 

champ de vue et le maximum d'énergie latérale acceptée pour les ions 

secondaires. Deuxièmement, l'optique de transfert optimise la sensibilité qui 

est sujette aux contraintes imposées par les besoins du spectromètre de masse 

pour l'analyse à une résolution de masse donnée. Ceci est obtenu en 

changeant les grossissements des images de la surface de l'échantillon et du 

cross-over. 

Le diaphragme de champ transmet seulement les ions venant d'une 

certaine aire de la surface de l'échantillon, tandis que le diaphragme de 

contraste réduit la taille du cross-over, réduisant ainsi les aberrations 

sphériques et améliorant la résolution spatiale de l'image ionique. 
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1.3.2. Le spectromètre de masse 

Le spectromètre de masse est composé d'un secteur électrostatique qui 

disperse les ions en énergie sans dispersion en masse et d'un secteur 

magnétique qui permet un tri en fonction du rapport masse/ charge (rn/ q) des 

ions secondaires (figure II-13). Le spectromètre de masse est capable 

d'atteindre des résolutions de masse (MRP - Mass Resolving Power = M/ ilM, 

où ilM est la largeur du pic à 10 % de la hauteur du pic) jusqu'à environ 

20 000. 

Secteur électrostatique 

Fentes 
en 

énergie 

Diaphargme 
de champ 

Fentes d'entrée 

Lentille du spectromètre 

Secteur magnétique 

M~ t 
---:::r. -1 ....... +1 Fentes de sortie ....._ M 

Fig. II-13 Schéma du spectromètre de masse (d'après un document Caméca). 

I.3.2.a. Le secteur électrostatique 

Le secteur électrostatique (ou ESA - Electrostatic Analyser) forme une 

image du cross-over qui est dispersée en énergie. Dans le plan image, une 

fente est placée pour sélectionner des bandes en énergie jusqu'à 130 eV de 

largeur. Cette fente en énergie est employée pour réduire les aberrations 

chromatiques dans le cas de mesures à forte résolution de masse et aussi pour 

enlever les ions moléculaires avec la technique connue sous le terme de 

"filtrage en énergie" (Zinner & Crozaz, 1986- voir§ II-1). 
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Le secteur électrostatique est constitué de deux plaques hémisphériques 

entre lesquelles est appliquée une différence de potentiel. Le mouvement des 

ions dans ce secteur électrostatique dépend de leur énergie. Le rayon R de la 

trajectoire circulaire d'un ion accéléré par la différence de potentiel V dans un 

champ électrostatique E est donné par : 

R=2v 
E 

Ainsi, plus l'énergie initiale de l'ion est élevée et plus le rayon de la 

trajectoire est grand étant donné que E est constant (figure II-14). 

1 
{ Fente en énergie R (rayon moyen) 

Ion secondaire 
R= 2V /E 

V3 > V2 > Vl 

Fig. II -14 Trajectoire des wns secondaires dans le secteur électrostatique. 

V.3.2.b. Le secteur magnétique 

Le mouvement des ions dans un champ magnétique uniforme est 

gouverné par leur charge, leur énergie et leur masse (figure II-15). L'énergie 

d'un ion donné est la somme de celles produites par le potentiel d'extraction 

(1- 10 kV) et par le processus de bombardement (0- > 150 eV). Le rayon r de la 

trajectoire circulaire d'un ion chargé q fois de masse rn accéléré par la 

différence de potentiel V dans le champ magnétique B est donné par : 
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m2>ml 

R = 1/B (2mV /q)l/2 

Fentes de sortie 

Fig. II-15 Trajectoire des wns secondaires dans le secteur magnétique. 

I.3.2.c. La partie couplage 

Dans le cas de la sonde ionique Caméca ims 1270, il existe une série de 

lentilles et de déflecteurs situés entre le secteur électrostatique et le secteur 

magnétique (cette partie est appelée couplage). Celle-ci permet aux ions 

sortant du secteur électrostatique d'être focalisés avant leur entrée dans le 

secteur magnétique. Cette focalisation existe également pour les autres sondes 

ioniques et est assurée par la lentille du spectromètre. Mais étant donné que la 

longueur séparant les deux secteurs est plus importante pour la sonde ims 

1270 et ainsi provoque une défocalisation du faisceau secondaire, il a été 

nécessaire de mettre plusieurs lentilles. Celles-ci sont de deux sortes : des 

lentilles circulaires "classiques" (ou lentilles de Einzel) et des lentilles 

rectangulaires. L'utilisation des lentilles circulaires seules définit le mode 

circulaire et l'utilisation des lentilles rectangulaires seules définit le mode XY 

ou mode rectangulaire. Ce mode permet une meilleure transmission et est 

utilisé, par exemple, pour les datations U-Pb. 

Cependant, dans le cas du mode XY, l'image ionique de l'échantillon 

projeté sur l'écran fluorescent est 5 fois plus grande en X qu'en Y. Le contraire 
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est observé pour l'image de la fente. C'est pourquoi, le mode circulaire est 

toujours utilisé pour l'alignement. 

1.3.3. La détection des ions secondaires 

Un secteur électrostatique situé juste après la fente de sortie permet 

d'envoyer les ions soit sur un écran fluorescent, où grâce à un jeu de lentilles, 

il est possible de sélectionner un plan image ou un plan cross-over, soit sur 

un système de comptage d'ions. 

Fentes de sortie Secteur 

1 t éledrostatiqu~ 

1 
Lentille de projecti~ 

LP2C 

Ecran 

-t- 1 
Lentille de projection 

LP4C 

~-+-Il~ Lentille 

1 Déflecteur 

Cage de Faraday 1 u ~ 8 Cage de Faraday 2 

Multiplicateur 
d'électrons 

Fig. II-16 : Schéma de la détection. Les différents détecteurs sont choisis 

suivant la tension appliquée au niveau du déflecteur (d'après un document 

Caméca). 

Les ions secondaires qui passent à travers la fente de sortie du 

spectromètre de masse peuvent être détectés par une cage de Faraday, ou un 

multiplicateur d'électrons (figure II-16). 
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Si les intensités des ions secondaires sont très élevées (> 106 coups par 

seconde), une cage de Faraday est appropriée et le courant peut être mesuré 

directement (figure II-17). 

Ions secondaires 

~ 
~ 

Repousseur 

Electrons 
secondaires Résistance 

Amplificateur 

Convertisseur 
Tension /Fréquence 

Fig. II-17 Schéma de principe d'une cage de Faraday (d'après un document 

Camée a). 

Cependant, si l'intensité des ions mesurée est plus faible, alors le 

multiplicateur d'électrons est employé. Il convertit l'impact de chaque ion en 

une multitude d'électrons qui fournissent un courant mesurable par un 

système d'acquisition capable d'individualiser chaque impact ionique initial 

(figure II-18). L'efficacité de la conversion ion en électrons varie d'un élément 

à un autre et entre isotopes d'un même élément (Rudat & Morrison, 1978 ; 

Zinner et al., 1986 ; Fahey et al., 1987 ; Harte & Otter, 1992). En général, 

lorsqu'un détecteur vieillit, de telles variations s'amplifient. Pour neutraliser 

cet effet, il faut passer des standards et des échantillons inconnus dans les 

mêmes conditions au niveau du détecteur. 
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Masse 

Ions 

z+2kV 

Fig. II-18 Schéma d'un multiplicateur d'électrons (d'après un document 

Caméca). 

Lorsque les taux de comptage sont très élevés, certaines impulsions 

arrivent virtuellement ensemble au niveau du détecteur. En effet, le 

détecteur ne peut répondre à une seconde impulsion tant que la première n'a 

pas été complètement traitée. Ce temps nécessaire entre deux impulsions est 

appelé "temps mort". Quand un multiplicateur d'électrons est utilisé, il est 

donc nécessaire de faire une correction des pertes de comptage dues au "temps 

mort" : 

~raie = !mesurée · (1 -'t · !mesurée) 

où I est l'intensité du comptage et 't est le "temps mort". Pour la sonde 

ionique ims 1270, le "temps mort" du multiplicateur d'électrons en 

monocollection est de 44 ns et celui des multiplicateurs de la multicollection 

est de 63 ns. Ces "temps morts" ont été imposés électroniquement. 

La détection de concentrations très faibles est dépendante du bruit de 

fond sur le détecteur. Le bruit de fond sur un multiplicateur d'électrons est 

normalement inférieur à 0,1 coup par seconde et souvent moins que 0,01 

coup par seconde. Le bruit de fond est mesuré systématiquement afin de 

corriger les intensités mesurées à différentes masses. Cette procédure 

implique généralement la mesure d'une masse à laquelle aucun pic d'ions 

secondaires n'est attendu. 
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Pour la sonde ionique Caméca ims 1270, il existe aussi la possibilité de 

mesurer des ions de masses différentes simultanément (multicollection). En 

effet, dans le cas exposé ci-dessus, pour analyser des masses différentes, il faut 

changer de valeur de champ. Dans le mode multicollection, il est possible 

d'analyser plusieurs masses relativement proches pour une même valeur de 

champ. Le principe est que des détecteurs (cages de Faraday ou multiplicateur 

d'électrons) sont placés sur des chariots mobiles. Ainsi, on peut les déplacer 

en face des masses que l'on veut analyser (figure II-19). L'intérêt de la 

multicollection est un gain en temps et un gain en précision par rapport à la 

monocollection. En effet, étant donné que les ions sont mesurés en même 

temps, il y a moins d'imprécision due à l'évolution de l'intensité au cours du 

temps. 

Détecteur Repousseurs 

Sortie de l'aimant 

dm=O 

Fentes 

Secteur 
électrostatique 

Fig. II-19 : Schéma de la multicollection (d'après un document Caméca). 
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La multicollection de le sonde ims 1270 possède 2 chariots fixes qui sont 

des cages de Faraday et 5 chariots mobiles. Ces 5 collecteurs peuvent être soit 

des cages de Faraday, soit des multiplicateurs d'électrons (figure II-20). La 

configuration choisie dépend des ions les plus couramment analysés en 

multicollection. Sur la sonde ims 1270 de Nancy, le chariot Hl est une cage de 

Faraday et les autres chariots sont des multiplicateurs d'électrons. 

\ 

Cage de Faraday \ 
couplée à L2 ~ 

L'2 n, 
5,lmm 

H'2 

\ 

Cage de Faraday 
couplée à H2 

Fig. II-20 Schéma de la configuration de la multicollection (d'après un 

document Caméca). 

La distance entre les différents chariots de collecteur (D) est fonction du 

rayon de l'aimant (R) et de la différence de masse entre les ions que l'on veut 

analyser. 
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D=R~M 
M 

Dans le cas de la sonde ims 1270, il est possible d'analyser des isotopes 

du lithium (6Li et 7Li) jusqu'aux isotopes du plomb e07Pb et 208Pb). Etant donné 

que le rayon de l'aimant est de 585 mm, l'écartement des chariots peut donc 

aller de 83 mm (entre L2 et H2) à 2,8 mm (quand les chariots sont les uns 

contre les autres) respectivement. 

Intensité (coups/s) 

2,8.109 ï"---------:::::====t====:::::::----------, 

5,4.108 16o (L'2) 

5,4.107 

5,4.106 

5,4.105 

5,4.104 

5,4.103 --+-----r-L--,----.,--_1_--,----.-----+-----r--l 

294 620 294 640 294 660 294 680 294 700 294 720 294 740 294 769 

Valeur du champ 

Fig. II-21 Exemple de pics en multicollection. Les isotopes mesurés sont 160 

sur L'2 et 180 sur Hl. 

Avant toute analyse avec la multicollection, il faut d'abord procéder à 

un inter-calibrage des cages de Faraday. Il faut en effet calculer un gain pour 
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chacune d'entre elles afin que la mesure d'une masse donne toujours le 

même nombre de coups quelque soit la cage de Faraday utilisée. Il faut 

également que les pics soient tous centrés sur une même valeur de champ 

(figure II-21). 

II. Analyse 

Selon la polarité de la tension d'accélération des ions secondaires, des 

wns positifs ou négatifs peuvent être extraits. Ces ions sont des ions 

d'éléments individuels, mais aussi des molécules ionisées résultant de la 

combinaison d'éléments présents dans la matrice (incluant les espèces qui 

bombardent). Ces ions moléculaires peuvent consister en 2, 3 atomes ou plus. 

Il y a donc une forte probabilité que, dans des minéraux complexes 

chimiquement, l'intensité mesurée à une masse donnée inclut une 

contribution des ions moléculaires. Un moyen d'éviter l'interférence 

isobarique des ions pluri-atomiques est le filtrage en énergie. 

11.1. Filtrage en énergie 

La distribution en énergie des ions atomiques et des ions moléculaires 

n'est pas la même (figure 11-22). Ainsi, la fente en énergie placée après le 

secteur électrostatique permet un filtrage en énergie. Il est possible d'éliminer 

une partie des ions pluri-atomiques en fermant la fente en énergie et en 

changeant sa position afin de sélectionner des ions de plus forte énergie 

initiale. 
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Intensité (coups/s) 

107r-----------------------orrr77~~----------~ 

1 

0 20 40 60 80 100 120 140 

Energie (eV) 

Fig. II-22 : Spectre en énergie d'ions secondaires positifs émis sous l'effet d'un 

faisceau primaire o- sur une matrice de silicate (la fenêtre en énergie est 

inférieure à 2 eV) et principe du filtrage en énergie (modifié d'après Hinton, 

1995). 

En général, plus le nombre d'atomes de l'ion moléculaire est 

important, plus sa distribution en énergie est étroite et donc le filtrage en 

énergie est d'autant plus efficace. 

Mais, les hydrures ne peuvent pas être supprimés par cette technique 

du filtrage en énergie car la distribution en énergie des ions MH est très 

similaire de celle des ions M (Hinton, 1990). 
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II.2. Résolution de masse 

Cependant, il y a souvent de petites différences de masse qui peuvent 

être utilisées pour séparer les ions atomiques des ions moléculaires. Il est 

ainsi possible de les séparer en augmentant la résolution de masse. La 

résolution de masse est donnée par l'expression M/ ~M où ~M est la 

différence de masse entre deux espèces de masse M (figure 11-23), 

généralement définie à 10% de la hauteur du pic. 

Fig. 

1 1 
M M+~M 

Fentes de sortie fermées 

M M+~M 

Vue des cross-avers sur 
l'écran fluorescent 

II-23 : Définition de la résolution de masse (d'après Chaussidon, 1988). 

La haute résolution de masse est effectuée par un spectromètre de 

masse à double focalisation qui combine un filtre électrostatique avec un 

secteur magnétique. La résolution de masse est augmentée par la diminution 

de la largeur des fentes d'entrée et de sortie et par la restriction de la 

composante de plus haute énergie du faisceau d'ions secondaires, c'est-à-dire 

grâce à la fente en énergie (figure 11-24). En effet, la résolution pour un secteur 

magnétique donné est : 

M/~M= kR/s 

où R est le rayon de courbure du chemin de l'ion dans l'aimant, s est la 

largeur de la fente d'entrée et k est une constante (Long, 1995). 
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Déviation des masses par 
le champ magnétique 

vue du cross-over à 
l'entrée du 

Fente d'entrée 
ouverte 

Pas de résolution de 
masse 

Fente d'entrée 
fermée 

Résolution de masse 

vue du cross-over à 
la sortie du 

spectromètre 

• • 

1 Fente de sortie 
ouverte ou 

fermée 

Fente de sortie 
fermée 

Fig. II-24 : Principe de la résolution de masse (d'après Chaussidon, 1988). 

Ainsi, pour les mesures isotopiques, il est nécessaire d'avoir une 

résolution de masse suffisante pour éliminer les interférences moléculaires. 

Les réglages de la sonde sont ensuite faits de manière à ce que le 

sommet du pic de l'isotope à analyser soit le plus plat possible (figure II-25). 

Ceci permet une meilleure stabilité et ainsi la mesure est plus précise. 
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Intensité (cps/s) 

2,7.105 -r-------------------------, 

1.105 

1.101 

17,9884 17,9950 18,0000 

Masse (amu) 

16oH + 17oH 
2 

18,0050 18,0100 

Fig. II-25 : Spectre de haute résolution (Mf,1M = 4800) en monocollection à la 

masse 18. Noter qu'à cette résolution de masse, l'interférence de 160H 2 est 

totalement résolue. 

11.3. Fractionnement instrumental 

A la sonde ionique, le rapport vrai de l'échantillon n'est jamais obtenu 

directement. C'est pourquoi il est nécessaire de mesurer des standards afin de 

définir un fractionnement instrumental noté ainst· Celui-ci est défini comme 

étant le rapport entre le rapport mesuré à la sonde et le rapport vrai. Il est 

toujours inférieur à 1 sauf pour les isotopes du lithium. On peut également 

exprimer le fractionnement instrumental en %o. C'est alors la différence entre 

la composition isotopique exprimée en o mesurée à la sonde et le o vrai. Il est 
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noté ilinst et est toujours négatif (sauf pour les isotopes du lithium). En effet, 

lors du bombardement, les ions légers sont préférentiellement émis par 

rapport aux ions lourds d'un élément donné car les ions légers ont des 

liaisons de plus faible énergie (Slodzian et al., 1980; Shimizu & Hart, 1982b). 

Le fractionnement instrumental dépend des isotopes analysés, des 

conditions analytiques et de la matrice. 

II.3.1. Influence du système isotopique étudié 

Mnst (%o/amu) 

-300-3 

H 

-250-

-200-

-150-

-lOO- B 

Sr Rb 

0 ;-~-'~rn,o __ ~,-~~--~-r~~~r-~~----r-~~~--~~P_b~ 
1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 

[] s 

0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 100 110 120 130 140 150 160 170 180 190 200 

Masse (isotope léger) 

Fig. II-26 : Gamme de fractionnement instrumental (,1inst en %a/amu) en 

fonction de l'élément étudié (masse de l'isotope léger). 

Le coefficient de fractionnement dépend de l'élément que l'on veut 

analyser. En effet, plus l'élément à analyser est léger et plus son 

fractionnement instrumental est important (figure II-26). 

37 



II- Mesures par microsonde ionique Caméca IMS 1270 

II.3.2. Influence des conditions analytiques • 
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Fig. II-27 : Exemple d'influence de différents paramètres sur le fractionnement 

instrumental. Les barres d'erreur représentent ± 1 a en reproductibilité 

interne. 

Il est important, pour un même système isotopique, de toujours avoir 

les mêmes conditions d'analyse. En effet, certains paramètres des réglages de 

38 



II- Mesures par microsonde ionique Caméca IMS 1270 

la sonde ont des effets très importants sur le fractionnement instrumental 

(figure 11-27). 

Pour regarder l'influence de différents paramètres sur le 

fractionnement instrumental, nous avons d'abord réglé la sonde de manière 

à avoir des mesures reproductibles sur un échantillon isolant (ici, un 

standard de quartz) et nous avons ensuite fait varier la valeur des paramètres 

que nous voulions étudier. Bya, une des bobines du canon à électrons, déplace 

le faisceau des électrons en y (figure 11-9). Donc, si l'on baisse ou si on 

augmente beaucoup la valeur de Bya, le faisceau des électrons n'est plus 

aligné avec le faisceau d'ions primaires et ainsi compense mal les charges, 

d'où son influence sur le fractionnement instrumental. 

Quand la valeur de la haute tension du multiplicateur d'électrons est 

augmentée, l'impact d'un ion fournit de plus en plus d'électrons. Les tests 

ont été réalisés en monocollection et donc seul le 180 était mesuré sur le 

multiplicateur d'électrons. Ceci explique donc l'influence sur le 

fractionnement instrumental. 

Pour regarder l'influence de la fente en énergie, elle avait été réglée 

relativement fermée (environ 2 eV) et centrée et nous avons bougé la fente 

en X par rapport à cette valeur centrée. Les ions 160- et 180- n'ont pas la même 

distribution en énergie et donc quand la fente est déplacée par rapport à la 

position centrée, le rapport des intensités n'est pas le même et de ce fait, le 

fractionnement instrumental est différent. 

La valeur de la lentille à immersion joue sur la focalisation du 

faisceau. Le réglage de la sonde se faisant pour un réglage du transfert donné, 

dès que le faisceau est défocalisé, la mesure ne se fait plus dans les mêmes 

conditions analytiques, d'où un fractionnement instrumental différent. 

Le réglage des différentes lentilles s'effectue toujours selon le rn ê rn e 

principe : le faisceau doit focaliser "sur place" lorsque l'on fait varier la 

tension de la lentille. Ceci indique que le faisceau passe au milieu de la 
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lentille. Si tel n'est pas le cas, les différents déflecteurs qui sont placés avant la 

ou les lentilles concernées sont alors utilisés. 

Pour les réglages de la cage de Faraday et du multiplicateur d'électrons, 

la procédure n'est pas la même. Pour la cage de Faraday, il est nécessaire de 

régler les déflecteurs avec des valeurs telles que l'on se place au milieu du 

plateau d'intensité (figure 11-28). 

Intensité (eps) 

3,603.10'-T---------r----------.-------. 
8 3,4.10 

3.108 

8 1,4.10 

1.108 

6.107 

1 1 
Plateau d'intensité

1 

4,098.10 7~-,----~---~---~---~-4 

-250 -200 -100 0 100 200 250 

Fig. II-28 : Exemple de l'effet de la variation de la tension d'un des déflecteurs 

(DDy) sur l'intensité du signal au niveau d'une cage de Faraday. 

Pour le multiplicateur d'électrons, les valeurs des déflecteurs sont 

toujours proches de zéro car le multiplicateur se situe en face de la sortie du 

secteur électrostatique. Par contre, il faut ajuster avant chaque série de 

mesures la valeur de la haute tension du multiplicateur, ainsi que la valeur 

du seuil (figure 11-29). 
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Intensité (eps/sim V) 

30000.--.------------rr--------------------------. 

bruit de fond 
électronique 
~ 

0 50 100 150 200 250 300 350 400 450 500 

Seuil (mV) 

Fig. II-29 : Exemple de PHD (Pulse Height Distribution) sur la masse de 180 

pour une tension du multiplicateur de 2232 V. Dans ce cas, le seuil a été réglé 

à 40 mV. 

Le PHD (Pulse Height Distribution) correspond à la dérivée de la courbe 

de l'intensité (cps/s) mesurée par le multiplicateur d'électrons en fonction du 

seuil. Celui-ci est défini comme étant la tension à partir de laquelle le 

multiplicateur d'électrons considère pouvoir compter un coup. 

II.3.3. La matrice 

La matrice de l'échantillon joue un rôle important dans le 

fractionnement instrumental. 
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Fig. II-30 : a) Fractionnement instrumental ( CX;
11

) pour les isotopes du bore 

pour un verre standard synthétique (GB4) et deux solutions évaporées sur 

plaque de silicium (eau de mer et NBS 951) ; d'après Chaussidon et al. (1997). 

b) Fractionnement instrumental pour les isotopes de l'oxygène dans une 

matrice de quartz et dans une matrice de magnétite, au cours d'une même 

session d'analyses. 
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Parfois, comme pour les isotopes du bore (figure II-30a), le 

fractionnement instrumental est toujours le même quelque soit la matrice 

(Chaussidon & Albarède, 1992 ; Chaussidon & Jambon, 1994). Mais, le plus 

souvent, il est nécessaire d'analyser des standards ayant la même matrice que 

l'échantillon. Par exemple, pour les isotopes de l'oxygène, le fractionnement 

instrumental est différent pour le quartz et la magnétite (figure II-30b). 

ill- Mesures isotopiques d'oxygène, de carbone et de bore sur carbonates 

Au cours de ma thèse, les isotopes du bore, du carbone et de l'oxygène 

ont été mesurés. Pour l'analyse des isotopes du bore, nous avons mesuré 

deux standards de verre et un standard de carbonate (WP22, une aragonite). 

Pour analyser la composition isotopique d'oxygène et de carbone des coraux, 

nous avons utiliser des standards de différents carbonates : une aragonite 

(Arg) et deux calcites (Carb et Mex). Ces trois standards ont été mesurées en 

carbone et oxygène par spectrométrie de masse en phase gazeuse après attaque 

acide avant d'être utilisés pour les mesures à la sonde ionique (tableau Il-l). 

Tableau II-1 : Mesures isotopiques de carbone et d'oxygène de trois carbonates. 

Les erreurs données représentent les écarts types sur trois mesures. 

Carb. Arg. Mex. 

813C (PDB) - 5,39 ± 0,01 %o 8,17 ± 0,04 %o - 6,37 ± 0,04 %o 

8180 (SMOW) 11,31 ± 0,04 %o 23,50 ± 0,11 %o 23,64 ± 0,02 %o 

Le tableau II-2 résume les conditions analytiques utilisées à la sonde 

ionique pour les mesures en monocollection et en multicollection. 
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Tableau II-2 : a) Conditions analytiques pour les mesures isotopiques de bore, 

de carbone et d'oxygène sur carbonates en monocollection. 

Bore Carbone Oxygène 

Isotopes analysés loB _ 11B 12c _13c 160-180 

Faisceau primaire o- cs+ cs+ 

Intensité primaire "'35nA "'30nA "'0,5nA 

Interférences nB ------- 24Mg2 -1604 180 -----

10SH +962 12c ------- 160H2 +1574 

11BH +701 

26Mg2 -1078 

13c ----
12CH +2916 

MRP "'2000 "'5000 "'5000 

Fente d'entrée 300pm 80pm 80pm 

Fentes de sortie 700J.1m 200 J.1ffi 200pm 

FA 8000 J.1ffi 3000 J.1ffi 8000pm 

b) Conditions analytiques pour les mesures de carbone et d'oxygène sur 

carbonates en multicollection. 

Carbone Oxygène 

Isotopes analysés 12c _ 13c 160-180 

Faisceau primaire cs+ cs+ 

Intensité primaire "'30nA "'3nA 

MRP "'5000 "'3000 

Fente d'entrée 80pm 150pm 

Fente de sortie 210 J.1ffi 1000pm 

FA 2500pm 5000pm 
MRP : Mass Resolutwn Power (Résolutwn de masse) et FA : dzaphragme de champ 
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III-1 Mesures isotopiques d'oxygène 

La reproductibilité interne des mesures est de l'ordre de 

0,4 %a en monocollection et 0,2 %a en multicollection. 

o180 (%o, SMOW) 

25T---~-----------------------------------------------------, 

24 

23 

22 

21 

20 

19 

18 

17 

16 

15 

14 

~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~N9~~~n-~ 

23,50 ± 0,47 %o 

13 

12 D carb (11,31 %o) 
11 IO!i--ITI---bolr~~~r'-1.1-T'Jii''I.J----D-"'t'l--n-=-"T'T"""TD---1"'-'""":±.:.,.&r-'fl..rl..J--:-'Q--~ 0 arg (23 ,50 %o) 

• mex (23,64 %o) 

5 10 15 20 25 30 35 40 45 50 55 60 65 70 75 80 85 90 

Nombre d'analyses 

Fig. II-31 : Reproductibilité en 8180 (SMOW) de trois standards de carbonates 

pour toutes les sessions d'analyses. Les barres d'erreur représentent ± 1 Œ de 

reproductibilité interne. Carb.: calcite, arg. : aragonite, mex : calcite. 

La reproductibilité externe est de 0,5 %a en moyenne pour les mesures 

d'oxygène (figure II-31) (Annexe la). 

Nous avons également réalisé des profils dans les standards de 

carbonate afin de vérifier leur homogénéité (figure Il-32). Pour cela, nous 

avons effectué une mesure tous les 200- 300 pm environ. La reproductibilité 

ainsi obtenue est de ± 0,44 %a sur carb. 
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ô180 (%o, SMOW) 
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Fig. II-32 : Profil d 1 analyses de composition isotopique d 1 oxygène sur le 

standard Carb. La reproductibilité des mesures est de ± 0,44 %o. 

III-2 Mesures isotopiques de carbone 

La reproductibilité interne des mesures est de l'ordre de 0,2 %o. Les 

mesures ont presque toutes été réalisées en multicollection. 

Pour les mesures de composition isotopique de carbone, il est 

nécessaire de séparer les pics de 13C et de 12CH (figure II-33). 
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Intensité (coups/s) 

1,1.1Q7,--------;:::===::::::r====~----------, 

1.101 
5.100 -1;=::::::!:::===;==:!..,_-..,...-----1L-,--____;~;--------r---~.....L~ 

257 900 257 920 257 940 257 960 257 980 258 000 258 030 

Valeur du champ 

Fig. II- 33 : Exemple de pics des isotopes du carbone en multicollection. 

MRP = 5 000 dans ce cas. A cette résolution de masse, les pics de 13C et 12CH

sont totalement séparés. 

La reproductibilité externe est en moyenne de 0,65 %o pour les mesures 

de carbone (figure 11-34) (Annexe Ib). 
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f- - - -·- - .... -·- - ... - -.- ... - - -. - + 8,34 ± 0,65 %o 

f- - -. - - - - - - .... - -·- - - -+-.- - .... - - - - -

IJll mex (- 6,37 %o) 

0 carb (- 5,39 %o) 

• arg ( + 8,17 %o) 

0 
--5,43 ± 0,64 %o 
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Fig. II-34 : Reproductibilité en 813C (PDB) de trois standards de carbonates pour 

toutes les sessions d'analyses. Les barres d'erreur représentent ± 1 a de 

reproductibilité interne. Carb.: calcite, arg. : aragonite, mex : calcite. 

Nous avons également réalisé des profils dans les standards (figure 

Il-35). La reproductibilité ainsi obtenue est de l'ordre de ± 0,5 %a ce qui est du 

même ordre de grandeur que la reproductibilité sur toutes les sessions 

d'analyse et donc cela montre que les standards sont homogènes. 
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Fig. II-35 : Profils réalisés sur les standards carb et arg. La reproductibilité 

obtenue est de l'ordre de ± 0,5 %o. 

III.3. Mesures isotopiques de bore 

Pour les isotopes du bore, la reproductibilité interne des mesures est de 

l'ordre de 0,3 %o sur les verres (environ 4.105 cps/s pour une intensité 

primaire de 1,5 nA) et de 0,7 %o pour les carbonates (environ 4.104 cps/s pour 

une intensité primaire de 35 à 40 nA). 

La reproductibilité externe, quant à elle, est d'environ 0,6 %o sur les 

verres et de 0,9 %o sur le carbonate (figure II-36) (Annexe le). 
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30 

25 
22194 ± 0193 

....... q ................ J ................ ~ ...... -Q-................ A."""""""'''"'"""'""'"""'"""""""""'"" 

20 
""""""""'~""""""""'?""""""""""""'~""""""""'?"""'~"""""""""""""""""""""' 

15 0 WP22 (? %o) 

10 
EI1 NBS951 (0 %o) 

e GB4 (-12180 %o) 

5 

-0138 ± 0125 
0 ....... ~ ..... ............... 

-5 

-10 -12175 ± 0166 
........................................... ! ................................................................................................................................ ::.ii"""""""':A."""' .. """""""' 

-15 
................................... !1' .................................................. ::-: ................................................... l'l' ........................................... l'l' ................................. .. 

0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24 

Nombre d'analyses 

Fig. II-36 : Reproductibilité de 811 B sur trois standards pour les différentes 

sessions d 1 analyses. Les barres d 1 erreur représentent ± 1 Œ de reproductibilité 

interne. NBS951 et GB4 sont des verres ; WP22 est une aragonite. 

La valeur en o11B de WP22 n'a pas été mesurée directement et nous lui 

avons attribué une valeur de +23 %o, ce qui correspond à une valeur 

moyenne pour des carbonates marins actuels, WP22 étant une coquille de 

bénitier provenant de terrasses quaternaires d'Indonésie. 

III.4. Fractionnement instrumental des carbonates 

Comme nous l'avons vu précédemment le fractionnement 

instrumental dépend de la matrice à analyser. Pour notre étude, nous avons 

réalisé des mesures sur des calcites et une aragonite. Des différences de 
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fractionnement instrumental ont été observées entre ces deux matrices, à la 

fois pour les isotopes de l'oxygène et pour les isotopes du carbone (figures 

II-37 et II-38). 

L1inst 

0 

1 
• -10- • • 

-20- (j) 

• 
-30- • • 

• Calcite • 
-40 

(i} Aragonite 
1 1 1 1 

0 1 2 3 4 5 6 

Session 

Fig. II-37 : Différence de fractionnement instrumental pour les isotopes de 

l 1 oxygène entre la calcite et l 1 aragonite pour plusieurs sessions d 1 analyses. 

En moyenne, la différence de fractionnement instrumental a été de 

2,78 %o pour les isotopes de l'oxygène et de 4,50 %o pour les isotopes du 

carbone, l'aragonite étant toujours plus fractionnée que la calcite. Cette 

différence de fractionnement instrumental est sans doute due au système 

cristallin différent entre calcite et aragonite. Cette différence de comportement 

se retrouve également dans la différence de o180 et o13C qui existe entre 

l'aragonite et la calcite qui précipiteraient à partir d'une même solution. Cette 

différence est de 0,6 %o (Tarutani et al., 1969) pour l'oxygène et de 1,8 ± 0,2 %o 

(Rubinson & Clayton, 1969) ou de 1,7 ± 0,4 %o (Romanek et al., 1992) pour le 

carbone, l'aragonite étant enrichie en isotopes lourds par rapport à la calcite. 
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Fig. II-38 : Différence de fractionnement instrumental pour les isotopes du 

carbone entre la calcite et l'aragonite pour plusieurs sessions d'analyses. 

Comme nous n'avions qu'un seul standard d'aragonite, nous avons, 

pour chaque session d'analyses, mesuré les deux standards de calcite pour 

établir une courbe de calibration (figure II-39) et ensuite le standard 

d'aragonite était mesuré en vérifiant la différence de fractionnement 

instrumental entre les calcites et l'aragonite. Si, au cours d'une session, la 

différence de fractionnement était trop différente de la moyenne des 

différences entre aragonite et calcite (3 %o pour l'oxygène et 4,5 %a pour le 

carbone), cette moyenne était prise comme différence de fractionnement pour 

cette session. 
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o180 sonde ionique 
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Fig. II-39 : Exemple de courbe de calibration pour les standards de calcite lors 

de mesures des isotopes de l'oxygène. 

De même, alors que les études précédentes ne montraient pas de 

fractionnement instrumental de bore différent selon les matrices, il est 

apparu que, alors que sur les verres le fractionnement instrumental était 

d'environ 30 %o, celui-ci était de l'ordre de 80 %o pour les carbonates. 
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III- ENREGISTREMENT PALEOCLIMATIQUE 

PAR LES CORAUX 

Les coraux sont des organismes du règne animal de l'embranchement des 

Cnidaires (classe des Anthozoaires). Les coraux sont constitués d'une partie vivante 

appelée polype et d'un squelette carbonaté appelé calice (figures 111-1 et 111-2). Les 

coraux sont regroupés en colonies de polypes ayant des tentacules en nombre 

variable, mais toujours multiple de six (sous-classe des Hexacoralliaires). 

Fig. III-1: Schéma d'un polype d'une forme coloniale (d'après Buddemeier & Gattuso, 2000) 

Le calice (ou corallite) est constitué de diverses structures horizontales et 

verticales (figure 111-2). Les principales sont: 

- les septes qui sont des excroissances verticales radiaires dirigées vers le 

centre du polype. Ils peuvent former des dépendances endothécales en forme de 

colonnes : les pali (non représentés), à l'extrémité de chaque septe et la columelle au 

centre. Le nombre de pali et leur organisation, ainsi que la columelle, fournissent des 

critères taxonomiques pour l'identification des espèces de Parites (Veron & Pichon, 
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1982), qui est l'espèce corallienne la plus couramment utilisée lors des études 

paléoclimatologiques. Les septes peuvent être reliés par des excroissances latérales, 

les synapticules (non représentés) (Bignot 1976); 

-les murs (ou thèques) qui sont les parois verticales séparant les calices; 

-la columnelle au centre du calice qui est formée par les extrémités des septes, 

ces derniers ne se rejoignant pas complètement ; 

- les planchers qui sont la partie basale de la cavité contenant le polype. 

calice 

Fig. III-2 : Schéma d'un calice de squelette de corail (d'après Goreau et al., 1979 ). 

Les coraux peuvent se diviser en deux groupes : les coraux hermatypiques, 

constructeurs de récifs et les coraux ahermatypiques qui ont des taux de croissance 

trop faibles pour pouvoir participer à l'élaboration des récifs. Les coraux 

hermatypiques possèdent une algue symbiotique (zooxanthelle). C'est une algue 

brune unicellulaire d'environ 10 pm de diamètre qui se situe dans les tissus de 

l'endoderme du corail et qui est intracellulaire (figure III-3). 
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Paroi libre 

te= En~oder~e ~ t 
Mesoglee ~ 

-- Ectoderme 

lOO pm 

Fig. III-3: Coupe schématique d'un corail hermatypique (modifiée d'après Barnes & Chalker, 

1990). 

La découverte par Knutson et al. en 1972 des bandes annuelles de densité du 

squelette des coraux (figure III-4) a permis le développement de deux applications : 

l'historique de la croissance des coraux pour la reconnaissance des pollutions 

anthropogéniques comme par exemple le plomb (Shen & Boyle, 1988) et des 

enregistrements paléoclimatiques. Ces deux applications sont possibles grâce à 

certaines caractéristiques des coraux : 

-les squelettes des coraux sont formés de manière continue et ainsi certaines 

colonies peuvent représenter plusieurs centaines d'années ; 

-les variations annuelles de densité permettent une datation des positions le 

long de l'axe de croissance ; 

- la croissance des coraux est relativement rapide (généralement de 5 à 

20 mm/an) ce qui permet un échantillonnage de l'ordre du mois; 

- une large variété d'éléments de l'environnement du corail sont incorporés 

dans son squelette (B, Mg, Sr, Cd, U ... ) ce qui permet l'e11_r~gistrement de nombreux 

paramètres environnementaux; 
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- les coraux fossiles permettent d'obtenir des enregistrements des climats 

anciens; 

- les coraux se trouvent surtout au niveau des océans tropicaux, à faible 

profondeur, dans des environnements peu représentés par les autres traceurs 

climatiques. 

HO 
LD 

Fig. III-4: Exemple de radiographie aux rayons X d'un squelette de corail: visualisation des 

bandes de densité. HD: bande de forte densité et LD: bande de faible densité (d'après 

Castellaro, 1999). 

Les coraux sont donc des traceurs très intéressants des conditions 

paléoclimatiques. 

I. Calc~{ication 

Les polypes coralliens absorbent les ions calcium et les ions carbonates de 

l'eau de mer et les transfèrent par diffusion et par un mécanisme de pompage vers 

les sites de calcification (figure III-5). Ces ions se combinent pour former du CaC03 

qui précipite sous forme d'aragonite selon les réactions : 
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Ca2+ + 2 HC03- H CaC03 + C02 + H20 

ou Ca2+ + co3 2- H CaC03 

Eau de mer 

'----=c..-----w-----w------=-----" 1 
Hco3- H+ +oH- Endoderme 

,....----.... ,--------....------~ 
Coelenteron Ectoderme 

---~)o~ CaC03 + H+ Squelette 

----'-f 
Fig. III-5: Schéma de la calcification (d'après Furia et al., 2000). Les différentes parties ne 

sont pas à l'échelle. CA: Anhydrase Carbonique; Zoo.: Zooxanthelle; A-: anion. 

Le transport de fluide n'est pas l'unique processus mis en jeu lors de la 

calcification des coraux. En effet, leur calcification peut avoir lieu dans des eaux sous

saturées en Ca2+ et/ ou cot et est beaucoup plus rapide que la calcification non 

biologique. Les croissances les plus rapides s'observant chez les coraux branchus 

(Goreau et al., 1979). Le transport de Ca2+ est probablement catalysé par l'enzyme 

calcium ATPase grâce à des échanges entre Ca2+ et 2 H+. Ainsi, les protons produits 

par la réaction C02 + H20 -7 COt + 2 H+ sont échangés par l'intermédiaire de 

l'enzyme calcium ATPase. L'imperméabilité de la membrane aux anions empêchent 

HC03- et COt de diffuser et ainsi peuvent être mobilisés pour la calcification. 
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1.1. Variabilité temporelle de la calcification 

La calcification n'est pas un phénomène constant au cours du temps. Tout 

d'abord, la calcification montre des variations annuelles. En effet, comme nous 

l'avons vu précédemment, les coraux hermatypiques possèdent des alternances de 

bandes de faibles et de fortes densités. Ces bandes sont visibles par radiographie aux 

rayons X. L'association d'une bande de faible densité et d'une de forte densité 

correspondrait à une année. Or, la calcification ou taux de calcification correspond au 

produit du taux d'extension linéaire (cm/an) et de la densité (g/cm3
). Donc si la 

densité montre des variations annuelles, la calcification en montrera probablement 

aussi. Généralement, les bandes de faible densité semblent associées à la saison où les 

paramètres environnementaux sont les plus favorables à la croissance. Les facteurs 

environnementaux qui semblent influencer la densité du squelette sont l'intensité de 

lumière, la température, la salinité, le taux d'agitation de l'eau et la quantité de 

sédiments en suspension (Lough & Barnes, 1990 ; Scoffin et al., 1991). Lough & 

Barnes (1990) ont aussi noté des tendances à plus long terme de la densité (période 

d'environ 8 ans). Cette tendance semble plutôt liée à des variations de la macro

architecture du corail et n'a vraisemblablement aucune signification 

environnementale. 

La calcification a aussi des variations journalières. Elle montre des pics tôt le 

matin et tard le soir (Swart, 1983). Cette nature cyclique pourrait être reliée à la 

photoinhibition qui se produit lors de fortes intensités de lumière. En effet, les algues 

symbiotiques (zooxanthelles) jouent un rôle important dans la calcification. Leur 

fixation du co2 augmente probablement la concentration en ions carbonate dans les 

cellules des polypes grâce à une série de réactions en chaîne élevant le pH du fluide 

cellulaire qui devient ainsi plus alcalin. Par précipitation des ions carbonate en excès 

sous forme de CaC03 insoluble, le polype ramène son pH à un niveau normal et, en 

même temps, édifie son squelette. De plus, les zooxanthelles augmentent l'efficacité 

métabolique du corail en absorbant les déchets respiratoires du polype et en 

transformant certains de ces déchets en nouvelles matières organiques (Goreau, et al., 

1979). 
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Enfin, le taux de calcification n'est pas le même suivant les différentes parties 

du squelette. En effet, les septes semblent croître en sursauts la nuit, alors que les 

planchers sont déposés progressivement le jour (Land, et al., 1975). 

Le mécanisme de croissance des Parites peut être divisé en trois parties (Barnes 

& Lough, 1996; Lough, et al., 1996): 

- le squelette de la colonie s'étend par croissance de sa surface la plus externe ; 

-le squelette ainsi créé est ensuite épaissi sur toute la longueur de la couche de 

tissu du corail ; 

- des dissépiments (fins planchers horizontaux) sont formés périodiquement 

(environ tous les mois) quand le tissu corallien remonte de façon abrupte. 

Ces variations du taux de calcification peuvent ainsi amener des distorsions 

des enregistrements géochimiques. En effet, par exemple, les concentrations 

moyennes annuelles des éléments traces (Sr, Mg, Cd ... ) peuvent être biaisées par les 

valeurs des bandes de haute densité ou par les zones de plus fortes extensions. 

1.2. Contrôle environnemental de la calc~(ication 

Les facteurs environnementaux ont également un effet sur le taux de 

calcification : la chimie de l'eau de mer, la température ou encore la lumière 

(Buddemeier & McKinzie III, 1976). 

1.2.1. La chimie de l'eau de mer 

Les coraux sont sensibles à la salinité de l'eau de mer et ne peuvent vivre que 

dans des eaux où la salinité est comprise entre 25 %a (Edmondson, 1928) et 

40 %a (Jokiel et al., 1974). 

Le taux de calcification varie également avec le taux de saturation en CaC03 

de l'eau de mer. Gattuso et al. (1998) ont montré que le taux de calcification 

augmente d'un facteur 3 quand la saturation en aragonite de l'eau passe de 98 % à 

390 % qui est le taux de saturation des eaux tropicales, et atteint ensuite un plateau 

pour des taux de saturation plus importants. 
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1.2.2. La température 

La température aurait aussi un effet sur le taux de calcification (Mitchell & 

Lennon, 1999 ; figure III-6) et sur le taux d'extension de l'ordre de 0,9 mm/ an ;oC 

(Weber & White, 1974). 

Calcification (g/cm2/an) 

2,0 

1,5 

1,0 

Calcification = 0,3 T - 7,2 
R2 = 0,84 

D Hawaï 

e Grande Barrière de Corail 

ti? Thaïlande 
0,5-r~----.-------.-------.---~--~------~----~ 

23 24 25 26 27 28 29 

Température moyenne annuelle (°C) 

Fig. III-6: Relation entre le taux de calcification et la température moyenne annuelle de l'eau 

de mer pour des coraux provenant d'Hawaï~ de la Grande Barrière de Corail et de Thai1ande 

(d'après Mitchell & Lennon, 1999). 

1.2.3. La lumière 

L'influence de la lumière sur le taux de calcification (figure III-7) est liée à la 

présence des zooxanthelles dans les tissus coralliens du fait de la photosynthèse de 

cette algue. En effet, du fait qu'elles absorbent du C02 lors de leur photosynthèse, 

elles déplacent la réaction de précipitation de CaC03• Donc plus la photosynthèse 

sera importante et plus il y aura production de CaC03 par le polype corallien. 
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Fig. III-7: Relation entre la profondeur (lumière) et le taux d'extension pour une colonie de 

Montastrea annularis (Morelock, 1999). 

II. Signification des traceurs géochimiques 

Les traceurs géochimiques sont utilisés de deux manières : soit ce sont des 

rapports de concentrations élémentaires d'un élément trace sur le calcium, soit ce 

sont des rapports isotopiques. Ici, je ne présenterai que les rapports élémentaires 

utilisés en paléothermométrie et les principaux rapports isotopiques qui sont 

reportés pour les coraux (bore, carbone et oxygène). 

II.1. Les éléments traces 

II.1.1. Le bore 

Le rapport B/Ca semble lié à la température avec un changement de 

4,23 %;oC (Sinclair et al., 1998). Cependant, la spéciation du bore dans l'eau de mer 

peut être affectée par beaucoup d'autres facteurs comme le pH, le rapport borate sur 

carbonate de l'eau de mer ou des facteurs biologiques (Fallon et al., 1999). 
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II.1.2. Le strontium 

C'est le métal le plus abondant après le calcium (0,6 à 1,1%- Chevalier, 1987). 

Mais la dépendance à la température est relativement faible: de 0,571 %;oc (Alibert 

& McCulloch, 1997) à 0,887 %;oC (De Villiers et al., 1994). Ce thermomètre a été 

pressenti par Smith et al. (1979) qui, malgré une précision assez faible (± 2 °C), ont 

montré que le rapport Sr/Ca du squelette des coraux était relié à la température. 

Mais, ce thermomètre doit être pris avec prudence car certains auteurs ont suggéré 

que la variabilité du taux de croissance peut influencer l'incorporation du Sr dans le 

squelette des coraux (Weber, 1973; De Villiers et al., 1994). En effet, la diffusion du 

calcium peut être facilitée par rapport au strontium lors d'un taux de calcification 

plus important car le calcium a un taux de diffusion plus grand que celui du 

strontium. Ainsi, les abondances de strontium seront plus faibles (à toutes choses 

égales par ailleurs) pour des taux plus élevés de calcification. 

Il faut également prendre en considération les variations du rapport Sr 1 Ca de 

l'eau de mer qui auraient varié d'au plus 2% au cours des cycles glaciaires (Stoll & 

Schrag, 1998). En terme de température, cela correspond à environ 

2 - 3 oc. De plus, la présence de strontianite au niveau du squelette du corail 

(Greegor et al., 1997) pourrait aussi amener des rapports Sr/Ca anormaux (Boiseau et 

al., 1997). 

Des mesures récentes (Cohen et al., 2001) des rapports Sr/Ca à échelle 

micrométrique par microsonde ionique semblent montrer des différences entre les 

structures du squelette déposées le jour (les fasciculi) et celles déposées la nuit (les 

centres de calcification) (figure III-8). De plus, alors que la pente de la corrélation 

entre Sr/Ca du squelette précipité la nuit et la SST est proche de celle déterminée 

pour l'aragonite inorganique, la pente de la corrélation pour les fasciculi serait 4 fois 

plus importante. Ceci serait dû à la photosynthèse des zooxanthelles qui augmente le 

taux de calcification durant la journée. 
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Fig. III-8: Rapports Sr/Ca en mmol/mol dans les fasciculi (cercles blancs) et les centres de 

calcification (cercles noirs) chez un corail Parites lutea. D'après Cohen et al. (2001). 

II.1.3. Le magnésium 

Les coraux en contiennent 0,06 à 0,4 % et la concentration est inférieure ou 

sensiblement égale à celle de l'eau de mer (Chevalier, 1987). Le rapport Mg/Ca 

semble contrôlé par la température et est 4 fois plus sensible que Sr 1 Ca : d'environ 

-3 %;oC (Mitsugushi et al., 1996) à -4 %;oC (Sinclair et al., 1998). 

II.1.4. L'uranium 

Dans les coraux, la concentration d'uranium est de 2- 3,5 ppm (concentration 

très proche de celle de l'eau de mer). La relation U/Ca- température a été observée 

pour la première fois par Min et al. en 1995. Cependant un autre paramètre que la 

température semble contribuer aux variations de U /Ca. Ce paramètre pourrait être le 

taux d'extension, la salinité ou le pH de l'eau de mer. L'espèce d'ion d'uranium se 

substituant dans le squelette du corail n'est pas encore clairement définie. Pour Min 

et al. (1995), il semble que ce soit U02
+ qui se substitue au Ca2

+ de l'aragonite selon 

l'équation suivante : 
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U02
+ (sw) + CaC03 ~ U02C03 (aragonite) + Ca2

+ (sw); 

alors que pour Shen et Dunbar (1995), c'est UOiC03t qui apparaît être le participant 

le plus probable au squelette du corail, selon : 

II.2. Les isotopes stables 

II.2.1. Les isotopes du bore 

En solution les espèces dominantes du bore sont la forme trigonale B(OHh et 

la forme tétraédrique B(OH)4- (Hershey et al., 1986). 

1 

0,8 - B(OH)3 

0,6 -

0,4 -

0,2 -

0 

7,5 8 8,5 9 9,5 

pH 

Fig. III-9 Spéciation du bore à 20 oc en fonction du pH. La constante d'acidité ou pKa de 

l'acide borique est égale à environ 8,7 dans l'eau de mer (Michard, 1989). 

Plusieurs facteurs peuvent influencer la spéciation du bore, mais à faible 

concentration, comme dans l'eau de mer, la proportion relative des deux espèces est 

essentiellement fonction du pH (figure III-9). 

Les isotopes du bore sont enrichis de manière différente selon l'espèce 

présente en solution suivant : 
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Lors de cette réaction il y a un fractionnement isotopique notée a qui 

correspond au fractionnement isotopique à l'équilibre du bore en solution entre 

l'espèce trigonale B(OH)3 et l'espèce tétraédrique B(OH)4-. 

11B(OH)3 

lOB(OHh R3 
a= = 

11B(OH)4- R4 

10B(OH)4-

L'équilibre chimique des deux espèces en solution se traduit par : 

pKa = 8,611 à 25 oc pour une salinité de 35 %o (d'après Michard, 1989) 
[B(OH)4-][H+] 

Ka= 

[B(OH)3] 

[B(OH)4-] 
= 

10-pH 

10-pKa 

En combinant la loi de conservation de masse pour le bore et les deux 

équations précédentes, il est possible de relier le 811B du précipité à partir du 811B de 

la solution et du pH. 

Les isotopes du bore sont enrichis dans des proportions différentes selon 

l'espèce en solution (Kakihana et al., 1977), l'espèce trigonale étant plus enrichie en 
11B. Pour les carbonates, il existe une adsorption préférentielle de l'espèce B(OH)4-

selon (Hemming & Hanson, 1992): 
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Fig. III-10: o11B des espèces B(OH)3 et B(OH)4- en équilibre avec une eau de mer actuelle 

( o11B = 40 %o) en fonction du pH. Les données correspondent à des o11B de foraminifères 

holocènes et de coraux modernes, sauf les données de Sanyal et al. (1995) à pH 8,5 qui 

correspondent à des foraminifères glaciaires et les données de Pearson & Palmer (2000) qui 

sont des foraminifères d'âge compris entre 0,085 et 60 millions d'années. Dans le cas de cette 

étude, le o11B de l'eau de mer est compris entre 37,70 et 39,40 %o selon l'époque étudiée. On 

peut noter également que les données de Vengosh et al. (1991) sur les coraux sont nettement 

plus élevées que les autres études. 

Le ù11B des carbonates (et donc des coraux et des foraminifères) est équivalente 

à la composition isotopique de bore de B(OH)4- et varie avec le pH de l'eau de mer 

(figure III-10) selon : 

pH~ 8,90 -log [ 

a: coefficient de fractionnement entre l'ion borate B(OH)4- et l'acide borique B(OH)3 

(a= 0,981 pour Kakihana et al., 1977 et a= 0,968 pour Palmer et al., 1987). 

ù11Bc: composition isotopique du carbonate. 

ù11Bsw: composition isotopique de l'eau de mer (39,8 %o). 
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Il existe une variation de la composition isotopique de bore (environ 2 %o) 

chez les coraux modernes qui est faible et en accord avec un contrôle dominant du 

pH de l'eau de mer. Cette variation étant liée à celle de la composition isotopique de 

carbone, elle s'explique par la fixation de co2 par les zooxanthelles dans les 

conditions lumineuses. Avec la lumière, la pC02 baisse dans le fluide de calcification 

et fait ainsi augmenter le pH et par conséquence augmente le o11B. Dans l'obscurité, 

0 2 est consommé et du C02 est produit par la respiration augmentant ainsi la pC02 

dans le fluide de calcification et donc baissant son pH. Ceci implique donc que le pH 

du fluide de calcification, et donc le o11B du corail, est dépendant de l'intensité 

lumineuse (Hemming et al., 1998). La figure III-11 montre· que le o11B peut varier 

jusqu'à 10 %o selon l'intensité lumineuse. Mais dans la nature, le corail ne pourrait 

pas survivre à de telles conditions extrêmes d'intensité lumineuse, réduisant ainsi la 

gamme de variation possible. 

o11B (%o) 

40 ~--------------------------------~ 

35 

30 

25 

obscurité 

15 

10 +---~---+---;----~--+---;---~--~ 
6,5 7 7,5 8 8,5 9 9,5 10 10,5 

pH 

Fig. III-11 :Effet possible de l'intensité lumineuse sur le 811B du squelette des coraux. Les 

valeurs de pH sont issues de Kühl et al. (1995). D'après Hemming et al. (1998). 

II.2.2. Les isotopes du carbone et de l'oxygène 

Les coraux sont en déséquilibre isotopique avec l'eau de mer pour le carbone 

et l'oxygène par rapport à une aragonite inorganique. L'appauvrissement en 13C et 
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180 peut aller jusqu'à 10-15 %a en ù13C (Weber & Woodhead, 1970) et 4 %o en Ù180. Il 

est nettement enregistré chez les coraux ahermatypiques (Smith et al., 1997) qui ne 

subissent pas d'effet "métabolique". Chez les coraux hermatypiques, il semble que la 

photosynthèse et la respiration soient les causes principales de l'effet "métabolique". 

En sélectionnant le C02 léger, la photosynthèse augmente le ù13C du réservoir CID 

(Carbone Inorganique Dissous) du corail, alors que la respiration le baisse. L'effet 

photosynthétique est de quelques %o pour la plupart des coraux et l'effet de la 

respiration semble faible (figure 111-12). 

Ù18QPDB(%o) 

1 .------------------------------, 

0 

-1 

-2 

-3 

-4 

o Tubastrea 
c Pavana 

-10 -5 0 3 

ùl3CPDB (%o) 

Fig. III-12: Effet "métabolique". Les données sont pour un corail ahermatypique (Tubastrea) 

et un corail hermatypique (Pavana clavus). Le 9"80 et le 813C sont reportés par rapport au 

PDB. R =respiration. Modifié d'après McConnaughey (1989a) 

II.2.2.a. Carbone 

Le carbone pour la calcification et la photosynthèse provient en partie du C02 

de la respiration et en partie de l'alcalinité de l'eau de mer (respectivement, 60% et 

40%; Goreau, 1977). 

Les coraux apparaissent en déséquilibre isotopique par rapport à l'eau de mer 

pour le carbone car ils ont un taux de croissance trop important pour atteindre cet 

équilibre. Donc, dans les squelettes des coraux, les fractionnements cinétiques 

causent la plupart des appauvrissements en 13C par rapport à l'aragonite précipitée 

en équilibre isotopique avec l'eau de mer (McConnaughey et al., 1997). 
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c:::J C inorganique 

c::J C organique 

Fig. III-13 : Modèle du cycle du carbone chez un corail hermatypique et variations en 813C 

associées aux différents stades du cycle (d'après Goreau, 1977). 

Le cycle du carbone chez les coraux hermatypiques (figure III-13) est 

relativement complexe du fait de l'interaction entre les zooxanthelles et le corail. Le 

813C des coraux semble dépendant de la valeur du 813C des réservoirs de carbone 

inorganique et du carbone organique. Ce 013C est lui-même sous l'influence du 

rapport photosynthèse/respiration du corail (Swart, 1983). Ainsi, la composition en 

carbone des coraux dépend de plusieurs processus : échange de bicarbonate entre les 

tissus et l'eau de mer environnante, production métabolique de co2 par les tissus du 

corail et par les zooxanthelles, prise de C02 par les zooxanthelles pendant la 

photosynthèse, fractionnement métabolique par le tissu corallien et les zooxanthelles 

et exportation de carbone fixé par les coraux (Cummings & McCarty, 1982). 
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Cependant, les facteurs influençant le Ù13C du squelette des coraux sont encore 

mal compris. En effet, le 813C des coraux peut refléter : (1) le taux de croissance du 

corail ; (2) le 813C du CID dans l'eau de mer ; (3) la photosynthèse régulée par 

l'intensité lumineuse (Fairbanks & Dodge, 1979); (4) la densité de zooxanthelles dans 

les tissus coralliens (Cummings & McCarty, 1982) ; (5) la reproduction et (6) des 

effets anthropogéniques. Pour certains auteurs, il semble que ce sont la reproduction 

(plus précisément la ponte) et l'insolation qui influencent le 813C des coraux (Gagan 

et al., 1994 ; Gagan et al., 1996). Pour d'autres, il semble que le 813C des coraux 

hermatypiques soit influencé principalement par le 813C du CID de l'eau de mer 

environnante. Le taux de croissance et la reproduction ne seraient donc pas des 

facteurs influant le 813C des coraux (Swart et al., 1996; Klein et al., 1997). Boiseau et 

al. (1999) pensent que les variations du 813C des coraux sont surtout dues à des 

changements de l'insolation et des effets anthropogéniques. 

-4,00 -.--------------.. 

-8,00 

-12,00 

-16,00 

0 5 10 

o Zooxanthelle 

D Tissu du corail 

15 20 

Mois depuis le 1er Jan vier 1995 

25 

Fig. III-14: Variation de la composition isotopique de carbone dans le tissu de corail 

(Montastrea faveolata) provenant de Floride et des zooxanthelles associées. D'après Swart, 

2000. 

72 



III- Enregistrement paléoclimatique par les coraux 

Une étude récente (Swart, 2000) suggère que les changements du o13C du 

squelette des coraux serait liée à des variations du o13C du tissu du corail (figure 

III-14). Ces variations seraient elles-mêmes dues à des changements dans la quantité 

d'autotrophie et d'hétérotrophie, des changements de la composition isotopique du 

CID, des changements isotopiques de la nourriture du corail et/ ou des changements 

dans la quantité de lipides dans l'organisme. 

II.2.2.b. Oxygène 

Deux types de variables peuvent affecter la composition isotopique du corail: 

des facteurs physiques et chimiques comme la température ou la composition 

isotopique de l'eau de mer et des facteurs biologiques rassemblés sous le terme 

d"'effet vital" (Urey et al., 1951). Beaucoup d'études paléoclimatiques sur les coraux 

utilisent les mesures de o180. Dans le cas d'études où le o180 de l'eau de mer est 

constant, le 0180 des coraux enregistre les variations de la SST. Qüand le o180 de l'eau 

de mer varie en réponse à des changements dans les taux de précipitation et 

d'évaporation, le 0180 des coraux varie en conséquence (Swart & Coleman, 1980 ; 

Dunbar & Wellington, 1981; Cole et al., 1993; Gagan et al., 1994; Linsley et al., 1994). 

Ainsi, quand le o180 de l'eau de mer est corrélé aux précipitations, le o180 des coraux 

peut servir de marqueur des paléoprécipitations (Cole et al., 1993 ; Linsley et al., 

1994). 

Au niveau des compositions isotopiques d'oxygène, se pose le problème de 

l'échantillonnage. En effet, comme nous l'avons vu précédemment, les coraux n'ont 

pas un taux de croissance uniforme au cours du temps et donc certaines parties 

d'enregistrement de températures peuvent être sous-représentées (Dunbar et al., 

1994). Ce phénomène a été clairement mis en évidence par Leder et al. (1996). Sur un 

même corail, une réduction du taux échantillonnage (de 52 à 12 échantillons par an) a 

produit une différence de la variation de température de 1,9 oc. Mais pour certains 

auteurs, le o180 des coraux n'est pas affecté par des variations du taux d'extension ou 

du taux de calcification (Klein et al., 1997; Boiseau et al., 1999). 

Pour une espèce, voire une colonie, de corail donnée, il n'existe pas une seule 

et unique calibration pour la relation 880 - température (Tableau III-1). Dans ce 

tableau, on voit que, pour une même espèce (par exemple Parites lutea qui est l'espèce 

du corail étudié), les calibrations vont de 0,115 %o ;oc à 0,189 %o ;oc. Une telle 
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différence dans la pente de la relation peut amener de grandes différences 

d'interprétation de variations du 0180 en terme de température : une variation de 1 

%o peut ainsi se traduire par une variation de 8,7 oc à une variation de 5,3 oc selon la 

calibration utilisée. 

On peut penser que ces variations de la calibration peuvent être dues à des 

différences de localisation des coraux. Mais, l'écart pour des coraux prélevés dans la 

même zone peut également être important. En effet, les coraux étudiés par Castellaro 

(1999) sont issus d'endroits très proches en Nouvelle Calédonie et pourtant on 

observe quand même une différence de 0,052 %o ;oc entre les deux coraux. 

C'est sans doute pourquoi, la plupart des études paléoclimatologiques font 

d'abord une calibration sur un corail moderne de la même espèce et à la même 

localisation que les coraux fossiles qui seront étudiés (e. g. Dunbar et al., 1994; Quinn 

et al., 1996; Castellaro, 1999; McCulloch et al., 1999). 
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Tableau III-1 : a) Fractionnement del 1 oxygène en fonction de la température pour des calcites 

et des aragonites à l 1 équilibre isotopique et b) pour des squelettes de coraux (genre Parites). 

o180PDBc et o180sMowe représentent les compostions isotopiques d 1 oxygène du corail par 

rapport au PDB et de l'eau par rapport au SMOW, respectivement. La température est en 

degré Celsius et la pente en %o/0 C. 

a) 

Référence Equation Pente (%o/°C) 

Calcite: 

Epstein et al. (1953) T = 1615- 413 (o180rDBc- o180sMowe) + 01208 

0114 (o18ÜrDBc- Û
18ÜsMowe? 

O'Neil et al. (1969) T = 1618-4178 o180rDBc 01212 

Friedmann & O'Neil (1977) T = 1610- 4,14 (o180rDBc- 018ÜsMowe) + 01207 

0114 (o180PDBc- 018ÜsMowe? 

Patterson et al. (1993) T = 15185 - 5120 (o180rDBc - o180sMowe) 01192 

Kim & O'Neil (1997) T = 11186-5136 (o180PDBc- 018ÜsMowe) 01187 

Aragonite: 

Tarutani et al. (1969) T = 1615- 413 (o18Ür0 Bc- 018ÜsMowe) 0,233 

Grossman & Ku (1986) T = 2016-4134 W80PDBC- Ô
18ÜsMowe) 01230, 

Patterson et al. (1993) T = 19153-5134 W80rDBC- Ô18ÜsMowe) 01187 
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b) 

Référence Equation Pente Corail 

(%o/°C) 

McConnaughey (1989a) T = 4,76 - 4,79 o180r08c 0,209 Pori tes 

Chakraborty & Ramesh (1993) T = 3 - 4,68 (o18Ür08c - Û18ÜsMowe) 0,213 Pori tes 

Cornu (1995) T = -0,57- 4,87 (o18Ür08c- Û18ÜsMowe) 0,205 Pori tes 

--------------------------------------- -I :=: .:-_g,_~ ~--_ ?!? ?_ S9_1~Qr9!.l~-~ -~l~Q~~_Q;y~)_- --- _Q~~~9----- -------------------
Mitsugushi et al. (1996) T = 9,03- 7,64 o180r08c 0,131 P.lutea 

Quinn et al. (1996) T = 0,02-5,28 W80rosC- o180sMowe) 0,189 P.lutea 

Abe et al. (1998) T = -2,20- 6,17 (o180r08c- Û180sMowe) 0,162 P.lutea 

Gagan et al. (1998) T = 0,82 -5,59 (o18Ür08c- Û18ÜsMowe) 0,179 P.lutea 

Castellaro (1999) T = -1,65-5,98 (o18Ür08c- Û180sMowe) 0,167 P.lutea 

T = -13,60 -8,68 o18Üp08c 0,115 

Heiss et al. (1999) T = 7,943- 5,129 o18Üp08c 0,187 P.lutea 

--------- _'"!'_===-?!QI_: -~'_q? -~~8_<?y_q]!~---------- 0,166 
--------------------------------------- -------------- -------------------
Carriquiry et al. (1994) T = 6,13 - 4,50 (o180r08c - Û180sMowe) 0,222 P.lobata 

Wellington et al. (1996) T = 3,97-4,48 W80rosC- 018ÜsMowe) 0,223 P.lobata 

Linsley et al. (1999) T = 28,22 - 4,95 Û18Ür08c 0,200 P.lobata 

--------------------------------------- ---------'T_ :=: .2._~,~~ _-_ ~!~~ ~l~QppJl~---- ------ -- __ Q~~~9---- --------------------
Suzuki et al. (1999) T = -2,73- 5,86 o18Üp08c 0,165 P. australiensis 

P.= Parites 

Pour Cornu (1995), les thermomètres doivent être calibrés pour chaque colonie 

:étudiée et on ne peut appliquer un thermomètre calculé d'après une colonie sur une 

autre. Ceci a été confirmé par le travail de Linsley et al. (1999) qui ont montré que 

l'effet vital dans des coraux de la même espèce (Parites lobata) qui vivent dans des 

milieux environnants identiques (les colonies sont à moins de 2 km l'une de l'autre) 

peut avoir une différence de 0,4 %o. 

Reynaud-Vaganay et al. (1999) ont mis au point une technique de culture de 

coraux sous conditions contrôlées. Cette technique a été utilisée pour déterminer les 

relations 8180 - température pour deux espèces de coraux (Acropora et Stylophora 

·pistillata). 
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8180 (%o, PDB) 
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Fig. III-15: Relation 8180- température pour Acropora sp. et Styliphora pistillata (d'après 

Reynaud-Vaganay et al., 1999) 

La variabilité en 3180 est importante pour S. pistillata (jusqu'à 2 %o pour une 

même température). Cette variabilité n'est pas observée pour Acropora sp. (figure 

III-15), mais les 3180 de cette espèce sont issus d'une seule colonie mère alors que 

pour l'autre espèces, les Ù180 sont de plusieurs colonies. Cependant, il apparaît 

difficile de comprendre comment des colonies de la même espèce pourraient avoir 

des réponses différentes alors qu'elles ont poussé sous des conditions expérimentales 

identiques. 

III. Fractionnement isotopique entre carbonate et eau 

III.1. A l'équilibre 

III.1.1. L'oxygène 
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III- Enregistrement paléoclimatique parles coraux 

La composition isotopique en oxygène des carbonates a tout d'abord été 

étudiée par McCrea (1950). Il montra, à partir d'une étude expérimentale, qu'il était 

possible de déterminer des paléotempératures en mesurant le Ô180 des carbonates. 

Par la suite, Epstein et al. (1951 et 1953) établirent une relation entre la température et 

le ()180 du carbonate précipité. Cette relation est une relation empirique qui est basée 

sur des échantillons cultivés en laboratoire (modifiée d'après Craig, 1965): 

où Ô180c est le Ô180 de la calcite et Ô180w est le Ô180 de l'eau à partir de laquelle la 

calcite a précipité. 

L'équation entre l'aragonite et la température est différente du fait du 

fractionnement en oxygène qui existe entre la calcite et l'aragonite (0,6 %o à 25 oc, 

Tarutani et al., 1969). Grossman & Ku (1986) ont déterminé le fractionnement 

aragonite- eau entre des organismes vivants et l'eau de mer pour une gamme de 

température de 4 à 20 oc. Leur équation est la suivante: 

T (°C) = 20,6- 4,34 (Ù180a- Ô180w) 

où Ô180a est le Ô180 de l'aragonite et Ô180w est le Ô180 de l'eau à partir de laquelle 

l'aragonite a précipité. 

De plus, McCrea (1950) remarqua que la composition isotopique d'oxygène du 

carbonate précipité co-varie avec la proportion d'ions carbonate et bicarbonate dans 

la solution. Usdowski et al. (1991) ont confirmé et détaillé expérimentalement cette 

relation et ont proposé la relation générale suivante (Usdowski & Hoefs, 1993): 

ln a(CaC03- H20) = -6,10.10-4 ln (S/[C02]) + 0,03452 

où S = [H2C03] + [HC03-] + [COt]. 

En effet, dans le système C02-H20, les réactions suivantes ont lieu: 

co2 (g) <=> co2 (aq.) 

C02 (aq.) + H20 <=> H2C03 
H20 <=> OH- + H+ 

co2 + oH- <=> Hco3-

H2co3 <=> HC03- + H+ 
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Comme on peut le voir d'après les réactions, les proportions relatives des 

différents espèces carbonatées, le dioxyde de carbone co2 (aq.), l'acide carbonique 

H 2C03, et les ions carbonate et bicarbonate (COt et HC03t sont fonction du pH de 

la solution (figure III-16). 

Concentration (mmollkg) 

101 

C02 

10-2 

10-3 

0 2 4 6 8 

pH 

10 12 14 

Fig. III-16: Diagramme montrant les proportions relatives des différentes espèces 

carbonatées dans le système C02-H20 en fonction du pH. Les pK sont les valeurs à 25 oc. 
D'après Morse & McKenzie (1990) et Zeebe (1999). 

A pH faible, C02 (aq.) est l'espèce dominante. A pH intermédiaire HC03- est 

l'espèce la plus abondante, alors qu'à fort pH, c'est COt qui est la plus importante. 
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o18o (%o, SMOW) T = 19 oc 
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Fig. III-17: 8180 (%a, SMOW et PDB) des différentes espèces mises en jeu dans le système 

C02-H20 pour une eau à 0 %a, une température de 19 oc et pour des pH de 6, 8 et 12. Les 

coefficients de fractionnement sont issus de McCrea (1950), O'Neil & Adami (1969), 

Usdowski et al. (1991). 

Les coefficients de fractionnement isotopique de l'oxygène entre l'eau et les 

espèces carbonatées étant différents (figure III-17), cela implique, au vu de la formule 

d'Usdowski & Hoefs (1993), que le carbonate qui précipite avec l'eau de mer a un 

o180 qui varie avec le pH (figure III-18). Ainsi, à pH très faible, le o180 de CaC03 est 

égal au o180 de H 2C03 (soit 39,5 %o - Usdowski et al., 1991) car tout le carbonate 

dissous est presque exclusivement de l'acide carbonique. Au contraire, à un pH 

extrême de 14, l'espèce dominante étant l'ion carbonate COt, le o180 de CaC03 se 

rapproche du 0180 de co}- c'est-à-dire 18,4 %a. 
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eau de mer 
coz-

3 

HO 01-------2 ______ _ 

-5 +-----r---~~---+----~----+---~~---; 
0 2 4 6 8 10 12 14 

pH 

Fig. III-18: Variation du o180 de CaC03 en fonction du pH à 19 oc. Les différents 

fractionnements isotopiques de l'oxygène sont également représentés pour les espèces 

carbonatées. Les coefficients sont issus de McCrea (1950), O'Neil & Adami (1969), Usdowski 

et al. (1991). 

III.1.2. Le carbone 

Il existe une faible relation avec la température pour les isotopes du carbone 

lors de la précipitation de carbonate (environ 0,035 %o füC). Cette faible relation se 

retrouve également pour les carbonates biogéniques (figure III-19) avec toutefois une 

pente un peu plus importante de 0,05 %o ;oc. Cette relation plus importante avec la 

température est due à la présence de symbiotes et donc à l'activité photosynthétique 

(Bernis et al., 2000). 
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Fig. III-19 : l1813C1 (%o) = 83Cforam - 013CIC02 en fonction de la température pour le 

foraminifère Orbulina universa. Les nombres entre parenthèses indiquent le nombre de 

coquilles analysées pour chaque point. HL (haute luminosité) est> 386 rtmol.photons.m-2.s-1 

(équivalent au maximum photosynthétique) et FL (faible luminosité)= 20- 30 

rtmol.photons.m-2.s-1
• [CO/] ambient est de 171 rtmol/kg et [CO/] élevée est 458 rtmol/kg. 

D'après Bernis et al. (2000). 

La relation entre le o13C du carbonate et le pH est faible également (figure 

111-20). En effet, le o13C des différentes espèces carbonatées varient peu sur une 

gamme de pH de 7 à 9 et le o13C de la calcite semble toujours supérieur au o13C de 

HC03- selon une constante. Mais celle-ci diffère selon les auteurs: elle serait de 0,9 ± 

0,2 %o selon Rubinson & Clayton (1969) et d'environ 0,5 %o sur une gamme de 

température de 15 à 25 oc pour Grossman (1984) et Mook (1986). 
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Fig. III-20: Compositions isotopiques de carbone pour les différentes espèces carbonatées du 

système C02-H20 à une température de 20 oc. D'après Mook et al. (1974) et Zhang et al., 

1995. 

III.2. Effet vital 

Certains organismes carbonatés ne se forment pas en équilibre isotopique 

avec l'eau environnante (figure III-21). C'est le cas pour certains foraminifères 

(Shackleton et al., 1973; Spero et al., 1997) et comme on l'a vu, pour les coraux. 
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Coraux 
Hermatypiques 

o13C (%o,PDB) 

-10 

Mollusques et 
Foraminifères 

o18o (%o,PDB) 

Fig. III-21 : 8180 et 813C (%a, PDB) pour des organismes carbonatés. Les coraux apparaissent 

clairement en déséquilibre isotopique. D'après Mill iman (197 4). 

Pour le o180 du squelette des coraux, il existe deux théories pour expliquer 

l'existence de l'effet vital. L'une repose sur des effets cinétiques qui existeraient lors 

de la précipitation du carbonate et l'autre sur des gradients de pH dans le fluide de 

cristallisation. Il existe également deux théories pour expliquer l'effet vital pour le 

o13C des coraux : l'une met également en jeu des effets cinétiques lors de la 

précipitation de l'aragonite et l'autre est liée à l'incorporation plus ou moins 

importante de carbone provenant du co2 métabolique (dû à la respiration du corail). 

III.2.1. Effet cinétique 

Turner (1982) a étudié le fractionnement isotopique cinétique du carbone lors 

de la précipitation de CaC03• Il a montré que le facteur d'enrichissement de CaC03 

par rapport à HC03- de la solution, noté L1[HC03-- CaC03] = o13CHco3_- o13Ccaco3 (%o) 
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varie entre -0,35 ± 0,23 %o et -3,37 ± 0,36 %o selon le taux de précipitation (figure 

III-22). 

-4 T = 25 oc 
-3 

Equilibre~ 
isotopique -2 

-1 

0 40 80 120 160 200 240 280 320 

Taux de précipitation (lmole.min-1) 

Fig. III- 22 : L1[HC03-- CaC03] = 813CHc03-- 813Ccaco3 (%a) en fonction du taux de 

précipitation k (lmol. min-1
). Les données montrent un fractionnement cinétique. D'après 

Turner (1982). 

Cet effet cinétique aurait lieu lors de la diffusion des ions à travers la surface 

du cristal selon le modèle proposé par Burton et al. (1951). Du fait de son taux de 

diffusion plus important, ce processus favorise les ions légers. Si ce modèle est 

correct, les effets cinétiques sur le fractionnement isotopique de l'oxygène devraient 

être le double de ceux sur le fractionnement isotopique de carbone. Mais une relation 

inverse a été observée entre le taux de précipitation et le Ù13C de carbonate 

biogénique. Pour d'autres auteurs (Romanek et al., 1992), il n'existe aucune relation 

entre le 813C de la calcite ou de l'aragonite et le taux de précipitation. De plus, les taux 

de précipitation de Turner (1982) convertis en p.mol.m-2.h-1 (au lieu de lmol.min-1
) ne 

montrent plus aucune relation avec le Ù13C des carbonates. Cette expression du taux 

de précipitation semble plus adaptée car ainsi, les taux de précipitation de Romanek 

et al. (1992) et Turner (1982) corrèlent avec l'état de saturation de la solution, alors 

que les données initiales de Turner (1982) ne montraient pas cette relation (Romanek 

et al., 1992). 

Chez les coraux, les parties du squelette (ou les individus d'une colonie) 

poussant le plus rapidement sont celles qui sont les plus appauvries en 180 et 13C. 

McConnaughey (1989b) a donc proposé que l'effet vital était une manifestation des 
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effets cinétiques isotopiques associés à l'hydratation et l'hydroxylation du co2 
durant la squelettogénèse du corail. 

En effet, chez les coraux, le C02 de l'eau de mer ou celui formé par réaction 

entre HC03- (espèce carbonatée majoritaire dans l'eau de mer) etH+ diffuse à travers 

les membranes du corail (endoderme, mésoglée et ectoderme) et s'ionise dans l'ECF 

(Extracytoplasmic Calcifying Fluid) pour former du HC03- et du COt. Cette couche de 

fluide aurait une épaisseur de 1 pm chez les coraux (fohnston, 1980). Les ions HC03-

et COt peuvent aussi atteindre l'ECF par des vésicules ou des canaux péricellulaires 

qui traversent les membranes. Les protons relâchés par la réaction entre C02 et H 20 

sont échangés pour du Ca2+ par l'enzyme CaATPase. L'imperméabilité de la 

membrane aux anions empêche HC03- et cot de diffuser vers le milieu extérieur 

(figure 111-23). 

Fig. III-23: Schéma simplifié de la calcification chez les coraux (modifié d'après 

McConnaughey, 1989b). Le terme de membrane couvre les différents tissus du corail 

(endoderme, mésoglée et ectoderme) ainsi que le coelenteron. Les différentes parties ne sont 

pas à l'échelle. 

D'après McConnaughey (1989b ), l'équilibre isotopique entre HC03- et COt est 

instantané car la protonation de COt et déprotonation de HC03- sont extrêmement 
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rapides. Cette remarque est aussi valable pour H20 et oH-. Par contre, l'échange 

d'atomes d'oxygène entre COt et H20 est beaucoup plus,lent. Cet échange a lieu via 

l'hydratation de C02, l'hydroxylation de C02 et leur réactions inverses 

(McConnaughey, 1989b): 

co2 + H20 H Hco3- + H+ 

co2 + oH- H Hco3-

hydratation 

hydroxylation 

Le C02 entrant dans l'ECF est probablement proche de l'équilibre isotopique 

en oxygène avec l'eau de mer. En effet, les organismes calcaires contiennent 

beaucoup d'anhydrase carbonique (Simkiss, 1976), une enzyme qui accélère l'échange 

en 180 entre C02 et H20 (Silverman, 1973). La perméabilité de la membrane au C02 

semble suffisante pour empêcher un fractionnement isotopique dû à la diffusion du 

co2 vers les sites de calcification à travers la membrane. 

Par conséquent, lors des réactions C02 --7 HC03-, les ions HC03- formés sont 

enrichis en 160 provenant de H20 ou OH-. S'ils précipitent avant équilibration 

isotopique avec l'eau, l'aragonite ainsi formée est appauvrie en 180 par effet 

cinétique. L'effet est identique pour le carbone, le C02 de départ étant appauvri en 
13C par rapport à HC03- (McConnaughey, 1989b ). Ce processus de fractionnement 

peut donc se schématiser par: 

COi eau de mer)<=> C02 (ECF) ~ HC03- <=> CaC03 

les double-flèches symbolisant l'équilibre isotopique. 

Ces effets cinétiques résultent en un appauvrissement isotopique simultané en 

carbone et en oxygène par rapport à l'équilibre isotopique, le carbone étant 

approximativement appauvri 3 fois plus que l'oxygène. Mais le facteur influençant le 

plus l'amplitude de l'effet cinétique n'est pas encore établi entre le taux de croissance, 

la densité ou le taux de calcification. 

Néanmoins, la relation entre l'oxygène et le carbone due aux effets cinétiques 

peut être masquée par les effets métaboliques associés à la photosynthèse et la 

respiration. En effet, la photosynthèse prend préférentiellement le 12C et donc a 

tendance à augmenter le Ù13C du squelette, alors que la respiration a l'effet inverse 

(figure III-24). 
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Fig. III-24: Relation entre 813C et 8180 lors de fractionnement isotopique cinétique (FIC). R 

marque les effets dus à la respiration et P ceux associés à la photosynthèse. D'après Heikoop et 

al. (2000). 

D'autres auteurs pensent que l'effet vital enregistré dans certains organismes à 

squelette carbonaté serait dû à des variations de pH dans le fluide de calcification. 

III.2.2. Variation de [COtl et du pH 

Les premières observations d'une relation entre l'effet vital et le pH ont été 

faites par Spero et al. (1997). Par des études de foraminifères en laboratoire, ils ont 

montré que leurs 8180 et 813C étaient fonction de la concentration en [CO/l Mais ils 

ont attribué cette relation à un mécanisme cinétique où le 8180 du carbonate précipité 

rapidement baisse avec une augmentation du pourcentage de cot dans la solution. 

Zeebe (1999) montra que cette relation 8180/[COt] était due à la relation entre le 8180 

et le pH comme démontré par Usdowski & Hoefs (1993) (figure III-25). 
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Fig. III- 25: 8180 (%o, PDB) en fonction de [C0/1 (l:'C02 =este:::: 2032 JA-mol/kg) pour des 

foraminifères Orbulina universa. Les cercles noirs représentent les foraminifères poussés dans 

l'obscurité et les cercles blancs, ceux poussés à la lumière (données de Spero et al., 1997). La 

courbe représente la courbe théorique d'Usdowski & Hoefs (1993). D'après Zeebe, 1999. 

Ce mécanisme n'est pas valable pour la relation existant entre ô13C et [COt] 

(ou le pH) au niveau des foraminifères. Wolf-Gladrow et al. (1999) et Zeebe et al. 

(1999) ont expliqué cette baisse de ô13C avec l'augmentation de [COt] par une 

interaction de la chimie de l'eau de mer avec le micro-environnement du 

foraminifère. Mais il reste quelques contradictions entre le modèle et les 

observations. 

Cette relation entre l'effet vital et des variations de pH a aussi été mise en 

évidence dans les coraux. Adkins (2000) a mesuré les compositions isotopiques de 

carbone et d'oxygène dans un corail de mer profonde (Desmophyllum cristagalli) par 

micro-échantillonnage (résolution de l'ordre d'une dizaine de pm). Les données 

montrent une relation linéaire avec une rupture de pente pour les valeurs les plus 

négatives (figure III-26). Cette rupture de pente va à l'encontre du modèle de 

fractionnement cinétique proposé par McConnaughey (1989b ). Les variations en ()180 

seraient dues à un gradient de pH maintenu par le corail entre l'eau de mer et le 

fluide de calcification. Les variations en Ô13C et notamment l'offset entre la valeur à 
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l'équilibre et les plus hautes valeurs de Ù13C seraient dues à une incorporation plus ou 

moins importante de carbone métabolique (carbone de la membrane par opposition 

au carbone provenant directement du C02 de l'eau de mer). 
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Fig. III- 26 : 813C (%a, PDB) en fonction de 8180 (%a, PDB) pour un corail de mer profonde 

Desmophyllum cristagalli. D'après Adkins (2000). 

Il apparaît donc que l'enregistrement des paramètres géochimiques dans le 

squelette des coraux et la cause de l'effet vital ne sont pas encore bien maîtrisés. De 

plus, beaucoup de problèmes s'ajoutent à cela: problème de la variation du taux de 

croissance, problème d'hétérogénéité du squelette, problème de calibration des 

différents paléothermomètres ... C'est pourquoi, il a été décidé de mener une analyse 

des isotopes stables à l'échelle micrométrique pour essayer de mieux comprendre 

l'influence de ces différents paramètres mis en jeu et de quelle manière le squelette 

du corail enregistre les informations environnementales du milieu qui l'entoure. 
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IV- Analyse d'un échantillon de Parites actuel de Nouvelle-Calédonie 

IV- ANALYSE D'UN ECHANTILLON DE PO RITES ACTUEL DE 

NOUVELLE-CALEDONIE 

Afin de bien comprendre l'enregistrement des paramètres climatiques dans le 

squelette du corail, il était important de travailler sur un corail actuel. En effet, dans 

ce cas, il est possible d'avoir accès facilement aux données climatiques et, de plus, 

cela permet de s'affranchir du problème de diagenèse du squelette corallien. 

Le corail étudié est donc un corail moderne. La localisation et les données 

climatiques sont issues de Castellaro (1999) car le morceau de corail (2,2 cm de long) 

qui a été étudié au cours de cette thèse est issu d'une carotte de corail utilisée au 

cours de sa thèse. 

I. Localisation de l'échantillon 

Le corail étudié est un corail massif de l'espèce Parites lutea. Cette espèce a été 

choisie car elle est souvent étudiée en paléoclimatologie du fait de sa vaste 

distribution géographique. C'est un corail moderne prélevé en 1994 provenant de 

Nouvelle-Calédonie (figure IV-1). Les colonies de coraux, du genre Parites, ont été 

choisies vivantes, de forme sphérique et d'un diamètre de 50 cm au moins, à une 

profondeur d'au moins 2,50 m. Cette profondeur permet d'éviter des stress du corail 

dus à des émersions qu'il pourrait subir lors de marées basses. Les colonies ont 

ensuite été mises à sécher au soleil sans aucun traitement chimique préalable. La 

plupart de la matière organique a été enlevée au moyen d'un jet d'eau à faible 

pression. Environ une semaine plus tard, une tranche de 7 cm d'épaisseur a été 

découpée le long de l'axe central de chaque colonie en évitant les zones bio-érodées 

(lithophages, bivalves, éponges ... ) (Castellaro, 1999). 
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Fig. IV-1: Localisation du lieu de prélèvement des échantillons (d'après Castellaro, 1999). 

Les reconstitutions paléoclimatiques sont basées sur l'enregistrement de 

certains paramètres géochimiques dans les squelettes de coraux, ces paramètres étant 

liés à certaines données climatiques telles que la température et la salinité de l'eau de 

mer dans laquelle le squelette se forme. Il est donc d'abord important de connaître 

les variations de ces différents facteurs climatiques avant l'étude géochimique. 

II. Données climatiques 

Une station d'enregistrement de la température et de la salinité de l'eau de 

mer (station IRD) se situe sur l'îlot Amédée, près de la colonie prélevée à Boulari. 

II.1. La température des eaux de surface (Sea Surface Temperature ou SST) 

La figure IV-2 présente les températures moyennes mensuelles depuis 1985. 
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Fig. IV-2 : SST (Sea Surface Temperature) mensuelle à la station Amédée. 

Tout d'abord, nous remarquons que le cycle annuel est nettement identifiable 

sur cet enregistrement. Les mois les plus chauds sont Février- Mars et les plus froids 

sont Août - Septembre. Si la moyenne mensuelle pour ces différentes années est 

calculée, la SST maximum est de 25,5 oc en Février et la SST minimum de 20,8 oc en 

Août. L'amplitude de température ainsi obtenue est de 4,7 oc. 

La SST est directement liée à la température de l'air. En effet, quand les SST 

mensuelles sont reportées en fonction de la température de l'air mensuelle mesurée 

par une station météorologique (figure IV-3), on obtient une droite avec un 

coefficient de corrélation de 0,97. 
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Fig. IV-3: Corrélation entre la SST (°C) et la température de l'air (°C). 

11.2. La salinité des eaux (Sea Surface Salinity ou SSS) 

Sur la figure IV -4, sont représentées les salinités moyennes mensuelles depuis 

1985 mesurées à la station Amédée. Les données des salinités des eaux de surface 

sont données par le centre IRD de Nouméa. 

Pour les SSS, le cycle annuel est nettement moins bien défini. Nous pouvons 

tout de même observer que les mois où la salinité est la plus faible sont Janvier, 

Février et Mars et ceux où elle est la plus forte sont Octobre et Novembre. Si on fait la 

moyenne des différentes années, on obtient la valeur la plus faible en Mars (35,5 %a) 

et la plus forte en Octobre (36,0 %a). Cela donne une amplitude relativement faible 

d'environ 0,5 %a. Il faut tout de même noter que cette amplitude moyenne ne reflète 

pas totalement l'amplitude que l'on peut observer au cours d'une année qui peut 

atteindre jusqu'à 1 %a. 
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Fig. IV-4 : SSS (Sea Surface Salinity) mensuelle à la station Amédée. 
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Fig. IV-5: Corrélation entre SSS (%a) et précipitations (mm) mensuelles. 

Les SSS semblent liées aux quantités de précipitations (figure IV-5). En effet, 

plus les précipitations sont importantes et plus la salinité est faible. La corrélation 
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entre ces deux paramètres n'est pas parfaite (R=0,80). En effet, la salinité d'une eau 

n'est pas seulement influencée par les précipitations, mais subit aussi l'influence de 

courants marins. Dans la zone étudiée, il y a, par exemple, la formation d'une eau de 

sub-surface (150 rn de profondeur) à la frontière entre la Mer de Corail et la Mer de 

Tasmanie, qui a une forte salinité (35,6 à 35,8 %o ). 

Pour l'étude des paramètres géochimiques, les moyennes des différents mois 

sur les années 1985 à 1994 des différents paramètres climatiques seront utilisées 

(figure IV-6), car nous ne connaissons pas l'année ou les années correspondantes au 

morceau de corail étudié. 

b) SSS (%o) 

36,0 

35,9 

35,8 

35,7 

35,6 

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 1112 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 1112 

c) Précipitations (mm) 

140 .------------, 

120 

100 

80 

60 

40 

20 

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 

Fig. IV-6: Moyennes de chaque mois pour les années 1985 à 1994. a) SST en oc; b) SSS en 

%a etc) précipitations en mm. Les mois sont notés de 1 pour Janvier à 12 pour Décembre. 
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IV- Analyse d'un échantillon de Parites actuel de Nouvelle-Calédonie 

III. Préparation de l'échantillon 

L'échantillon que nous avons étudié est un sucre de 2,2 cm de long par rapport 

à l'axe de croissance. Une tranche d'environ 3 mm d'épaisseur a été découpée 

parallèlement à l'axe de croissance à l'aide d'une micro-scie (figure IV-7). Cette 

tranche a été destinée à l'analyse par voie classique (attaque acide et spectromètre de 

masse). Elle a donc été ensuite découpée perpendiculairement à l'axe de croissance 

tous les millimètres environ à l'aide d'un couteau. Quand les morceaux étaient de 

taille trop importante, ils étaient coupés en 2 voire en 4. Chaque échantillon ainsi 

préparé représente environ 10 mg. 

Sens de croissance 

Analyse par sonde ionique 

Zones 1 et 2 
(face arrière) 

Analyse par voie classique 
(attaque acide) 

3mm 
H 

Il 

Fig. IV-7: Découpes et préparation de l'échantillon de corail pour les analyses par voie 

classique et à la sonde ionique. 

L'autre partie de l'échantillon a servi pour les analyses par microsonde ionique 

(figure IV-7). Les deux faces de ce fragment ont ainsi été polies jusqu'à lpm avec de 
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la pâte diamantée. Le morceau a ensuite été ultrasoné dans de l'alcool afin de retirer 

la pâte diamantée des pores du corail. Enfin, il a été doré sur les deux faces. 

L'analyse du corail o13C et o180 par voie classique a permis de déterminer la 

variation saisonnière de notre corail et donc de pouvoir ensuite comparer avec les 

résultats de la sonde ionique. 

IV. Analyses par voie classique (attaque acide et spectromètre de masse) 

Les compositions isotopiques de carbone et d'oxygène sont mesurées par 

spectrométrie de masse en phase gazeuse après attaque à l'acide phosphorique. 

Chaque échantillon (non broyé), repéré par rapport à l'axe de croissance, a 

ensuite été placé dans des tubes de verre. Une attaque acide sous vide par acide 

phosphorique à 25 oc (McCrea, 1950) provoque une dissolution du carbonate et 

libère du COz selon: 

Tableau IV-1 : Mesures de différents standards internationaux de calcite. Les Ô3C sont 

exprimés par rapport au PDB et les 8180 par rapport au SMOW. Les valeurs vraies sont les 

valeurs recommandées pour ces différents standards. 

Standards 013c 013c 0180 0180 

(recommandé) (mesuré) (recommandé) (mesuré) 

NBS18 -5,00 -5,08 7,20 7,04 

-5,08 7,06 

NBS19 1,95 1,96 28,65 28,72 

IAEA-C0-1 2,48 2,40 28,39 28,37 

2,40 28,34 

2,44 28,42 

IAEA-C0-8 -5,75 -5,72 7,32 7,25 

-5,76 7,30 

Le spectromètre de masse analyse successivement le COz de l'échantillon et un 

COz de référence. Nous obtenons ainsi la composition isotopique du corail par 
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rapport à ce gaz de référence. Ce gaz de référence est lui-même calibré par rapport 

aux références PDB et V -SMOW par l'intermédiaire de standards internationaux. 

Lors de ces analyses, nous avons également mesurés des standards internationaux de 

calcite (NBS 18, NBS 19, IAEA-C0-1 et IAEA-C0-8). Ceci nous permet d'apporter 

une correction à nos mesures (tableau IV-1). Dans la suite, les ô13C seront toujours 

exprimés par rapport au PDB et les Ô180 par rapport au SMOW. 

IV.1. Compositions isotopiques d'oxygène 

Sharma & Clayton (1965) et Kim & O'Neil (1997) ont montré que le 

fractionnement des isotopes de l'oxygène au cours de l'attaque acide (a (C02-

CaC03)) n'était pas le même entre calcite et aragonite. A 25 oc, pour la calcite, on 

aurait 1000lna = 10,44 ± 0,10 et pour l'aragonite, 1000lna = 11,01 ± 0,01. Pour nos 

mesures de 3180, nous avons utilisé le coefficient de fractionnement de Kim & O'Neil 

(1997). 

Le 3180 mesuré varie de 26,16 à 27,18 ± 0,1 %a (figure IV-8). On observe bien la 

variation saisonnière du 3180. La variation est d'environ 1 %a avec une moyenne des 

Ô18Ü à 26,64 %o. 

99 



IV- Analyse d'un échantillon de Pori tes actuel de Nouvelle-Calédonie 
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Fig. IV-8 : Compositions isotopiques d'oxygène et de carbone du morceau de Parites étudié. 

Les barres d'erreur représentent± 0,1 %a (reproductibilité externe). 

Grâce aux étalonnages 8180-température, il est possible de traduire ces 

variations de 8180 en terme de température. L'étalonnage qui a été utilisé est celui de 

Castellaro (1999) car il correspond à celui fait sur le même échantillon de corail 

100 
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(figure IV-9), à partir de l'enregistrement de o180 et de SST sur plusieurs années (1988 

à 1994). La relation est la suivante: 

o180 (PDB) = -0,17 SST- 0,28 

Cet étalonnage a été obtenu en n'utilisant que les maxima et minima de o180 et 

des SST. Cette méthode de calibration semble être la plus fiable car l'utilisation des 

points intermédiaires peut amener une approximation supplémentaire (Cardinal, 

1996). 

9 8 7 6 5 4 3 2 1 0 

Distance par rapport au bord de la colonie en cm 

Fig. IV-9: Enregistrements de 8180 (%o, PDB) et 813C (%o,PDB) obtenus pour la colonie 

prélevée à Boulari pour les années 1988 à 1994. Les bandes grises correspondent aux bandes 

de haute densité. Noter que les échelles verticales sont inversées. D'après Castellaro (1999). 

Nous avons utilisé la calibration de Castellaro (1999) en transposant les o180 

que nous avons mesurés de l'échelle SMOW à l'échelle PDB selon : 

o180 (PDB) = 0,97002 o180 (SMOW)- 29,98 

Les températures ainsi obtenues sont reportées dans le tableau IV-2. 
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Tableau IV-2 : Données de 8180 (SMOW) et ô13C (PDB) mesurées par spectrométrie de 

mas ' h ll PDB tt ' t d t ( °C) se, converswn en ec e e e empera ure correspon an e en 

Distance (mm) b180 (SMOW) b180 (PDB) Température b13C (PDB) 

1 26,80 -3,98 21,5 -3,47 

2,5 26,86 -3,93 21,2 -3,45 

3,75 26,99 -3,80 20,5 -3,32 

5,25 26,99 -3,80 20,5 -3,02 

7 26,77 -4,01 21,7 -3,02 

7 26,72 -4,06 22,0 -2,66 

8,5 26,68 -4,10 22,2 -3,00 

9,5 26,37 -4,40 24,0 -2,61 

10,5 26,40 -4,37 23,8 -2,88 

11,5 26,16 -4,60 25,2 -3,16 

11,5 26,25 -4,52 24,7 -2,87 

12,5 26,23 -4,54 24,8 -3,28 

13,75 26,30 -4,47 24,4 -3,17 

15,25 26,44 -4,33 23,6 -2,63 

15,25 26,49 -4,28 23,3 -3,14 

16,5 26,53 -4,25 23,1 -3,01 

16,5 26,52 -4,26 23,1 -3,20 

17,5 26,73 -4,05 21,9 -3,59 

18,5 26,87 -3,92 21,1 -3,58 

18,5 26,80 -3,98 21,5 -3,64 

20,25 26,97 -3,82 20,6 -3,48 

20,25 27,18 -3,61 19,4 -3,79 

En terme de température, l'amplitude de b180 enregistrées par le corail est de 

5,8 oc (de 19,0 à 25,2 oc). Cette amplitude est plus importante que celle mesurée à la 

surface de la mer (4,7 oc, de 20,8 à 25,5 oc). Mais il faut tout de même remarquer que 

la précision de la mesure est de ± 0,1 %a, ce qui se traduit par une incertitude de 

± 0,59 oc en terme de température. 
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Nous pouvons aussi noter qu'il existe un décalage au niveau des 

températures: de 1,8 oc pour les températures basses à 0,3 oc pour les températures 

hautes. Ceci peut être dû à un décalage de la relation ~Y80- température, sachant la 

précision de la méthode utilisée par Castellaro (1999) est estimée à± 3 oc. Ceci est dû 

au fait que les calibrations 8180 - SST réalisées au cours de sa thèse sur deux colonies 

actuelles de même genre et même localité sont significativement différentes : écart de 

31 %sur la pente et de 82% sur l'ordonnée à l'origine. 

En assimilant la variation sinusoïdale de 8180 observée à une variation 

saisonnière, le taux d'extension annuel est d'environ 15 ± 1 mm. Ceci est en bon 

accord avec les taux d'extension déterminés par Castellaro (1999) qui varient entre 

11,4 et 18 mm/ an pour les années 1987 à 1993. 

IV.2. Compositions isotopiques de carbone 

Les ù13C mesurées par spectrométrie de masse varient de -3,79 à -2,63 %o 

(tableau IV-2). L'amplitude est donc de 1,16 %o avec une moyenne à -3,18 %o. Il est à 

noter l'existence de 4 mesures réalisées pour une même distance qui ne sont pas 

reproductibles. Ceci peut être dû à une hétérogénéité du corail en ù13C au niveau de 

la largeur de l'échantillon. 

L'enregistrement de Ù13C montre une certaine cyclicité (figure IV -8) qui serait 

liée à l'insolation (Castellaro, 1999), étant donné que les maxima de ù13C sont 

positivement corrélés aux maxima de l'insolation (octobre à décembre), l'insolation 

jouant sur l'activité photosynthétique des zooxanthelles. 

Bien que les compositions isotopiques de carbone et d'oxygène montrent 

toutes les deux une certaine cyclicité, ces deux paramètres sont mal corrélés (figure 

IV-10). 
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ô13C (%o, PDB) 
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Fig. IV-10: Relation 813C (%o, PDB)- 8180 (%o, SMOW) pour l'échantillon étudié. 

Dans les coraux ahermatypiques (pas de zooxanthelles), la respiration et le 

fractionnement thermodynamique (ou cinétique) sont les seuls processus affectant les 

isotopes du carbone et de l'oxygène et donc le fractionnement de ces isotopes est 

positivement corrélé. Par contre, chez les coraux hermatypiques, la photosynthèse, 

quand elle est combinée aux effets de la respiration, obscurcit la relation entre les 

deux isotopes ou même peut aller jusqu'à disparition d'une quelconque relation 

(Swart et al., 1996). C'est ce que nous observons dans l'échantillon de Parites étudié. 

V. Mesures à l'échelle micrométrique par sonde ionique 

Chaque trou de sonde mesure 20 à 30 pm de long et 10-15 pm de large. La 

profondeur du trou est inférieure à de 1pm quand une seule analyse a été pratiquée. 

Les trous de sonde résultant de plusieurs analyses au même endroit sont plus 

importants : environ 50 pm de long et de large et 3 pm de profondeur (figure 

IV-11). 
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15 J.lffi 50 J.lffi 

Fig. IV-11 :Photographies au MEB de deux trous de sonde dans le squelette corallien. Le 

premier est le résultat d'une seule analyse (oxygène), le deuxième est le résultat de trois 

analyses (oxygène, carbone et bore). 

V.1. Mesures des compositions isotopiques d'oxygène 

Les mesures réalisées à la sonde ionique ont eu lieu sur plusieurs sessions. A 

chaque session, les standards d'aragonite et de calcite sont mesurés afin d'établir le 

coefficient de fractionnement instrumental (voir chapitre II). La précision sur les 

standards a été en moyenne de± 0,5 %o. 

Les premières mesures réalisées sur le corail (figure IV-12) ont été faites au 

niveau des zones 1 et 2 (voir figure IV-7 pour la localisation des zones d'analyses) 

(Annexe IV). Mais, ces deux zones ne se trouvant pas dans un axe parallèle à l'axe de 

croissance, nous avons procédé à de nouvelles analyses dans une autre zone (appelée 

zone principale) orientée parallèlement à l'axe de croissance. 

La figure IV -13 présente les 201 analyses de 8180 réalisées en 6 sessions de 

mars 1999 à novembre 2000 au niveau de la zone principale de la figure IV-7 

(Annexe II). Ces analyses ont été réalisées sur une bande de 7000 pm de long 

parallèle à l'axe de croissance. La distance reportée correspond à la projection des 

points sur un axe de croissance fictif (figure IV-14). 
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Fig. IV-12 :Mesures de 8180 en fonction de la distance en 11-m pour deux autres zones du 

corail. La gamme de 8180 calculé pour une aragonite inorganique précipitant en équilibre 

isotopique avec l'eau de mer (T de 20,8 à 25,5 °C) est représentée en gris Joncé. La gamme de 

8180 mesuré par voie classique est représentée en gris clair. 
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IV- Analyse d'un échantillon de Pori tes actuel de Nouvelle-Calédonie 

Fig. IV-14 : Localisation des points de sonde pour la zone principale. La distance a été 

mesurée par rapport à un axe fictif parallèle à l 1 axe de croissance. Les numéros des points se 

rapportent à l 1 annexe II. 
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IV- Analyse d'un échantillon de Parites actuel de Nouvelle-Calédonie 

Les variations de o180 sont d'environ 10 %o, de 19,97 %o à 30,65 %o (figures 

IV-12 et IV-13). Les mesures ont été répétées plusieurs fois dans les mêmes zones, 

voire dans les mêmes trous de sonde et cette variation de 10 %o a toujours été 

observée. 

L'amplitude de cette variation est 10 fois supérieure à celle enregistrée par 

spectrométrie de masse. Elle ne peut être en aucun cas expliquée par des variations 

de paramètres environnementaux tels que la température ou la composition 

isotopique de l'eau de mer via des changements de salinité. En effet, par exemple 

pour la température, cette variation de o180 représenterait environ 59 oc, ce qui est 

inconcevable. 

Sur la figure IV -12, sont reportées également la gamme de o180 calculé pour 

une aragonite précipitée à l'équilibre pour des températures de 20,8 à 25,5 oc (SST 

mesurées au niveau d'Amédée) et la gamme de o180 mesurés par spectrométrie de 

masse (26,16 à 27,18 %o). Les o180 de l'aragonite à l'équilibre ont été calculés à partir 

de l'équation de Epstein et al. (1953) : 

Cette équation a été déterminée pour des calcites biogéniques (coquilles de 

mollusques) et est très proche de l'équation d'équilibre de la calcite inorganique 

déterminée par O'Neil et al. (1969). En fait, la calcite des coquilles de mollusques est 

considérée comme précipitant à l'équilibre. 

A partir de cette équation, il y a deux corrections à faire pour avoir la valeur 

du o180 de l'aragonite inorganique à l'équilibre. Premièrement, il faut tenir compte 

de la différence de standard entre le 0180 de l'eau et celui de la calcite, c'est-à-dire 

qu'il faut reporter la valeur en SMOW du o180 et soustraire 0,2 %o (Grossman & Ku, 

1986). Deuxièmement, il faut ajouter 0,6 %o au résultat afin de prendre en compte 

l'enrichissement en 180 trouvé par Tarutani et al. (1969) entre l'aragonite et la calcite. 

Nous pouvons ainsi remarquer que les valeurs supérieures de o180 mesurées à 

la sonde sont au niveau des o180 de l'aragonite inorganique à l'équilibre. De plus, la 

moyenne des o180 mesurés à la sonde (26,37 %o pour 201 analyses) est dans la gamme 

des o180 mesurés par spectrométrie de masse (26,16 à 27,18 %o ). 
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Ces variations isotopiques de la composition isotopique de 8180 pourraient 

être dues à des erreurs associées aux mesures isotopiques par sonde ionique, c'est 

pourquoi nous avons procédé à plusieurs vérifications afin de montrer que ces 

variations reflètent des variations réelles des compositions isotopiques du corail à 

échelle micrométrique. 

V.1.1. Validation des mesures faites à la sonde ionique 

En plus de la mesure systématique des standards et la calibration de l'effet de 

matrice entre aragonite et calcite, plusieurs types de tests ont été effectués pour 

traquer toutes les causes éventuelles d'erreur analytique dans la mesure d'échantillon 

de coraux. Pour cela, les analyses ont été répétées d'une séance à l'autre dans les 

mêmes zones, voire dans les mêmes trous de sonde (voir Annexe III). 

La figure IV -15 montre les résultats de mesures de 8180 réalisées dans les 

mêmes trous de sonde pour des sessions différentes ou à la même distance et nous 

pouvons ainsi remarquer que la plupart des mesures sont cohérentes d'une séance à 

l'autre. Les points non cohérents peuvent être dus à une variabilité de la composition 

isotopique en profondeur ou à une mauvaise mesure de la distance. 
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32~--------------------------~ 

31 

30 

29 

28 

27 

26 

25 

24 

23 

22~~r-~~--.--,--~~--~~~ 

22 23 24 25 26 27 28 29 30 31 32 

ô1Bo1 (%o, SMOW) 

Fig. IV-15 : 8180 (%o, SMOW) de mesures effectuées dans les mêmes trous de sonde ou à la 

même distance pour des sessions d'analyses différentes. Les symboles grisés marquent les 

points qui sont en dehors de la droite de pente 1. 

Nous avons également effectué une comparaison des mesures de b180 sur une 

certaine distance en mesurant indifféremment sur deux côtés (notés A et B) de la 

structure du corail (figure IV-16). Ces mesures regroupent plusieurs sessions 

d'analyses. Nous voyons ainsi que, quelque soit l'ordre des mesures ou la séance de 

sonde, les résultats sont cohérents entre eux. 
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Fig. IV-16: Comparaison de mesures de 8180 (%a, SMOW) pour deux côtés de la structure 

du corail au cours de plusieurs sessions d'analyses. 

V.1.2. Influence de la matière organique ou d'inclusions fluides 

Lors des mesures de sonde, il est possible d'imaginer que le ù180 soit influencé 

par de la matière organique ou une matrice différente de l'aragonite ou par l'eau de 

micrp-inclusions fluides présentes dans le squelette du corail (Lécuyer & O'Neil, 

1994). 
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V.1.2.a. Influence d'inclusions fluides 
~ . 

L'influence d'inclusions fluides sur les mesures de sonde est facilement 

vérifiable. En effet, lors des analyses, il est possible de quantifier la quantité de H20 

en mesurant l'intensité de son pic. Nous pouvons ainsi vérifier qu'il n'existe aucune 

influence entre les ù180 mesurés et l'intensité du pic de H20- (figure IV-17). Donc, il 

n'existe aucune influence d'inclusions fluides. 
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Fig. IV-17: Corrélation 8180 (%a, SMOW) -intensité de H20- (coups/s) pour les mesures à la 

sonde ionique (54 points). 

V.1.2.b. Influence de la matière organique 

La matière organique chez les coraux représente, en principe, de 0,15 à 0,35 

pds %. L'analyse isotopique en ù13C de cette matière organique donne des valeurs 

assez négatives, de -10 à -22,4 %a (Land et al., 1975; Boiseau & Juillet-Leclerc, 1997). 

Mais la valeur de cette matière organique en Ù180 n'est pas connue. Cependant, la 
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matière organique (o180 par rapport au SMOW) varie d'une valeur de 10 %o 

(tryglicérides- Hillaire-Marcel, 1986) à 28,5 %o (huile- Angerosa et al., 1999). 

La matière organique émet très mal à la sonde ionique et a un fractionnement 

instrumental beaucoup plus important que celui des carbonates. Des mesures ont été 

effectuées sur l'araldite. Ces mesures donnent des 0180 de l'ordre de -95 %o (SMOW) 

avec une intensité secondaire en 160- beaucoup plus faible que l'aragonite pour une 

même intensité primaire. 

La matière organique devrait donc être relativement abondante pour 

expliquer une variation de 10 %o en o180 de notre échantillon. Nous avons donc passé 

notre échantillon de corail au four à plasma d'oxygène pendant une nuit afin de 

mesurer l'abondance de matière organique. Notre échantillon ne contenait que 

0,19 pds% de matière organique et est dans la gamme de matière organique de la 

littérature (0,15 à 0,35 pds %). De plus, la présence de matière organique devrait 

également influencer les mesures de o13C. Or, comme on le verra plus tard (figure 

IV-21, § V.2.), alors que la composition isotopique d'oxygène atteint des valeurs 

extrêmes, la composition isotopique de carbone reste stable. 

Donc la présence de matière organique ne semble pas pouvoir expliquer les 

variations mesurées à la sonde ionique. 

V.1.3. Comparaison avec les mesures des 5'-80 à échelle millimétrique 

Afin de comparer les données à l'échelle micrométrique avec celles obtenues à 

l'échelle millimétrique, nous avons calculé des moyennes "glissantes" sur nos 

données. Pour cela, à chaque point, il a été calculé un o180 intégrant les analyses 

situées dans un intervalle de 400 et 1300 !J,m situé de part et d'autre du point 

considéré (figure IV-18). L'intervalle de 1300 !J,m a été choisi car il se rapproche de la 

distance entre chaque échantillon mesuré par voie classique. 
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Fig. IV-18: Schéma expliquant les moyennes effectuées sur les mesures de 8180 obtenues à la 

sonde ionique. 
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Fig. IV-19: Moyennes obtenues sur les 8180 pour deux intervalles différents: ± 200 rtm et 

± 650 rtm. Pour l'intervalle à± 650 rtm, les moyennes se trouvent dans la gamme de variation 

des 8180 mesurés à échelle millimétrique. 

Sur la figure IV-19, les moyennes à± 200 pm montrent déjà une baisse notable 

de la variation en o180 puisqu'elle n'est plus que de 4 %o environ. Les moyennes 

calculées pour des intervalles de ± 650 pm sont, pour la plupart, dans la gamme des 

o180 mesurés à échelle millimétrique. Ceci n'est pas vrai pour les deux derniers 

millimètres. En effet, cette zone montre un o180 plus bas d'environ 0,8 %o par rapport 

à la valeur la plus basse mesurée par voie classique (26,16 ± 0,10 %o ). Ceci est sans 
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doute dû au fait que, par voie classique, l'analyse se fait sur un certain volume 

(environ 9 mm3
) alors que les mesures à la sonde représentent un volume beaucoup 

plus faible. Il est autour de 3,5.10-7 mm3 pour un trou correspondant à une seule 

analyse. 

V.2. Mesures des compositions isotopiques de carbone 

La précision des mesures de ô13C sur les standards de carbonate a été 

d'environ 0,65 %o. Les variations de ô13C sont de l'ordre de 2,42 %o, de -4,58 ± 0,65 %a 

à -2,16 ± 0,67 %a (tableau IV-3). La moyenne des mesures est de -3,45 %a ce qui est 

équivalent à la moyenne des Ô13C mesurés par voie classique (-3,18 %o de -3,79 à 

-2,63 %a). Donc, les mesures de ô13C par sonde ionique sont en accord avec les 

mesures réalisées à échelle millimétrique (figure IV-20). 

-1 

-1,5 

-2 

-2,5 

-3 

-3,5 

-4 

-4,5 

-5 

-5,5 
0 100 200 300 400 500 600 

Distance (p.m) 

Fig. IV-20: Mesures de Ô13C (%o, PDB) en fonction de la distance en Jlm effectuées à la sonde 

ionique. La zone grisée représente la gamme de variation de 813C mesuré à échelle 

millimétrique. Les barres d 1 erreur tiennent compte de l 1 erreur interne sur la mesure et de la 

reproductibilité des standards. 
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Tableau IV-3: Valeurs de 813C (%o, PDB) mesurés par sonde ionique selon la distance en J-lm 

et 8180 (%o, SMOW) correspondant. Les erreurs tiennent compte de la précision de la mesure 

et de la reproductibilité externe sur les standards. Les erreurs de 8180 sont grandes car elles 

sont zssues d l e a premzere sesswn d' anaLyses. 

ô13C (%o, PDB) erreur b180 (%o, SMOW) erreur distance (p.m) 

-3,87 0,64 552,5 

-3,52 0,66 27,27 0,81 45 

-3,44 0,65 28,90 0,83 60 

-3,11 0,67 29,60 0,81 160 

-3,65 0,67 27,20 0,81 210 

-2,88 0,63 19,97 0,87 240 

-3,60 0,62 21,12 0,86 220 

-2,16 0,67 25,96 0,82 215 

-2,61 0,66 28,79 0,83 250 

-2,25 0,76 26,24 0,81 320 

-2,70 0,63 29,54 0,84 340 

-3,15 0,66 24,07 0,83 357,5 

-3,21 0,66 24,07 0,83 357,5 

-4,26 0,66 26,92 0,81 380 

-2,84 0,67 27,03 0,85 425 

-4,24 0,65 28,89 0,83 460 

-4,48 0,65 24,51 0,89 490 

-3,69 0,65 28,43 0,83 502,5 

-4,43 0,66 28,43 0,83 502,5 

-3,64 0,67 28,13 0,86 427,5 

-4,58 0,65 26,92 0,81 380 

-3,52 0,63 25,72 0,84 350 

Comme la figure IV-21 le montre, alors que sur cette zone d'analyse, les ()180 

montrent une variation de 10 %o, les mesures de b13C ne présentent aucune variation 

du même ordre de grandeur. 

117 



IV- Analyse d'un échantillon de Parites actuel de Nouvelle-Calédonie 
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Fig. IV-21 :Données de 8180 (%o, SMOW) et de 813C (%o, PDB) en fonction de la distance en 

Jlm. La zone grisée représente la gamme de variation de 813C à l'échelle millimétrique. 
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Fig. IV-22 :Relation 8180 (%o, SMOW)- 813C (%o, PDB) pour des mesures réalisées dans les 

mêmes trous de sonde. La zone grisée représente la variation à l'échelle millimétrique. 
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De plus, si les mesures de composition isotopique de carbone sont reportées 

en fonction de celles d'oxygène pour des analyses réalisées dans les mêmes trous de 

sonde, on remarque qu'il n'existe aucune corrélation entre ces deux systèmes 

isotopiques (figure IV-22). 

V.3. Mesures des compositions isotopiques de bore 

Tableau IV-4 :Mesures de 811B (%a, NBS 951) par sonde ionique. La distance en rtm a été 

reportée ainsi que les mesures correspondantes en 813C (%a, PDB) et 8180 (%a, SMOW). Les 

erreurs sont de ± 1 a et tiennent compte des reproductibilités internes et externes. Les erreurs 

sur les compositions isotopiques d'oxygène sont importantes car elles correspondent à la 

premzere sesswn d' analyses. 

811B erreur 813c erreur 8180 erreur distance 

(%o, NBS 951) (%a, PDB) (%o, SMOW) (pm) 

22,93 1,36 25,37 0,84 0 

27,06 1,40 -3,44 0,65 28,90 0,83 60 

27,30 1,43 28,76 0,84 90 

21,14 1,43 -2,16 0,67 25,96 0,82 215 

23,66 1,47 -2,16 0,67 25,96 0,82 215 

30,59 1,39 -3,60 0,62 21,12 0,86 220 

24,43 1,58 -2,88 0,63 19,97 0,87 240 

19,41 1,38 -3,65 0,67 27,20 0,81 205 

27,43 1,44 -4,26 0,66 26,92 0,81 380 

25,10 1,56 -3,21 0,66 24,07 0,83 357,5 

29,80 1,40 -2,84 0,67 27,03 0,85 425 

22,77 1,59 -4,24 0,65 28,89 0,83 460 

' 24,53 1,52 -4,48 0,65 24,51 0,89 490 

25,58 1,53 -4,43 0,66 28,43 0,83 502,5 

28,64 1,65 22,11 0,83 500 

22,49 1,38 -3,64 0,67 28,13 0,86 427,5 

23,29 1,51 -3,52 0,63 25,72 0,84 350 

18,61 1,53 -3,11 0,67 29,60 0,81 160 

25,07 1,47 27,97 0,82 60 

24,62 1,53 25,36 0,83 0 
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La précision des mesures de Ù11B a été de 0,65 %o sur les standards de verres et 

de± 0,90 %osur le standard de carbonate. Les variations de Ù11B sont d'environ 12 %o, 

de 18,61 ± 1,53 %o à 30,59 ± 1,39 %o (tableau IV-4) avec une moyenne à 24,72 %o, ce 

qui est dans la gamme de ù11B des coraux actuels (23,3 %o à 25,5 , Gaillardet & 

Allègre, 1995). 

Les variations de Ù11B sont du même ordre de grandeur que celles de ù11B 

(figure IV-23). La relation entre ù11B et Ù180 (figure IV-24) n'est pas très nette et est 

inexistante entre ù11B et ù13C (figure IV-25). 
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Fig. IV-23: Mesures de 8180 (%o, SMOW) et de 811B (%o, NBS 951) pour la zone 0-500 JJm. 

Les barres d'erreur prennent en compte la précision de chaque mesure et la reproductibilité 

externe sur les standards. 
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Fig. IV-24: Relation entre 811B (%a, NBS 951) et 8180 (%a, SMOW) pour les mesures 

effectuées dans les mêmes trous de sonde. 
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Fig. IV-25: Relation entre 811B (%a, NBS 951) et 813C (%a, PDB) pour les mesures effectuées 

dans les mêmes trous de sonde. 
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VA. Mesures de compositions isotopiques à échelle micrométrique d'autres 

échantillons. 

Nous avons également réalisé des mesures de composition isotopique 

d'oxygène sur un corail ancien (Holocène) du genre Parites et des mesures de 

composition isotopique d'oxygène et de carbone sur une coquille de Tridacna de 

terrasses quaternaires de l'île de Sumba en Indonésie. 

V.4.1.Mesures de 8-80 d'un corail ancien 

Nous avons pu effectué des mesures de composition isotopique d'oxygène 

(figures IV-26 et IV-27) sur un corail ancien (âge compris entre 6 090 ± 90 et 

6 330 ± 110 ans 14C cal BP - Cabioch, 1988 et Castellaro, 1999). De nouveau, une 

grande variation de 0180 a été observée ("" 6 %o) avec les valeurs les plus hautes 

proches de l'équilibre isotopique d'une aragonite inorganique et les valeurs les plus 

basses très appauvries (tableau IV-5). 

Cette variation de la composition isotopique d'oxygène de ce corail confirme 

donc les variations enregistrées à l'échelle millimétrique sur le corail moderne. 
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Tableau IV-5 : 8180 (%o, SMOW) mesurés par sonde ionique sur un corail ancien (NC36 

PV11 - Castellaro, 1999) en fonction de la distance en rtm. Les points 1 et 3 ont 

arbitrairement été pris à une distance de O. Les points 2 et 4 ne figurent pas dans ce tableau 

1 d t ' d d 1 't d . car z s correspon en a es mesures araxonz e secon azre. 

Point Ù180 (%o, SMOW) erreur distance (pm) 

1 25,24 0,52 0 

3 25,57 0,95 0 

5 24,33 0,54 360 

6 29,03 0,45 505 

7 28,61 0,38 670 

8 27,52 0,41 855 

9 22,96 0,40 995 

10 = 6 28,03 0,56 505 

Fig. IV-26: Localisation des points de sonde pour l'échantillon NC36 PV11 . 
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Fig. IV-27: o180 (%a, SMOW) en fonction de la distance en pm pour un Parites ancien 

NC36 PV11 d'âge compris entre 6 090 ± 90 et 6 330 ± 110 ans 14C cal BP (Cabioch, 1988 et 

Castellaro, 1999). La zone en gris représente la gamme de variations mesurée pour cet 

échantillon par voie classique (Castellaro, 1999). Les barres d'erreur sont de± 1 Œet tiennent 

compte de l'erreur interne sur la mesure et de l'erreur externe sur le standard. 

V.4.2.Mesures de 8-80et de 8-3C d'une coquille de Tridacna 

Des mesures de 8180 et de ù13C ont également été réalisées sur une coquille de 

Tridacna. Les Tridacna sont également des animaux hermatypiques. Ils possèdent des 

zooxanthelles, avec lesquelles ils vivent en symbiose, dans leur tissu. Mais 

contrairement aux coraux, elles ne sont pas dans les cellules des Tridacna, mais se 

situent dans un système de canaux prévus pour les symbionts. Les Tridacana font 

partie des bivalves les plus grands connus et sont un composant important des récifs 

passés et actuels (Rosewater, 1965; Yonge, 1975). Les Tridacana ont de forts taux de 

calcification d'environ 10-15 mm/an (Goreau, 1961; Simkiss, 1964). Leurs coquilles 

sont des marqueurs intéressants des paléoenvironnements du fait de leur grande 

taille et de leur taux de croissance rapide. 
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La relation entre le o180 et la température pour les Tridacna est la suivante 

(Patzold et al., 1991) : 

où o180 1 représente le o180 (PDB) du Tridacna et o180eau (SMOW) celui de l'eau 

environnante. Cette relation est très proche de celle déterminée par Epstein et al. en 

1953 et donc les Tridacna formeraient leur coquille aragonitique à l'équilibre 

isotopique avec l'eau de mer ambiante (Aharon, 1983; Aharon et al., 1980; Romanek 

& Grossman, 1989). 

L'échantillon ("" 7 mm) que nous avons étudié provient des terrasses 

quaternaires de l'île de Sumba en Indonésie. Les mesures à la sonde ionique (figure 

IV-28) montrent peu de variation en oxygène et en carbone puisque le o180 varie 

entre 30,05 ± 0,51 %a et 31,89 ± 0,52 %a avec une moyenne de 30,90 %a et le o13C entre 

2,08 ± 0,77 %a et 3,21 ± 0,77 %a avec une moyenne de 2,73 %a environ. Cette valeur 

moyenne de o180 correspondrait à une température de 22,2 oc. La relation linéaire 

entre o180 et o13C est assez faible avec un coefficient de corrélation de l'ordre de 0,5. 
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Fig. IV-28: 8180 (%o, SMOW) et o13C (%o, PDB) en fonction de la distance (JA-m) pour une 

coquille de Tridacna. Les barres d'erreur représentent ± 1 a et tiennent compte de la 

reproductibilité interne de chaque mesure et de la reproductibilité externe sur les standards. 
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V.5. Variations extrêmes du d80 à l'échelle micrométrique chez les coraux 

Nous avons vu que, chez les coraux, les compositions isotopiques d'oxygène à 

l'échelle micrométrique ont une variation 10 fois supérieure à celle enregistrée à 

échelle millimétrique. Plusieurs causes possibles peuvent être envisagées afin 

d'expliquer cette variation extrême du o180 du squelette corallien: 

(1) un effet réservoir lors de la cristallisation de l'aragonite; 

(2) des variations du taux d'extension; 

(3) des o180 différents selon les éléments de la micro-architecture du corail; 

(4) une influence de l'activité des zooxanthelles; 

(5) des changements biologiques ; 

(6) des variations de pH dans le fluide de calcification. 

V.5.1. Effet réservoir- Distillation de Rayleigh 

Il est possible d'imaginer que la cristallisation de l'aragonite ait lieu à partir 

d'un réservoir isolé d'eau. Dans ce cas, le o180 de l'aragonite serait contrôlé par une 

distillation de Rayleigh (1896). Celle-ci est régie par la relation suivante : 

180/160. = 180/160. . . X f(a-1) 
fmal tnJtial 

où a : coefficient de fractionnement entre aragonite et eau 

f : fraction de HC03- enlevée lors de la cristallisation 

Lors de la cristallisation d'aragonite, l'oxygène vient de HC03-. Or, il existe un 

faible fractionnement entre l'ion bicarbonate et le carbonate de calcium. Donc, l'effet 

réservoir est impossible. 

Dans le cas d'un système ouvert, le 0180 de HC03- est tamponné par l'eau qui 

représente, pour l'oxygène, un réservoir infini. 

V.5.2. Variations du taux d'extension 

Comme nous l'avons vu précédemment, le taux d'extension est variable au 

cours du temps. Cette variation peut amener des changements du o180. En effet, 

d'après McConnaughey (1989a), le déséquilibre isotopique en oxygène est dû à une 
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discrimination des isotopes lourds de carbone et d'oxygène lors de l'hydroxilation du 

C02 dans le fluide de calcification juste avant la précipitation de l'aragonite. Pour que 

ce déséquilibre soit maintenu, il faut que le taux de calcification soit suffisamment 

élevé pour que le cot soit incorporé dans les cristaux avant qu'il ne s'équilibre avec 

l'eau présente dans le fluide de calcification et qui est identique isotopiquement à 

l'eau de mer environnante. Donc, plus le taux d'extension est faible et plus le 

squelette du corail précipitera proche de l'équilibre avec l'eau de mer (figure IV-29). 

Ainsi les ù180 du corail se rapprocheront des valeurs de l'équilibre isotopique de 

l'aragonite inorganique. Cet effet cinétique a aussi été observé par Mortensen & Rapp 

(1998) chez l'espèce Lophelia pertusa. 
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Fig. IV-29 Effet cinétique chez un corail ahermatypique (Tubastrea). Modifiéd'après 

McConnaughey (1989a). 

Il existe deux relations différentes qui ont été établies pour les variations du 

Ù180 en fonction du taux d'extension. L'une (figure IV-30a), établie par 

McConnaughey (1989a) sur l'espèce Pavana clavus, montre une variation du ù180 

d'environ 4 %o selon le taux d'extension, avec des valeurs qui sont proches de 

l'équilibre isotopique pour des taux d'extension de l'ordre de 1 mm/ an. Toutefois, 

une valeur seuil en ù180 semble atteinte à partir du taux d'extension de 5 mm/ an 

environ, et ensuite, celui-ci ne semble plus affecter les valeurs de Ù180. Par contre, la 

relation Ù180 - taux d'extension de Allison et al. (1996) sur des Parites lobata (figure 

IV-30b) est linéaire sur la gamme de taux d'extension étudiée, c'est-à-dire de 6 à 19 
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mm/ an. Sur cette gamme de variation, les o180 (PDB) varient de -5,49 à -6,16 %o 

respectivement. 

a) 

b) 

-
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Fig. IV-30: a) Variation du 8180 (PDB) en fonction du taux d'extension pour deux coraux 

Pavana clavus récoltés à l'île Santa Cruz et l'île San Cristobald (d'après McConnaughey, 

1989a) et b) Variation du 8180 (PDB) en fonction du taux d'extension pour Parites lutea 

provenant de Phuket, Thaïlande (d'après Allison et al., 1996). 
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Cependant, les relations entre o180 et le taux d'extension linéaire ne sont pas 

encore bien établies. En effet, il est difficile d'expliquer les différences entre les 

relations déterminées par McConnaughey (1989a) et Allison et al. (1996): même si les 

deux coraux étudiés ne sont pas du même genre (Pavana clavus dans un cas et Parites 

lutea dans l'autre), le processus de calcification est théoriquement similaire chez les 

coraux. De plus, il semble que les variations du taux d'extension n'expliquent pas 

toutes les différences de o180 qui peuvent exister entre des coraux du même genre 

poussant au même endroit. En effet, Allison et al. (1996) reportent des o180 décalés de 

0,3 %o pour deux coraux Parites lutea provenant du même lieu et ayant des taux 

d'extension similaires. Ce décalage est interprété par des différences génétiques qui 

existeraient entre les coraux et qui pourraient affecter l'étendue du déséquilibre 

isotopique. L'appauvrissement en 0180 mesuré par McConnaughey (1989a) semble 

atteindre un plateau aux alentours de 4 %o et la relation mesurée par Allison et al. 

(1996) ne donne un appauvrissement que de 0,67 %o pour une variation du taux 

annuel d'extension du corail de 13 mm. Cependant les données d'Allison et al. (1996) 

ne semblent pas atteindre des valeurs à l'équilibre (entre -2,46 %o et -2,75 %o pour une 

gamme de température de 27,9 à 29,4 oc au lieu d'échantillonnage) pour des taux 

d'extension très faibles (-5,22 %o pour un taux d'extension de 1 mm/an). 

Les variations de 10 %o du o180 enregistré à la sonde pourraient refléter des 

variations du taux d'extension de valeurs très faibles (d'où des o180 à l'équilibre), 

jusqu'à des valeurs plus fortes. Mais l'amplitude enregistrée par la sonde ne serait 

pas totalement expliquée par des variations du taux d'extension puisque 

l'appauvrissement maximum observée n'est que de 4 %o. Cependant, cette hypothèse 

se heurte à l'absence de co-variation entre o180 et o13C. En effet, l'effet cinétique 

d'équilibration isotopique entre l'eau et HC03- joue à la fois sur l'oxygène et le 

carbone (McConnaughey, 1989a- figure IV-31). 

Si la variation de 10 %o en o180 du corail était due à une variation du taux 

d'extension, une co-variation du o13C devrait être enregistrée, ce qui n'est pas le cas. 

Donc la variation du taux d'extension à petite échelle ne semble pas être un des 

mécanismes expliquant la grande variation en o180 du corail. 
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Fig. IV-31: Corrélation entre le ()BC (%o, PDB) et le taux d'extension (mm/an) pour des 

colonies de Pavana clavus collectées à l'île de Santa Cruz et l'île de San Cristobal. D'après 

McConnaughey (1989a). 

V.5.3. Micro-architecture du corail 

Chez les coraux, il peut également exister des différences de 0180 selon les 

éléments de squelette analysés. En effet, Land et al. (1975) ont trouvé des disparités 

de o180 entre les thèques, les septes et les columnelles. La différence maximum 

mesurée est de 2,8 %a et serait due à des taux d'extension qui ne seraient pas les 

mêmes pour les différents éléments du squelette. 

Afin de vérifier si nos données à l'échelle micrométrique reflètent également 

des disparités liées aux différents éléments constitutifs du squelette corallien, nous 

devons examiner nos données en fonction de la micro-architecture (figure IV-32). 
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Fig. IV-32 :Différentes sections d'un squelette de Parites de la macro-architecture à la 

micro-architecture (d'après Gvirtzman & Friedman, 1977 et Castellaro, 1999). 
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L'élément fondamental des unités squelettiques est la trabécule. Il s'agit d'un 

ensemble de cristaux d'aragonite, aciculaires, divergeant d'une ligne centrale sombre. 

Cet ensemble a un diamètre moyen de 100 à 600 p.m (Bignot, 1976). La ligne sombre 

est constituée d'une succession de plages sombres appelées centres de calcification 

d'où partent les faisceaux de cristaux. Chaque éventail qui converge vers un centre 

de calcification est appelé sclérodermite ou sphérulite (Brian & Hill, 1941). La section 

transversale de la trabécule a une forme circulaire ou polygonale. Un centre de 

calcification est constitué de cristaux courts (1p.m) individualisés et sans orientation 

particulière (Bignot, 1976). Il est entouré d'une couche de longs cristaux aciculaires 

jointifs d'un diamètre de 1 à 2 p.m (Wise, 1972). En section longitudinale, la trabécule 

apparaît comme un empilement de sclérodermites (Bignot, 1976). 

A la sonde ionique, les éléments de la micro-architecture du corail qui sont 

analysés sont typiquement les trabécules (élément vertical) et les synapticules 

(élément horizontal). Pour vérifier s'il existait un lien entre nos mesures de o180 à 

l'échelle micrométrique et la micro-architecture du corail, nous avons reporté sur la 

figure IV -33 les valeurs de o180 mesurées à la sonde ionique en fonction de la 

localisation des points au niveau du squelette. Il apparaît alors que les valeurs les 

plus appauvries se trouvent au niveau des synapticules et donc un lien est possible 

entre la micro-architecture du corail et la composition isotopique d'oxygène. Nous 

avons donc essayé d'attribuer pour chaque point de sonde une localisation soit sur 

les trabécules, soit sur les synapticules. Les histogrammes de la figure IV-34 montrent 

que les synapticules semblent avoir des o180 un peu plus appauvris que les 

trabécules, mais que la différence reste faible. 
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0 50 100 150 200 250 300 350 400 450 500 550 

Distance (pm) 

Fig. IV-33 : 8180 (%o, SMOW) en fonction de la distance pour les 500 premiers Jlm. Les 

points correspondent aux trous de sonde de la photographie (MEB). Les barres d'erreur sont 

de ± 1 0' et tiennent compte de l'erreur sur la mesure et de celle sur le standard. 
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Fig. /V-34 : Histogrammes des 8180 mesurés à la sonde ionique en fonction de leur 

localisation sur des trabécules ou des synapticules. 
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Comme nous l'avons vu au chapitre II (§ 1!.1.2), Cohen et al. (2001) ont 

différencié leurs données Sr 1 Ca à la sonde ionique selon les éléments de la micro

architecture (centres de calcification et fasciculi). Cette distinction entre aragonite 

diurne et nocturne n'est cependant pas possible sur notre échantillon. L'épaisseur des 

trabécules analysées est autour de 50 pm et les centres de calcification ont un 

diamètre inférieur à 5 pm (figure IV-35) alors que les trous de sonde sont de l'ordre 

de 15 pm de large et 30 pm de long. 

60 pm 

Fig. IV-35: Photographie MEB des centres de calcification de notre échantillon. 

Pour établir au mieux un lien entre les o180 et la micro-architecture, il faudrait 

mesurer un autre échantillon de corail d'une autre famille comme par exemple celle 

des Favidées. Ce corail présente les avantages d'avoir des polypes de diamètre plus 

important (environ 5 mm au lieu de 1 mm pour les Parites) et d'avoir une micro

architecture plus simple. 
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V.5.4. Influence des zooxanthelles . 

Comme nous l'avons vu précédemment (§ V.4.1), les mesures de o180 de la 

coquille de Tridacna ne montrent pas de variation de même ampleur que celle 

enregistrée par le corail. Comme les Tridacna ont aussi la particularité de posséder 

des zooxanthelles, l'analyse de cette coquille peut donc fournir un moyen de vérifier 

qu'un changement dans l'activité des zooxanthelles pourrait être à l'origine des 

variations de 10 %o du 0180 du corail. 

A priori, il n'existe pas de phénomène d"'effet vital" chez les Tridacna. Cette 

hypothèse semble confirmée par nos données à l'échelle micrométrique. En effet, 

nous n'observons aucune variation significative du o180 comme nous avons pu le 

voir chez les coraux. Ceci tendrait à montrer que des changements dans l'activité des 

zooxanthelles ne serait pas à l'origine des variations observées dans les coraux. 

Spero & DeNiro (1987) étaient arrivés à la même conclusion pour des 

expériences faites sur des foraminifères planctoniques symbiotiques (Orbulina 

universa). Ces foraminifères ont grandis en laboratoire à une même température et 

sous différentes intensités lumineuses. L'analyse de leur calcite ne montrait aucune 

variation en o180 et donc l'activité photosynthétique de l'algue symbiotique n'affecte 

pas le o180 du carbonate précipité. 

V.5.5. Changements biologiques 

Sur la figure IV-36, les moyennes à± 200 pm montrent des cycles nettement 

identifiables. Ces cycles ont une périodicité de 1000 - 1500 pm. Cette périodicité 

correspond à environ un mois si on considère une extension annuelle de 15 mm, soit 

1250 pm par mois si on suppose un taux de croissance constant. Ces cycles sont peut

être liés à la précipitation des dissépiments selon des cycles mensuels ou des cycles 

lunaires comme il a été observé chez Montastraea faveolata (Winter et al., 2000). Lors 

du polissage de l'échantillon, les dissépiments sont partis. Il n'est donc pas possible 

de vérifier si les cycles observés correspondent bien à la mise en place des 

dissépimen ts. 
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Fig. IV-36: Moyennes obtenues sur les 8180 pour un intervalle de± 200 ttm. Des cycles 

mensuels sont nettement visibles. 

V.5.6. Variations de pH 

Comme nous l'avons vu dans le chapitre III, le Ù180 des carbonates est sensible 

à la fois aux variations de température, mais aussi aux variations du pH de la 

solution à partir de laquelle ils précipitent. La gamme de variation de nos mesures de 

ù180 correspondent ainsi à une variation de pH du pH de l'eau de mer (environ 8,5) 

jusqu'à des pH très basiques (figure IV-37). 

Cette variation de pH pourrait avoir lieu soit dans le coelenteron, soit dans le 

fluide de calcification. Comme des mesures de pH dans le coelenteron ont donné des 

valeurs comprises entre 7,5 et 8,5 (Kühl et al., 1995; Furia et al., 1998), cette variation 

de pH serait plutôt au niveau du fluide de calcification. Pour expliquer l'ensemble 

des données obtenues, il faudrait une gamme de pH de 8,2 à 13,4 ± 0,3 (en utilisant 

l'équation déterminée par Usdowski & Hoefs, 1993). Cette variation de pH affecte 

très peu le ù13C du squelette corallien car il existe une faible différence entre le ()13C de 

HC03- et celui de CO/- (Mook, 1986). 
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Fig. IV-37: 8180 des différentes espèces carbonatées et 8180 du carbonate précipité en fonction 

du pH. La gamme de variations de 8180 mesurées à échelle micrométrique est reportée en 

grisée. Modifié d'après Usdowski & Hoefs (1993). 

Il est possible de vérifier cette hypothèse de variations de pH en se 

servant des mesures de o11B. En effet, comme nous l'avons vu précédemment, le o11B 

des carbonates est un indicateur de pH. Le o180 du corail semble relié à la micro

architecture (différence entre synapticule et trabécule). C'est pourquoi, dans la figure 

IV -37 nous avons également fait la distinction entre ces deux parties du squelette 

corallien. Les variations de o11B mesurées à échelle micrométrique indiquent une 

variation de pH de 8,6 à 9,3, en utilisant l'équation du chapitre II (§ 11.2.1.) et le 

coefficient de fractionnement de Palmer et al. (1987). La précipitation de l'aragonite 

du corail est alors à l'équilibre isotopique inorganique. Cette variation de pH est 

largement insuffisante pour expliquer l'ensemble des données. La figure IV-38 

montre que, en plus de cette variation de pH, il existe un autre phénomène, 

matérialisé par une relation linéaire entre o180 et o11B, qui ne fractionne que les 

isotopes de l'oxygène et qui s'exprimerait plus à pH basique qu'à pH plus acide. 

Dans l'état actuel, il nous est impossible de déterminer quel est ce processus. 

Mais nous pouvons aussi remarquer que les deux droites du graphe o180- o11B 

se recoupent à une valeur d'équilibre isotopique de bore et d'oxygène à un pH 

proche de celui de l'eau de mer. 
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Fig. IV-38: 8180 (%o, SMOW) en fonction de 811B (%o, NBS 951) pour les mesures à l'échelle 

micrométrique et courbe théorique de la variation de pH entre 8,6 et 9,3 avec le coefficient de 

fractionnement de Palmer et al. (1987). 

V.6. Déséquilibre du 813C du squelette corallien 

Le ù13C mesuré à l'échelle micrométrique, comme à l'échelle globale, ne 

présente pas de grande variation mais reste en déséquilibre isotopique avec l'eau de 

mer environnante. Pour le corail étudié, ce déséquilibre est d'environ 3 à 4%o. 

Le carbone provenant directement du milieu environnant n'est pas la source 

principale de CID (carbone inorganique dissous) pour la calcification du corail, que 

ce soit sous des conditions de lumière ou d'obscurité (Furla et al., 2000). La source 

majeure serait soit des ions bicarbonates intracellulaires, soit du co2 métabolique 

(Goreau, 1961; Pearse, 1970; Erez, 1978). Furla et al. (2000) ont montré que la source 

principale de CID pour la calcification est le CID métabolique, indépendamment des 

conditions lumineuses. Le C02 métabolique représente ainsi 70 à 75% du CID total 

utilisé pour la calcification, le carbone provenant directement de l'eau de mer ne 
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représentant que 25 à 30 %. Ce mélange de deux sources de carbone pour la 

calcification a des conséquences sur le ù13C du squelette corallien car le C02 

métabolique a une composition isotopique de carbone relativement appauvrie en 13C 

(figure IV-39). Le ù13C du C02 métabolique est, par exemple, de -21,9 %o chez le 

foraminifère Orbulina universa (foraminifère contenant des algues symbiotiques) 

(Zeebe et al., 1999). 

25-30% 

co2 métabolique 

(respiration) 

ù13C = -21,9 %o 
(foraminifères, 

Zeebe et al., 1999) 

Fig. IV-39: Sources de carbone pour la calcification des coraux et 813C associés. D'après 

Zeebe et al. (1999) et Furia et al. (2000). 

Ces deux sources différentes de CID n'affectent pas la composition isotopique 

d'oxygène car H 20 tamponne tout le milieu pour cet élément. 

VI. Conclusions 

Les mesures à l'échelle de la dizaine de pm des compositions isotopiques de 

bore et d'oxygène montrent des variations de l'ordre de 10 %o, soit environ 10 fois 

plus que celles mesurées à échelle millimétrique. Par contre, les variations de la 

composition isotopique de carbone sont beaucoup plus limitées et restent dans la 

gamme des ù13C mesurés par voie "classique". 
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Il semble que le déséquilibre observé entre le o13C de l'aragonite inorganique et 

celui du squelette corallien soit dû à l'apport majoritaire de co2 provenant de la 

respiration et qui a un o13C inférieur à celui du CID marin. 

Les mesures de 0180 ne peuvent être expliquées par des variations de 

paramètres environnementaux tels que la température ou la salinité de l'eau de mer. 

Elles montrent que l'effet "vital" dérive d'une grande hétérogénéité de la composition 

isotopique d'oxygène du squelette corallien à l'échelle de quelques dizaines de pm. 

Cela peut permettre de comprendre le fait que l'effet "vital" n'est pas le même pour 

des colonies d'une même espèce vivant dans les mêmes conditions 

environnementales. Les variations de o180 semblent avoir une explication complexe 

et sont sans doute dues à plusieurs phénomènes: (1) une variation de pH, mais qui 

serait assez faible (de l'ordre d'une unité pH) selon les mesures de o11B ; (2) un 

processus de fractionnement des isotopes de l'oxygène qui s'exprimait plus à pH 

basique qu'à pH acide, ce processus reste à être déterminé; (3) des cycles mensuels 

peut-être liés à des changements biologiques dus à la mise en place des dissépiments 

; (4) des parties du squelette corallien qui possèderaient des 0180 plus appauvris en 
180 que d'autres éléments (synapticules par rapport aux trabécules). 
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V- CONCLUSION ET PERSPECTIVES 

Nous avons développé à la sonde ionique la mesure des compositions 

isotopiques de carbone et d'oxygène avec des reproductibilités internes sur 

carbonates de l'ordre 0,2 %o et des reproductibilités externes de l'ordre de 0,65 %o 

pour le carbone et inférieure à 0,5 %o pour l'oxygène. Ces reproductibilités sont 

inférieures à celles obtenues par Mahon et al. (1998) qui ont obtenu environ 0,5 %o et 

environ 0,8 %o de reproductibilités internes et externes, respectivement, pour 

l'oxygène sur un standard de calcite. Les trous de sonde sont compris entre 30 et 50 

pm de long, 15 à 50 pm de large et moins de 1pm à 3pm, selon le nombre d'analyses 

pratiquées dans le même trou. 

Nous avons également mis en évidence qu'il était très important de choisir un 

standard avec la même matrice. En effet, le fractionnement instrumental de la calcite 

et de l'aragonite sont relativement différents, bien que leurs compositions chimiques 

soient les mêmes. La différence de fractionnement est d'environ 3 %o pour l'oxygène 

et de 4,5 %a pour le carbone, l'aragonite étant plus fractionnée que la calcite. 

Cette précision sur les mesures nous a permis d'envisager une application aux 

marqueurs paléoenvironnementaux et notamment d'étudier les coraux. Les coraux 

fournissent un enregistrement des conditions chimiques et physiques de l'eau de mer 

environnante au moment de la précipitation de leur squelette carbonaté. Ils ont 

l'avantage de pouvoir proposer une haute résolution pour ces conditions du fait de 

leur fort taux de croissance (plusieurs mm par an). La plupart des enregistrements 

paléoclimatiques obtenus à partir des coraux sont issus de mesures de 3180 et ()13C. 

Mais, chez les coraux, ces deux systèmes isotopiques apparaissent en déséquilibre 

par rapport aux fractionnements isotopiques entre l'aragonite inorganique et l'eau. 

Cet écart systématique est appelé effet "vital". Deux principaux mécanismes sont 

actuellement proposés pour expliquer cet effet "vital" : une variation de pH dans le 

fluide de calcification (Adkins, 2000) ou un effet cinétique lors de la précipitation de 

l'aragonite du squelette (McConnaughey, 1989b). Le 313C serait affecté également par 

cet effet cinétique et par une contribution de co2 métabolique venant de la 

respiration du corail qui est appauvri en 13C. 
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Les mesures de o180 dans les coraux à échelle micrométrique ont montré des 

variations de l'ordre de 10 %o, soit 10 fois supérieures à celles enregistrées par 

méthode "classique" (attaque acide et spectromètre de masse) à échelle millimétrique. 

Les valeurs supérieures de o180 sont à l'équilibre isotopique inorganique de 

l'aragonite pour des températures comprises entre 20,8 et 25,5 oc. Les valeurs les plus 

basses sont très appauvries en 180 par rapport à l'équilibre isotopique inorganique et 

sont proches de la composition théorique du cot (18,4 %o) présent dans le fluide de 

calcification. Les o180 se distribuent de part et d'autre de la gamme des o180 obtenus 

par méthode "classique" (de 26,16 à 27,18 %o) et la moyenne (26,37 %o) des mesures 

faites par sonde ionique (201 analyses) est dans cette gamme. Les mesures de 

composition isotopique de bore montrent elles aussi une grande variation de 18,61 

%o à 30,59 %o. La moyenne des o11B est de 24,42 %o ce qui est dans la gamme des 

coraux modernes (de 23,3 %o à 25,5 %o, Gaillardet & Allègre, 1995). Les mesures de 

o13C ne montrent aucune variation de cette ampleur et sont toutes comprises dans la 

gamme des mesures à échelle millimétrique. 

Ces résultats pour les compositions isotopiques de bore, carbone et d'oxygène 

à l'échelle micrométrique ont plusieurs implications: 

- l'effet vital ne résulte pas d'un écart constant de o180 avec l'équilibre 

inorganique dans la biominéralisation. Au contraire, il résulte d'une large dispersion 

des compositions isotopiques. 

- le découplage entre o180 et 813C implique que le mécanisme de contrôle de 

ces compositions isotopiques n'est pas lié à l'effet cinétique d'équilibration entre co2 
et HC03- (McConnaughey, 1989b). 

- le déséquilibre des mesures de o13C reflètent sans doute le mélange des deux 

sources dont provient le CID (Carbone Inorganique Dissous). En effet, la source 

principale de CID est le C02 métabolique issu de la respiration du corail (70-75% du 

CID - Furia et al., 2000). Ce C02 a un 813C très appauvri en 13C (par exemple, -21,9 %o 

pour les foraminifères- Zeebe et al., 1999) par rapport au CID venant de l'eau de mer 

directement (813C"" 1 %o). Ceci n'affecte pas les mesures de o180 car l'eau tamponne 

tout le milieu pour l'oxygène. 

- des variations mensuelles de l'ordre de 4 %o sont présentes au niveau du 

corail et pourraient être liées à la mise en place des dissépiments. 

- des variations de pH ne peuvent pas non plus expliquer à elles seules la 

gamme de variation de o180. En effet, les mesures de bore impliquent une variation 

de pH de l'ordre d'une unité pH (de 8,6 à 9,3). 
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Fig. V-1 :Schéma global des principaux résultats de cette étude pour les compositions 

isotopiques d'oxygène du squelette corallien. Les différentes valeurs de /PO des principales 

espèces mises en jeu sont notées (C02, HC03-, CO/' et CaC03). Sont également représentées 

la gamme de 8180 mesurée par méthode "classique", ainsi que la gamme de 8180 mesurés par 

sonde ionique. Ces 8180 ont été séparés en fonction de leur localisation au niveau de la micro-

architecture du corail (trabécule et synapticule). 

- les variations du o180 à échelle micrométrique sont donc le résultat de 

plusieurs processus: (1) des variations de pH de l'ordre de 1 unité, qui ont été mises 

en évidence par les mesures de onB ; (2) un processus qui fractionnerait les isotopes 

de l'oxygène et qui s'exprimerait plus à pH basique qu'à pH acide. Ce processus 

fractionne de telle façon que les 0180 du squelette corallien atteignent les valeurs du 

o180 des ions CO/'. Dans l'état actuel, nous ne sommes pas en mesure de déterminer 

la nature de ce processus. Il est possible d'imaginer, par exemple, une cristallisation 

ultra-lente de l'aragonite qui privilégierait une calcification à partir des ions CO/' au 

lieu des ions HC03-, majoritaires aux pH considérés, les ions CO/' ayant un 0180 

inférieur à celui de HC03- (18,4 %o et 34,3 %o respectivement- Usdowski et al., 1991). 

Cette hypothèse reste à vérifier par des expériences de croissance cristalline. (3) Des 

changements biologiques liés à la mise en place des dissépiments ; (4) des 

hétérogénéités des o180 au niveau des différentes parties du squelette avec 
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notamment les synapticules qui auraient un 0180 plus appauvri que les trabécules 

(figure V-1). 

Beaucoup reste à faire sur les coraux pour comprendre la logique de l'effet 

"vital". Nous avons vu que l'effet "vital" reflète une grande hétérogénéité de la 

composition isotopique d'oxygène du squelette corallien. La compréhension des 

mécanismes de contrôle de l'effet vital est importante car se pose le problème de la 

stabilité de l'effet vital et donc de la signification des mesures à l'échelle 

millimétrique en terme de paléothermomètre par exemple à l'échelle saisonnière. De 

ce point de vue, le couplage des données isotopiques avec d'autres traceurs tels que 

les rapports élémentaires Sr/Ca (étude du fractionnement cinétique) et Mg/Ca 

pourrait permettre cette meilleure compréhension. 

Il serait intéressant, au vu des résultats de Cohen et al. (2001), d'examiner les 

variations quotidiennes sur des échantillons qui s'y prêtent mieux que celui sur 

lequel nous avons travaillé. 

Il faudrait également compléter l'enregistrement à l'échelle micrométrique des 

compositions isotopiques de carbone, de bore et d'oxygène afin de couvrir au moins 

une année de croissance. 

Une étude plus approfondie du point de vue physiologique pourrait 

permettre de mieux comprendre les processus liés à la calcification et ainsi de 

déterminer le mécanisme responsable du fractionnement des isotopes de l'oxygène à 

pH plus basique. 

Il serait également utile de faire des mesures de o11B, o13C et o180 sur d'autres 

familles de coraux, comme celle des Favidées qui est sans doute plus propice pour 

noter des liens entre les compositions isotopiques du squelette et la micro

architecture. En effet, les coraux du genre Parites ont une micro-architecture assez 

complexe et donc ne se prêtent pas aisément à ce genre d'étude. Enfin, une croissance 

en laboratoire de coraux en conditions contrôlées pourrait également permettre de 

mieux contraindre les différents processus responsables de l'hétérogénéité des o180 

du squelette des coraux. 

Il serait également intéressant de procéder à des expenences de 

cristallisation d'aragonite ou de calcite en laboratoire afin d'étudier la cristallisation 

ultra-lente pour voir si ce mécanisme est possible pour expliquer certaines de nos 

données de o180. 
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Grâce aux développements des mesures de compostions isotopiques de 

carbone et d'oxygène à la sonde ionique, il est également possible d'envisager des 

études d'autres marqueurs paléoenvironnementaux tels que les foraminifères, les 

sclérosponges ou les pollens. 

Les foraminifères sont, comme les coraux, des marqueurs des conditions 

paléoclimatiques très utilisés. Ils précipitent des tests de calcite ou d'aragonite en 

léger déséquilibre isotopique (carbone, oxygène et bore) avec l'eau de mer 

environnante (Erez, 1978 ; Curry & Matthews, 1981 ; Sanyal et al., 1996). Plusieurs 

études seraient possibles grâce à la sonde ionique: l'origine de l'effet "vital" chez les 

foraminifères, des mesures de la croûte gamétogénique et ainsi vérifier le biais qu'elle 

peut entraîner sur les mesures, des mesures de o13C et o180 pour les différentes 

chambres des tests de foraminifères pour quantifier les changements isotopiques liés 

à la croissance. 

Certaines éponges ont un squelette carbonatée (seulement 16 espèces sont 

connues). Elles sont appelées sclérosponges ou éponges corallines. Ces sclérosponges 

sont depuis peu étudiées en paléoclimatologie (Druffel & Benavides, 1986; Swart et 

al., 1998) du fait de leur potentiel à compléter les données obtenues grâce aux coraux. 

car elles ont l'avantage de précipiter leur squelette en équilibre isotopique de carbone 

et d'oxygène avec l'eau de mer environnante (Bohm et al., 2000). Mais du fait de leur 

taux de croissance très faible (0,1 à 0,4 mm/an), les échantillons étudiés actuellement 

représentent plusieurs années (de 2 à 4 ans). Il serait donc intéressant d'analyser des 

échantillons de sclérosponges par sonde ionique afin de mieux déterminer les limites 

possibles de leurs enregistrements paléoclimatiques. 

La composition isotopique en carbone des plantes dépend du cycle 

photosynthétique (C3 ou C4) utilisé. Au niveau de ces plantes, il serait intéressant de 

mesurer des grains de pollen par sonde ionique. En effet, il serait possible d'analyser 

un seul grain de pollen et non des assemblages comme il est pratiqué actuellement. 

La sporopollénine (constituant du pollen et des spores) a l'avantage d'être une 

matière organique qui se conserve très bien et qui de plus garde la signature 

isotopique des plantes C3 et C4. 

Il existe donc de nombreuses applications en paléoclimatologie pour les 

mesures de compositions isotopiques de bore, de carbone et d'oxygène par sonde 
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ionique. Une des limitations possible est la précision sur les mesures(± 0,9 %o pour le 

bore,± 0,65 %o pour le carbone et± 0,4 %o pour l'oxygène). Elle peut sans doute être 

améliorée pour le bore et le carbone, mais est certainement proche de sa limite pour 

l'oxygène (ceci est dû à la reproductibilité à échelle micrométrique des standards). 
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Figure I-1 :Variations astronomiques de l'orbite terrestre. a) Obliquité (T = 41 000 

ans). b) Précession des équinoxes (T = 21 700 ans). c) Excentricité (T = 95 000 ans). 

Figure I-2 : a) Enregistrement du 8180 de foraminifères pour les derniers 650 000 ans 

(d'après Imbrie et al., 1984). b) Analyse spectrale de l'enregistrement isotopique 

d'oxygène (d'après Imbrie, 1985). 

Figure I-3 : Schéma du courant océanique profond salé. Le courant se crée dans 

l'Atlantique Nord (NADW ou North Atlantic Deep Water). D'après Broeker & Denton, 

1990. 

Figure I-4 : Diverses calibrations 8180 - température pour le genre Parites (d'après 

McConnaughey, 1989a; Chakraborty & Ramesh, 1993; Cornu, 1995; Mitsugushi et 

al., 1996; Quinn et al., 1996; Wellington et al., 1996; Abe et al., 1998 ; Gagan et al., 

1998; Castellaro, 1999). 

Figure II-1 : Processus d'ionisation dans l'échantillon bombardé par un faisceau 

d'ions primaires (d'après Hinton, 1995). 

Figure II-2 : Schéma de la sonde ionique Caméca ims 1270 (d'après un document 

Caméca). 

Figure II-3 : Schéma montrant la position des plans image et cross-over. Les plans 

image sont représentés en gris et les plans cross-over en italique. 

Figure II-4: Schéma d'un duoplasmatron (d'après un document Caméca). 

Figure II-5: Schéma d'une source à césium (d'après un document Caméca). 

Figure II-6 : Relations entre l'intensité et le diamètre du faisceau primaire selon les 

ions primaires émis (d'après Hinton, 1995). 

Figure II-7: Rapports de rendement d'émission des ions secondaires M-;M+ pour un 

bombardement en ions primaires Cs+ et o- (d'après Storms et al., 1977). 

Figure II-8 : Auto-compensation des charges à la surface d'un échantillon isolant 

(d'après un document Caméca). 

Figure II-9: Schéma du canon à électrons (d'après un document Caméca). 
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Figure II-10: Schéma de la colonne primaire (d'après un document Caméca). 

Figure II-11 : Exemple de spectre en énergie pour l'ion 88Sr+ réalisée avec une sonde 

ionique Caméca ims 3f. La tension d'accélération secondaire est de + 4 500 V et la 

distribution en énergie est obtenue avec une fenêtre en énergie fermée à quelques eV. 

Figure II-12: Schéma de la partie transfert (d'après un document Caméca). 

Figure II-13: Schéma du spectromètre de masse (d'après un document Caméca). 

Figure II-14: Trajectoire des ions secondaires dans le secteur électrostatique. 

Figure II-15: Trajectoire des ions secondaires dans le secteur magnétique. 

Figure II-16 : Schéma de la détection. Les différents détecteurs sont choisis suivant la 

tension appliquée au niveau du déflecteur (d'après un document Caméca). 

Figure II-17 : Schéma de principe d'une cage de Faraday (d'après un document 

Caméca). 

Figure II-18: Schéma d'un multiplicateur d'électrons (d'après un document Caméca). 

Figure II-19: Schéma de la multicollection (d'après un document Caméca). 

Figure II-20 :Schéma de la configuration de la multicollection (d'après un document 

Caméca). 

Figure II-21: Exemple de pics en multicollection.les isotopes mesurés sont 160 sur L'2 

et 180 sur Hl. 

Figure II-22 : Spectre en énergie d'ions secondaires positifs émis sous l'effet d'un 

faisceau primaire 0- sur une matrice de silicate (la fenêtre en énergie est inférieure à 

2 eV) et principe du filtrage en énergie (modifié d'après Hinton, 1995). 

Figure II-23: Définition de la résolution de masse (d'après Chaussidon, 1988). 

Figure II-24: Principe de la résolution de masse (d'après Chaussidon, 1988). 

Figure II-25 : Spectre de haute résolution (M/ ~M = 4800) à la masse 18 sur carbonate. 

Noter qu'à cette résolution de masse, l'interférence de 160H2 est totalement résolue. 

Figure II-26 : Gamme de fractionnement instrumental (~inst en %o 1 amu) en fonction 

de l'élément étudié (masse de l'isotope léger). 

Figure II-27 : Exemple d'influence de différents paramètres sur le fractionnement 

instrumental. Les barres d'erreur représentent± lcr en reproductibilité interne. 

Figure II-28 : Exemple de l'effet de la variation de la tension d'un des déflecteurs 

(DDy) sur l'intensité du signal au niveau d'une cage de Faraday. 

Figure II-29 : Exemple de PHD (Pulse Height Distribution) sur la masse de 180 pour 

une tension du multiplicateur de 2232 V. Dans ce cas, le seuil a été réglé à 40 mV. 

Figure II-30: a) Fractionnement instrumental (ainst) pour les isotopes du bore pour un 

verre standard synthétique (GB4) et deux solutions évaporées sur plaque de silicium 
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(eau de mer et NBS 951) ; d'après Chaussidon et al. (1997). b) Fractionnement 

instrumental pour les isotopes de l'oxygène dans une matrice de quartz et dans une 

matrice de magnétite, au cours d'une même session d'analyses. 

Figure II-31 :Reproductibilité en 8180 (SMOW) de trois standards de carbonates pour 

toutes les sessions d'analyses. Les barres d'erreur représentent ± 1 cr de 

reproductibilité interne. Carb.: calcite, arg. :aragonite, mex: calcite, DPA: dolomite. 

Figure II-32 :Profil d'analyses de composition isotopique d'oxygène sur le standard 

Carb. La reproductibilité des mesures est de ± 0,44 %o. 

Figure II-33 : Exemple de pics des isotopes du carbone en multicollection. 

MRP = 5 000 dans ce cas. A cette résolution de masse, les pics de 13C et 12CH- sont 

totalement séparés. 

Figure II-34 : Reproductibilité en 813C (PDB) de trois standards de carbonates pour 

toutes les sessions d'analyses. Les barres d'erreur représentent ± 1 cr de 

reproductibilité interne. Carb.: calcite, arg. : aragonite, mex : calcite. 

Figure II-35: Profils réalisés sur les standards carbet arg. La reproductibilité obtenue 

est de l'ordre de± 0,5 %o. 

Figure II-36: Reproductibilité de 811B sur trois standards pour les différentes sessions 

d'analyses. Les barres d'erreur représentent± 1 cr de reproductibilité interne. NBS 951 

et GB4 sont des verres ; WP22 est une aragonite. 

Figure II-37 : Différence de fractionnement instrumental pour les isotopes de 

l'oxygène entre la calcite et l'aragonite pour plusieurs sessions d'analyses. 

Figure II-38 : Différence de fractionnement instrumental pour les isotopes du carbone 

entre la calcite et l'aragonite pour plusieurs sessions d'analyses. 

Figure II-39 : Exemple de courbe de calibration pour les standards de calcite lors de 

mesures des isotopes de l'oxygène. 

Figure III-1 : Schéma d'un polype d'une forme coloniale (d'après Buddemeier & 

Gattuso, 2000). 

Figure III-2: Schéma d'un calice de squelette de corail (d'après Goreau et al., 1979). 

Figure III-3 :Coupe schématique d'un corail hermatypique (modifiée d'après Barnes 

& Chalker, 1990). 

Figure III-4 : Exemple de radiographie aux rayons X d'un squelette de corail : 

visualisation des bandes de densité. HD : bande de forte densité et LD : bande de 

faible densité (d'après Castellaro, 1999). 

Figure III-5: Schéma de la calcification (d'après Furia et al., 2000). 
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Figure III-6 : Relation entre le taux de calcification et la température moyenne 

annuelle de l'eau de mer pour des coraux provenant d'Hawaï, de la Grande Barrière 

de Corail et de Thaïlande (d'après Mitchell & Lennon, 1999). 

Figure III-7 :Relation entre la profondeur (lumière) et le taux d'extension pour une 

colonie de Montastrea annularis (Morelock, 1999). 

Figure III-8 : Rapports Sr /Ca en mmol/mol dans les fasciculi (cercles blancs) et les 

centres de calcification (cercles noirs) chez un corail Porites lutea. D'après Cohen et 

al. (2001). 

Figure III-9: Spéciation du bore à 20 oc en fonction du pH. La constante d'acidité ou 

pKa de l'acide borique est égale à environ 8,7 dans l'eau de mer (Michard, 1989). 

Figure III-10 : 811B des espèces B(OH)3 et B(OH)4- en équilibre avec une eau de mer 

actuelle (811B = 40 %o) en fonction du pH. Les données correspondent à des 811B de 

foraminifères holocènes et de coraux modernes, sauf les données de Sanyal et al. 

(1995) à pH 8,5 qui correspondent à des foraminifères glaciaires et les données de 

Pearson & Palmer (2000) qui sont des foraminifères d'âge compris entre 0,085 et 60 

millions d'années. Dans le cas de cette étude, le 811B de l'eau de mer est compris entre 

37,70 et 39,40 %o selon l'époque étudiée. On peut noter également que les données de 

Vengosh et al. (1991) sur les coraux sont nettement plus élevées que les autres études. 

Figure III-11 : Effet possible de l'intensité lumineuse sur le 811B du squelette des 

coraux. Les valeurs de pH sont issues de Kühl et al. (1995). D'après Hemming et al. 

(1998). 

Figure III -12 : Effet "métabolique". Les données sont pour un corail ahermatypique 

(Tubastrea) et un corail hermatypique (Pavana clavus). Le 8180 et le 813C sont reportés 

par rapport au PDB. Modifié d'après McConnaughey (1989a). 

Figure III-13 : Modèle du cycle du carbone chez un corail hermatypique et variations 

en 813C associés aux différents stades du cycle (d'après Goreau, 1977). 

Figure III-14 : Variation de la composition isotopique de carbone dans le tissu de 

corail (Montastrea annularis) provenant de Floride et des zooxanthelles associées. 

D'après Swart, 2000. 

Figure III-15 : Relation 8180 - température pour Acropora sp. et Styliphora pistillata 

(d'après Reynaud-Vaganay et al., 1999). 

Figure III-16 : Diagramme montrant les proportions relatives des différentes espèces 

carbonatées dans le système C02-H20 en fonction du pH. Les pK sont les valeurs à 

25 oc. D'après Morse & McKenzie (1990) et Zeebe (1999). 
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Figure III-17: Ô180 (%o, SMOW) des différentes espèces mises en jeu dans le système 

C02-H20 pour une eau à 0 %o, une température de 19 oc et pour des pH de 6, 8 et 12. 

Les coefficients de fractionnement sont issus de McCrea (1950), O'Neil & Adami 

(1969), Usdowski et al. (1991). 

Figure III-18: Variation du Ô180 de CaC03 en fonction du pH à 19 oc. Les différents 

fractionnements isotopiques de l'oxygène sont également représentés pour les 

espèces carbonatées. Les coefficients sont issus de McCrea (1950L O'Neil & Adami 

(1969), Usdowski et al. (1991). 

Figure III-19 : ~Ô13Cf (%o) = Ô13Cforam- Ô13CLc02 en fonction de la température pour le 

foraminifère Orbulina universa. Les nombres entre parenthèses indiquent le nombre 

de coquilles analysées pour chaque point. HL (haute luminosité) est > 386 

J-tmol.photons.m-2.s-1 (équivalent au maximum photosynthétique) et FL (faible 

luminosité) = 20- 30 t-tmol.photons.m-2 .s-1
• [COtl ambient est de 171 t-tmol/kg et 

[CO/) élevée est 458 t-tmol/kg. D'après Bernis et al. (2000). 

Figure III-20 : Compositions isotopiques de carbone pour les différentes espèces 

carbonatées du système C02-H20 à une température de 20 oc. D'après Mook et al. 

(1974) et Zhang et al. (1995). 

Figure III-21 : ô 180 et ô13C (%o, PDB) pour des organismes carbonatés. Les coraux 

apparaissent clairement en déséquilibre isotopique. D'après Milliman (1974). 

Figure III- 22: ~[HC03- - CaC03) = Ô13CHco3_ - Ô13Ccaco3 (%o) en fonction du taux de 

précipitation k (lmol.min-1
). Les données montrent un fractionnement cinétique. 

D'après Turner (1982). 

Figure III-23 : Schéma simplifié de la calcification chez les coraux (modifié d'après 

McConnaughey, 1989b). Le terme de membrane couvre les différents tissus du corail 

(endoderme, mésoglée et ectoderme) ainsi que le coelenteron. Les différentes parties 

ne sont pas à l'échelle. 

Figure III-24: Relation entre ô13C et Ô180 lors de fractionnement isotopique cinétique 

(FIC). R marque les effets dus à la respiration et P ceux associés à la photosynthèse. 

D'après Heikoop et al. (2000). 

Figure III-25 : Ô180 (%o, PDB) en fonction de [COtl (L:C02 = este::::: 2032 t-tmol/kg) 

pour des foraminifères Orbulina universa. Les cercles noirs représentent les 

foraminifères poussés dans l'obscurité et les cercles blancs, ceux poussés à la lumière 

(données de Spero et al., 1997). La courbe représente la courbe théorique d'Usdowski 

& Hoefs (1993). D'après Zeebe, 1999. 
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Figure III- 26 : o13C (%o, PDB) en fonction de 0180 (%o, PDB) pour un corail de mer 

profonde Desmophyllum cristagalli. D'après Adkins (2000). 

Figure IV-1 : Localisation du lieu de prélèvement des échantillons (d'après 

Castellaro, 1999). 

Figure IV-2: SST (Sea Surface Temperature) mensuelle à la station Amédée. 

Figure IV-3: Corrélation entre la SST (°C) et la température de l'air (°C). 

Figure IV-4: SSS (Sea Surface Salinity) mensuelle à la station Amédée. 

Figure IV-5: Corrélation entre SSS (%o) et précipitations (mm) mensuelles. 

Figure IV-6: Moyennes de chaque mois pour les années 1985 à 1994. a) SST en oc; b) 

SSS en %o etc) précipitations en mm. Les mois sont notés de 1 pour Janvier à 12 pour 

Décembre. 

Figure IV-7: Découpes et préparation de l'échantillon de corail pour les analyses par 

voie classique et à la sonde ionique. 

Figure IV -8 : Compositions isotopiques d'oxygène et de carbone du morceau de 

Parites étudié. Les barres d'erreur représentent± 0,1 %o (reproductibilité externe). 

Figure IV-9 : Enregistrements de o180 (%o, PDB) et o13C (%o, PDB) obtenus pour la 

colonie prélevée à Boulari pour les années 1988 à 1994. Les bandes grises 

correspondent aux bandes de haute densité. Noter que les échelles verticales sont 

inversées. D'après Castellaro (1999). 

Figure IV-10: Relation o13C (%o, PDB)- o180 (%o, SMOW) pour l'échantillon étudié. 

Figure IV -11 : Photographies au MEB de deux trous de sonde dans le squelette 

corallien. Le premier est le résultat d'une seule analyse (oxygène), le deuxième est le 

résultat de trois analyses (oxygène, carbone et bore). 

Figure IV -12 : Mesures de 8180 en fonction de la distance en J.Lm pour deux autres 

zones du corail. La gamme de 0180 calculé pour une aragonite inorganique 

précipitant en équilibre isotopique avec l'eau de mer (T de 20,8 à 25,5 °C) est 

représentée en gris foncé. La gamme de 8180 mesuré par voie classique est 

représentée en gris clair. 

Figure IV-13 : Mesures de 8180 (%o, SMOW) par sonde ionique en fonction de la 

distance en J.Lm pour les 6 sessions d'analyses dans la zone principale. 

Figure IV-14: Localisation des points de sonde pour la zone principale. La distance a 

été mesurée par rapport à un axe fictif parallèle à l'axe de croissance. Les numéros 

des points se rapportent à l'annexe II. 
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Figure IV-15 : Ù180 (%o, SMOW) de mesures effectuées dans les mêmes trous de 

sonde ou à une même distance pour des sessions d'analyses différentes. Les 

symboles grisés marquent les points qui sont en dehors de la droite de pente 1. 

Figure IV-16: Comparaison de mesures de 8180 (%o, SMOW) pour deux côtés de la 

structure du corail au cours de plusieurs sessions d'analyses. 

Figure IV-17: Corrélation 8180- intensité de H20 (coups/s) pour les mesures à la 

sonde (54 points). 

Figure IV -18 : Schéma expliquant les moyennes effectuées sur les mesures de Ù
180 

obtenues à la sonde ionique. 

Figure IV -19 : Moyennes obtenues sur les 8180 pour deux intervalles différents : 

± 200 p,m et ± 650 Jlm. Avec le premier intervalle des cycles mensuels sont nettement 

visibles. Pour l'intervalle à ± 650 Jlm, les moyennes se trouvent dans la gamme de 

variation des Ù180 mesurés à échelle millimétrique. 

Figure IV-20: Mesures de ù13C (%o, PDB) en fonction de la distance en p,m effectuées 

à la sonde ionique. La zone grisée représente la gamme de variation de ù13C mesuré à 

échelle millimétrique. Les barres d'erreur tiennent compte de l'erreur interne sur la 

mesure et de la reproductibilité des standards. 

Figure IV-21 :Données de 8180 (%o, SMOW) et de b13C (%o, PDB) en fonction de la 

distance en Jlm. La zone grisée représente la gamme de variation de ù13C à l'échelle 

millimétrique. 

Figure IV-22: Relation 8180 (%o, SMOW)- 813C (%o, PDB) pour des mesures réalisées 

dans les mêmes trous de sonde. 

Figure IV-23 :Mesures de 8180 (%o, SMOW) et de Ù11B (%o, NBS 951) pour la zone 0-

500 Jlm. Les barres d'erreur prennent en compte la précision de chaque mesure et la 

reproductibilité externe sur les standards. 

Figure IV-24: Relation entre 811B (%o, NBS 951) et Ù180 (%o, SMOW) pour les mesures 

effectuées dans les mêmes trous de sonde. 

Figure IV-25 :Relation entre ù11B (%o, NBS 951) et 813C (%o, PDB) pour les mesures 

effectuées dans les mêmes trous de sonde. 

Figure IV-26: Localisation des points de sonde pour l'échantillon NC 36 PV 11. 

Figure IV-27 : 8180 (%o, SMOW) en fonction de la distance en p,m pour un Parites 

ancien NC 36 PV 11 d'âge compris entre 6 090 ± 90 et 6 330 ± 110 ans 14C cal BP 

(Cabioch, 1988 et Castellaro, 1999). La zone en gris représente la gamme de variation 

mesurée pour cet échantillon par voie classique (Castellaro, 1999). Les barres d'erreur 
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sont de ± 1 cr et tiennent compte de l'erreur interne sur la mesure et de la 

reproductibilité des standards. 

Figure IV-28 : 8180 (%o, SMOW) et 813C (%o, PDB) en fonction de la distance (Jlm) 

pour une coquille de Tridacna. ). Les barres d'erreur représentent ± 1 cr et tiennent 

compte de l'erreur interne sur la mesure et de la reproductibilité des standards. 

Figure IV-29 : Effet cinétique chez un corail ahermatypique (Tubastrea). Modifié 

d'après McConnaughey (1989a). 

Figure IV-30: a) Variation du 8180 (PDB) en fonction du taux d'extension pour deux 

coraux Pavana clavus récoltés à l'île Santa Cruz et l'île San Cristobald (d'après 

McConnaughey, 1989a) et b) Variation du 8180 (PDB) en fonction du taux d'extension 

pour Parites lutea provenant de Phuket, Thaïlande (d'après Allison et al., 1996). 

Figure IV-31: Corrélation entre le 813C (%o, PDB) et le taux d'extension (mm/an) pour 

des colonies de Pavona clavus collectées à l'île de Santa Cruz et l'île de San Cristobal. 

D'après McConnaughey (1989a). 

Figure IV-32: Différentes sections d'un squelette de Parites de la macro-architecture à 

la micro-architecture (d'après Gvirtzman & Friedman, 1977 et Castellaro, 1999). 

Figure IV-33: 8180 (%o, SMOW) en fonction de la distance pour les 500 premiers Jlm. 

Les points correspondent aux trous de sonde de la photographie (MEB). Les barres 

d'erreur sont de± 1 cr et tiennent compte de l'erreur sur la mesure et de celle sur le 

standard. 

Figure IV -34 : Histogrammes des 8180 mesurés à la sonde ionique en fonction de leur 

localisation sur des trabécules ou des synapticules. 

Figure IV -35 : Photographie MEB des centres de calcification de notre échantillon. 

Figure IV -36 : Moyennes obtenues sur les 8180 pour un intervalle de ± 200 Jlm. Des 

cycles mensuels sont nettement visibles. 

Figure IV-37: 8180 des différentes espèces carbonatées et 8180 du carbonate précipité 

en fonction du pH. La gamme de variations de 8180 mesurées à échelle 

micrométrique est reportée en grisée. Modifié d'après Usdowski & Hoefs (1993). 

Figure IV-38: 8180 (%o, SMOW) en fonction de 811B (%o, NBS 951) pour les mesures à 

l'échelle micrométrique et courbe théorique de la variation de pH entre 8,6 et 9,3 avec 

le coefficient de fractionnement de Palmer et al. (1987). 

Figure IV-39 : Sources de carbone pour la calcification des coraux et 813C associés. 

D'après Zeebe et al. (1999) et Furia et al. (2000). 

- Table des illustrations - 8 



Figure V-1 : Schéma global des principaux résultats de cette étude pour les 

compositions isotopiques d'oxygène du squelette corallien. Les différentes valeurs de 

8180 des principales espèces mises en jeu sont notées (C02, HC03-, COt et CaC03). 

Sont également représentées la gamme de 8180 mesurée par méthode "classique", 

ainsi que la gamme de 8180 mesurés par sonde ionique. Ces 8180 ont été séparés en 

fonction de leur localisation au niveau de la micro-architecture du corail (trabécule et 

synapticule). 

Tableaux 

Tableau II-1 : Mesures isotopiques de carbone et d'oxygène de trois carbonates. Les 

erreurs données représentent les écarts types sur trois mesures. 

Tableau II-2 : a) Conditions analytiques pour les mesures isotopiques de bore, de 

carbone et d'oxygène sur carbonates en monocollection. b) Conditions analytiques 

pour les mesures isotopiques de carbone et d'oxygène sur carbonates en 

multicollection. 

Tableau III-1: Fractionnement de l'oxygène en fonction de la température pour des 

calcites et des aragonites à l'équilibre isotopique et pour des squelettes de coraux 

(Porites). 8180PoBc et 8180sMowe représentent les compositions isotopiques d'oxygène 

du corail par rapport au PDB et de l'eau par rapport au SMOW, respectivement. La 

température est exprimée en degré Celsius et la pente en %o ;oc. 

Tableau IV -1 : Mesures de différents standards internationaux de calcite. Les 813C 

sont exprimés par rapport au PDB et les 8180 par rapport au SMOW. 

Tableau IV-2: Données de 8180 (SMOW) et 813C (PDB) mesurées par spectrométrie de 

masse, conversion en échelle PDB et température correspondante (en °C). 

Tableau IV-3: Valeurs de 813C (%o, PDB) mesurés par sonde ionique selon la distance 

en 11m et 8180 (%o, SMOW) correspondant. Les erreurs tiennent compte de la 

précision de la mesure et de la reproductibilité externe sur les standards. Les erreurs 

de 8180 sont grandes car elles sont issues de la première session d'analyses. 

Tableau IV-4: Mesures de 811B (%o, NBS 951) par sonde ionique. La distance en J.Lm a 

été reportée ainsi que les mesures correspondantes en 813C (%o, PDB) et 8180 (%o, 

SMOW). Les erreurs sont de± 1cr et tiennent compte des reproductibilités internes et 

externes. 
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Tableau IV-5 : 8180 (%o, SMOW) mesurés par sonde ionique sur un corail ancien 

(NC36 PVll- Castellaro, 1999) en fonction de la distance en tJ-m. Les points 1 et 3 ont 

arbitrairement été pris à une distance de O. Les points 2 et 4 ne figurent pas dans ce 

tableau car ils correspondent à des mesures d'aragonite secondaire. 
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ANNEXE I 

MESURES DES STANDARDS DE 

CARBONATE A LA SONDE IONIQUE 

a) Composition isotopique d'oxygène 
b) Composition isotopique de carbone 
c) Composition isotopique de bore 





Annexe 1: Valeurs mesurées des compositions isotopiques d'oxygène, de carbone et 

de bore sur différents standards. Mex. et Carb. sont des calcites; Arg. et WP22 sont 

des aragonites. GB4 et NBS 951 sont des verres. 

a) Compositions isotopiques d'oxygène 

Car b. erreur Me x. erreur Arg. erreur 

(11,31 %o) (23,64 %o) (23,50 %o) 

11,33 0,27 22,89 0,36 23,56 0,20 

11,52 0,40 24,11 0,20 22,76 0,16 

11,13 0,19 23,82 0,24 24,18 0,13 

11,43 0,57 23,13 0,23 22,47 0,29 

11,80 0,24 24,55 0,35 23,96 0,34 

10,88 0,20 22,81 0,17 24,08 0,35 

10,99 0,65 23,03 0,17 23,28 0,35 

11,09 0,51 23,88 0,46 23,44 0,21 

12,08 0,68 23,69 0,28 23,77 0,09 

10,48 0,38 23,72 0,21 23,90 0,13 

10,53 0,62 23,52 0,22 23,21 0,24 

11,33 0,68 23,46 0,22 23,36 0,23 

11,78 0,59 23,89 0,31 24,20 0,19 

12,19 0,54 23,46 0,36 22,70 0,27 

10,99 0,17 23,48 0,53 22,91 0,18 

10,80 0,29 24,00 0,36 24,54 0,18 

12,15 0,25 24,59 0,23 23,31 0,37 

11,47 0,24 23,08 0,18 23,82 0,10 

11,38 0,32 23,58 0,13 23,69 0,13 

11,17 0,31 23,29 0,19 23,00 0,15 

11,05 0,21 23,61 0,16 

11,54 0,19 23,92 0,17 

11,34 0,12 22,98 0,17 

11,95 0,17 22,62 0,13 

10,21 0,17 23,98 0,22 

10,75 0,20 24,00 0,16 
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Car b. erreur Mex. erreur Arg. erreur 

(11,31 %o) (23,64 %o) (23,50 %o) 

11,73 0,22 22,93 0,15 

11,89 0,36 23,11 0,18 

10,84 0,26 23,47 0,47 

11,25 0,17 24,06 0,49 

11,71 0,12 24,03 0,46 

11,50 0,17 23,11 0,43 

11,23 0,21 22,82 0,45 

11,73 0,22 23,50 0,50 

11,89 0,36 23,80 0,29 

11,18 0,14 23,80 0,17 

11,57 0,18 22,85 0,25 

10,32 0,18 23,57 0,27 

11,89 0,17 23,48 0,26 

10,92 0,37 23,40 0,25 

10,88 0,33 23,72 0,35 

10,37 0,47 23,39 0,26 

10,96 0,24 23,55 0,20 

11,28 0,23 23,90 0,23 

12,03 0,34 22,40 0,35 

12,05 0,24 24,27 0,23 

11,82 0,15 23,83 0,52 

11,35 0,36 23,27 0,25 

11,90 0,067 22,68 0,40 

10,61 0,20 24,11 0,31 

11,43 0,10 23,07 0,35 

10,91 0,25 23,40 0,28 

11,04 0,33 24,02 0,32 

12,00 0,56 23,80 0,32 

11,14 0,36 23,93 0,30 

11,53 0,30 23,33 0,27 

11,40 0,23 22,94 0,21 

11,41 0,009 22,95 0,23 
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Car b. erreur Me x. erreur Arg. erreur 

(11,31 %o) (23,64 %o) (23,50 %o) 

10,94 0,23 23,61 0,14 

11,65 0,32 23,45 0,18 

11,29 0,26 23,59 0,40 

23,61 0,34 

23,80 0,28 

22,75 0,18 

23,35 0,17 

23,38 0,27 

24,25 0,25 

23,87 0,29 

23,36 0,38 

24,21 0,44 

23,16 0,53 

22,68 0,41 

23,23 0,35 

23,65 0,55 

24,09 0,38 

23,79 0,52 

23,29 0,43 

23,49 0,29 

23,63 0,26 

23,25 0,29 

23,56 0,31 

23,57 0,38 

23,31 0,28 

22,97 0,31 

24,14 0,34 

23,46 0,41 
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b) Compositions isotopiques de carbone 

Car b. erreur Mex. erreur Arg. erreur 

(-5,39 %o) (-6,37 %o) (8,17 %o) 

-5,12 0,23 -7,07 0)9 8,27 0,20 

-5,78 0)6 -7A4 0,20 7,36 0,22 

-4,24 0,18 -6,96 0)4 8,83 0,22 

-5,38 0,15 -6,33 0)5 8,23 0)9 

-4,68 0)6 -6,31 0)9 9,13 0)8 

-4,83 0,25 -5,80 0,51 9,21 0,23 

-5,23 0,15 -5,61 0,50 7,90 0,30 

-5,06 0)7 -5A6 0,33 8,99 0,16 

-5,11 0,19 -6)6 0)1 8)1 0,24 

-5,00 0,26 -6,82 0)3 8,82 0,29 

-5,70 0,56 -5,81 0,22 8,95 0,20 

-6,04 0,56 -5,22 0A8 7,65 0,31 

-6,77 0,66 -7,08 OAO 7,59 0,22 

-6,09 0,39 -5,39 0,23 8,60 0,23 

-5,93 0)8 -6,17 0,38 7,39 0,26 

-5,92 0,24 -7,06 0,31 

-5,63 0)2 

-6,60 0)6 
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c) Compositions isotopiques de bore 

GB4 erreur NBS 951 erreur WP22 erreur 

(-12,80 %o) (0 %o) (23,00 %o) 

-12,99 0,38 -0,19 0,23 23,87 0,80 

-11,94 0,25 -0,30 0,40 21,57 1,00 

-13,35 0,27 -0,66 0,20 23,57 1,20 

-12,93 0,36 22,14 0,94 

-11,44 0,34 24,50 1,05 

-12,55 0,24 23,64 0,87 

-13,97 0,21 22,33 0,87 

-12,66 0,14 23,03 0,59 

-13,31 0,21 22,38 0,79 

-12,84 0,27 22,36 0,90 

-12,33 0,28 

-13,28 0,24 

-13,60 0,30 

-12,40 0,40 

-11,82 0,26 

-12,90 0,40 

-13,78 0,27 

-13,05 0,32 

-12,00 0,40 

-12,66 0,29 

-12,92 0,50 

-12,65 0,46 

-11,64 0,51 

-13,06 0,37 
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ANNEXE II 

MESURES ISOTOPIQUES D'OXYGENE 

PAR SONDE IONIQUE POUR LES 

DIFFERENTES SESSIONS D'ANALYSES 

SELON LA DISTANCE 





Annexe II : Valeurs mesurés des Ù180 ( %o, SMOW) par sonde ionique selon la 

distance pour les différentes sessions d'analyses. 

Session Point Ù180 (%o, SMOW) Distance (pm) erreur (± lcr) 

Mars 1999 1 21,12 220 0,86 

2 19,97 240 0,87 

3 28,93 270 0,92 

4 25,22 280 0,84 

5 24,07 357,5 0,83 

6 29,10 340 0,95 

7 29,54 340 0,84 

8 26,24 320 0,81 

9 28,79 250 0,83 

10 25,96 215 0,82 

11 26,03 205 0,83 

12 23,53 200 0,80 

13 27,20 205 0,81 

14 29,60 160 0,81 

15 28,76 90 0,84 

16 27,97 60 0,82 

17 26,21 35 0,87 

18 25,36 0 0,84 

19 25,37 0 0,83 

20 27,27 45 0,81 

21 29,82 60 0,83 

22 25,72 350 0,84 

23 25,73 380 0,85 

24 28,13 427,5 0,86 

25 26,27 472,5 0,82 

26 28,43 502,5 0,83 

27 22,11 500 0,86 

28 27,82 497,5 0,81 

29 24,51 490 0,89 
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Session Point Ù180 (%o, SMOW) Distance (p.m) erreur(± lcr) 

Mars 1999 30 28,89 460 0,83 

31 27,03 425 0,85 

32 26,92 380 0,81 

Juillet 1999 1 30,11 927,5 0,75 

2 29,13 950 0,79 

3 29,65 975 0,73 

4 29,40 1000 0,74 

5 29,33 1035 0,74 

6 28,51 1055 0,77 

7 28,62 1070 0,75 

8 30,65 1070 0,74 

9 29,89 1070 0,73 

10 28,11 1045 0,77 

11 29,76 1000 0,74 

12 28,41 937,5 0,75 

13 29,02 535 0,31 

14 28,18 540 0,30 

15 29,41 560 0,42 

16 28,30 600 0,31 

17 28,44 415 0,36 

18 28,14 380 0,35 

19 28,55 355 0,36 

20 27,24 660 0,44 

21 27,03 690 0,35 

22 26,80 710 0,41 

23 27,19 765 0,30 

24 26,39 816 0,33 

25 25,57 865 0,32 

26 25,97 892,5 0,33 

27 26,30 880 0,38 

28 25,80 805 0,32 

29 25,46 395 0,30 
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Session Point 8180 (%o, SMOW) Distance (pm) erreur (± lcr) 

fuillet 1999 30 25,59 350 0,37 

31 25,52 345 0,37 

32 24,46 1130 0,27 

33 25,34 1175 0,30 

34 25,39 1195 0,36 

35 25,26 1195 0,35 

36 25,82 1255 0,41 

Janvier 2000 1 28,69 120 0,40 

2 24,46 210 0,35 

3 23,25 472,5 0,33 

4 23,87 840 0,31 

5 23,20 1195 0,31 

6 22,14 1360 0,28 

7 25,47 2790 0,32 

8 24,69 3640 0,34 

9 28,50 3850 0,55 

10 27,74 892,5 1,05 

11 25,86 790,5 1,02 

12 28,23 600 1,00 

13 30,07 535 1,07 

14 26,26 345 1,02 

15 28,40 1000 1,12 

16 29,61 952,5 1,06 

17 27,86 937,5 1,02 

18 28,80 1000 0,97 

19 23,20 1152,5 1,12 

20 28,28 3720 0,50 

Février 2000 1 23,88 5775 0,56 

2 23,52 5690 0,56 

3 25,95 5500 0,55 

4 25,39 5110 0,51 

5 30,29 4935 0,50 
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Session Point Ô180 (%o, SMOW) Distance (Jlm) erreur (± lcr) 

Février 2000 6 28,25 4915 0,57 

7 27,76 4680 0,59 

8 24,99 4450 0,51 

9 25,52 4330 0,50 

10 27,67 4025 0,60 

11 28,52 3960 0,50 

12 28,50 3850 0,55 

13 28,28 3720 0,50 

14 30,00 3590 0,51 

15 30,22 3500 0,58 

16 29,98 3430 0,50 

17 25,36 3450 0,56 

18 28,00 3220 0,51 

19 25,20 2720 0,52 

20 26,11 2560 0,85 

21 27,87 2460 0,48 

Juillet 2000 1 23,07 4680 0,43 

2 26,66 4940 0,39 

3 25,57 5022,5 0,54 

4 25,60 5252,5 0,46 

5 25,20 5300 0,45 

6 24,79 5305 0,55 

7 24,40 5385 0,49 

8 24,46 5445 0,45 

9 23,43 5500 0,43 

10 25,65 5650 0,37 

11 26,13 5690 0,33 

12 26,87 5725 0,42 

13 25,47 5745 0,35 

14 26,45 5745 0,42 

15 24,18 5775 0,68 

16 25,35 5850 0,43 
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Session Point b180 (%o, SMOW) Distance (Jlm) erreur (± lcr) 

Juillet 2000 17 26,37 5930 0,48 

18 26,38 5960 0,67 

19 26,16 6110 0,49 

20 26,16 6195 0,36 

21 24,02 6315 0,49 

22 24,95 6375 0,55 

23 24,60 6545 0,77 

24 24,22 6660 0,58 

25 24,65 6745 0,41 

26 25,84 6775 0,46 

27 23,89 6845 0,40 

28 25,96 6910 0,37 

29 24,05 6975 0,58 

30 23,91 7045 0,43 

31 23,58 7100 0,47 

32 24,03 7155 0,57 

33 24,20 7225 0,31 

34 25,25 7120 0,31 

35 26,31 7095 0,29 

36 24,55 7020 0,50 

37 24,70 6975 0,45 

38 26,61 6550 0,40 

39 26,88 6440 0,29 

40 28,57 6490 0,30 

41 27,76 6300 0,45 

42 26,32 6245 0,50 

43 27,63 6185 0,40 

44 26,64 6095 0,35 

45 25,49 5990 0,40 

46 26,39 5725 0,56 

47 25,75 5540 0,48 

48 26,85 5280 0,33 

49 24,55 5110 0,61 
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Session Point 0180 (%o, SMOW) Distance (Jlm) erreur (± lcr) 

Juillet 2000 50 24,77 5022,5 0,36 

51 25,88 4825 0,44 

52 25,69 4735 0,49 

53 25,04 4700 0,34 

54 26,60 4575 0,35 

55 25,73 4485 0,39 

56 24,88 4380 0,43 

57 25,69 4257,5 0,38 

58 26,84 4082,5 0,36 

59 27,64 3992,5 0,48 

60 26,08 3930 0,44 

61 25,69 3850 0,34 

62 26,67 3670 0,39 

63 26,35 3560 0,38 

64 26,48 472,5 0,49 

65 21,59 2410 0,37 

Novembre 2000 1 27,61 1210 0,35 

2 28,58 1355 0,38 

3 26,29 1260 0,41 

4 27,69 1380 0,40 

5 26,70 1470 0,33 

6 27,55 1510 0,34 

7 25,38 1540 0,36 

8 26,48 1590 0,49 

9 25,57 1675 0,41 

10 27,56 1760 0,36 

11 28,06 1845 0,32 

12 26,70 1920 0,41 

13 26,37 1920 0,34 

14 26,43 1970 0,41 

15 24,90 2080 0,48 

16 23,95 2060 0,34 

17 24,64 2070 0,48 
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Session Point Ô180 (%o, SMOW) Distance (p.m) erreur (± lcr) 

Novembre 2000 18 24,97 2145 0,42 

19 25,51 2240 0,49 

20 25,77 2310 0,40 

21 25,51 2545 0,42 

22 26,19 2590 0,48 

23 26,82 2690 0,36 

24 26,01 2775 0,38 

25 25,36 2875 0,37 

26 25,91 2985 0,33 

27 26,34 3195 0,32 
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ANNEXE III 

MESURES ISOTOPIQUES D'OXYGENE 

PAR SONDE IONIQUE 

SELON LA DISTANCE 





Annexe III : Valeurs mesurées des 0180 ( %o, SMOW) par sonde ionique selon la 

distance (rm). 

distance (p.m) 0180 erreur (± 1 cr) 

0 25,36 0,84 

0 25,37 0,83 

35 26,21 0,87 

45 27,27 0,81 

60 29,82 0,83 

60 27,97 0,82 

90 28,76 0,84 

120 28,69 0,40 

160 29,60 0,81 

200 23,53 0,80 

205 26,03 0,83 

205 27,20 0,81 

210 24,46 0,35 

215 25,96 0,82 

220 21,12 0,86 

240 19,97 0,87 

250 28,79 0,83 

280 25,22 0,84 

320 26,24 0,81 

340 29,10 0,95 

340 29,54 0,84 

345 25,52 0,37 

345 26,26 1,02 

350 25,59 0,37 

350 25,72 0,84 

355 28,55 0,36 

357,5 24,07 0,83 

380 28,14 0,35 

380 26,92 0,81 

380 25,73 0,85 

395 25,46 0,30 

415 28,44 0,36 
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425 27,03 0,85 

427,5 28,13 0,86 

460 28,89 0,83 

472,5 26,27 0,82 

472,5 23,25 0,33 

472,5 26,48 0,49 

490 24,51 0,89 

497,5 27,82 0,81 

500 22,11 0,86 
-

502,5 28,43 0,83 

535 30,07 1,07 

535 29,02 0,31 

540 28,18 0,30 

560 29,41 0,42 

600 28,30 0,31 

600 28,23 1,00 

660 27,24 0,44 

690 27,03 0,35 

710 26,80 0,41 

765 27,19 0,30 

790,5 25,86 1,02 

805 25,80 0,32 

816 26,39 0,33 

840 23,87 0,31 

865 25,57 0,32 

880 26,30 0,38 

892,5 25,97 0,33 

892,5 27,74 1,05 

927,5 30,11 0,75 

937,5 27,86 1,02 

937,5 28,41 0,75 

950 29,13 0,79 

952,5 29,61 1,06 

975 29,65 0,73 

1000 29,40 0,74 

1000 29,76 0,74 

1000 28,80 . 0,97 
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1000 28,40 1,12 

1035 29,33 0,74 

1045 28,11 0,77 

1055 28,51 0,77 

1070 28,62 0,75 

1070 29,89 0,73 

1070 30,65 0,74 

1130 24,46 0,27 

1152,5 23,20 1,12 

1175 25,34 0,30 

1195 25,39 0,36 

1195 25,26 0,35 

1195 23,20 0,31 

1210 27,61 0,35 

1255 25,82 0,41 

1260 26,29 0,41 

1355 28,58 0,38 

1360 22,14 0,28 

1380 27,69 0,40 

1470 26,70 0,33 

1510 27,55 0,34 

1540 25,38 0,36 

1590 26,48 0,49 

1675 25,57 0,41 

1760 27,56 0,36 

1845 28,06 0,32 

1920 26,70 0,41 

1920 26,37 0,34 

1970 26,43 0,41 

2060 23,95 0,34 

2070 24,64 0,48 

2080 24,90 0,48 

2145 24,97 0,42 

2240 25,51 0,49 

2310 25,77 0,40 

2410 21,59 0,37 

2460 27,87 0,48 
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2545 25,51 0,42 

2560 26,11 0,85 

2590 26,19 0,48 

2690 26,82 0,36 

2720 25,20 0,52 

2775 26,01 0,38 

2790 25,47 0,32 

2875 25,36 0,37 

2985 25,91 0,33 

3195 26,34 0,32 

3220 28,00 0,51 

3430 29,98 0,50 

3450 25,36 0,56 

3500 30,22 0,58 

3560 26,35 0,38 

3590 30,00 0,51 

3640 24,69 0,34 

3670 26,67 0,39 

3720 28,28 0,50 

3850 25,69 0,34 

3850 28,50 0,55 

3930 26,08 0,44 

3960 28,52 0,55 

3992,5 27,64 0,48 

4025 27,67 0,60 

4082,5 26,84 0,36 

4257,5 25,69 0,38 

4330 25,52 0,50 

4380 24,88 0,43 

4450 24,99 0,51 

4485 25,73 0,39 

4575 26,60 0,35 

4680 27,76 0,59 

4680 23,07 0,43 

4700 25,04 0,34 

4735 25,69 0,49 

4825 25,88 0,44 
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4915 28,25 0,57 

4935 30,29 0,50 

4940 26,66 0,39 

5022,5 25,57 0,54 

5022,5 24,77 0;36 

5110 24,55 0,61 

5110 25,39 0,51 

5252,5 25,60 0,46 

5280 26,85 0,33 

5300 25,20 0,45 

5305 24,79 0,55 

5385 24,40 0,49 

5445 24,46 0,45 

5500 23,43 0,43 

5500 25,95 0,55 

5540 25,75 0,48 

5650 25,65 0,37 

5690 26,13 0,33 

5690 23,52 0,56 

5725 26,87 0,42 

5725 26,39 0,56 

5745 25,47 0,35 

5745 26,45 0,42 

5775 24,18 0,68 

5775 23,88 0,56 

5850 23,35 0,43 

5930 26,37 0,48 

5960 26,38 0,67 

5990 25,49 0,40 

6095 26,64 0,35 

6110 26,16 0,49 

6185 27,63 0,40 

6195 26,16 0,36 

6245 26,32 0,50 

6300 27,76 0,45 

6315 24,02 0,49 

6375 24,95 0,55 
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6440 26,88 0,29 

6490 28,57 0,30 

6545 24,60 0,77 

6550 26,61 0,40 

6660 24,22 0,58 

6745 24,65 0,41 

6775 25,84 0,46 

6845 23,89 0,40 

6910 25,96 0,37 

6975 24,05 0,58 

6975 24,70 0,45 

7020 24,55 0,50 

7045 23,91 0,43 

7095 26,31 0,29 

7100 23,58 0,47 

7120 25,25 0,31 

7155 24,03 0,57 

7225 24,20 0,31 
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ANNEXE IV 

MESURES ISOTOPIQUES D'OXYGENE 

PAR SONDE IONIQUE 

SELON LA DISTANCE 

POUR LES ZONES 1 ET 2 





Annexe IV : Mesures de 0180 (%a, SMOW) par sonde ionique et distance. (pm) pour 

les zones 1 et 2. 

Zones o180 (%o, SMOW) distance (Jlm) erreur (± 1cr) 

Zone 1 22,63 0 0,54 

24,99 55 0,49 

23,81 140 0,59 

25,84 180 0,56 

23,80 215 0,53 

25,09 22,5 0,53 

22,06 242,5 0,61 

21,12 242,5 0,66 

23,48 262,5 0,56 

23,33 280 0,59 

23,15 310 0,50 

23,44 335 0,64 

22,95 335 0,62 

23,85 375 0,64 

25,31 417,5 0,50 

26,55 460 0,52 

24,93 485 0,54 

27,12 525 0,49 

21,77 575 0,50 

26,25 622,5 0,53 

25,17 667,5 0,49 

25,35 710 0,53 

23,06 750 0,52 

26,09 760 0,51 

25,37 760 0,48 

25,43 800 0,54 

21,38 835 0,53 

19,85 860 0,47 

19,44 885 0,59 
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Zones 8180 (%o, SMOW) distance (pm) erreur (± lcr) 

Zone 1 20,19 885 0,67 

19,16 900 0,62 

22,17 900 0,49 

26,75 980 0,41 

26,31 1010 0,56 

26,84 1030 0,44 

30,16 1085 0,51 

29,59 1100 0,60 

26,37 1125 0,57 

25,57 1135 0,57 

29,51 1135 0,52 

25,23 1155 0,54 

26,54 1165 0,60 

23,85 1170 0,52 

23,82 1170 0,51 

28,17 1170 0,48 

27,47 1170 0,46 

23,42 1195 0,51 

25,27 1215 0,56 

25,86 1250 0,49 

24,95 1260 0,49 

23,73 1260 0,48 

25,11 1265 0,41 

26,83 1310 0,41 

26,43 1345 0,40 

22,25 1372,5 0,44 

Zone 2 24,80 0 0,21 

24,66 30 0,24 

24,54 60 0,22 

28,61 80 0,25 

27,83 110 0,19 

27,59 110 0,21 

- Annexe IV.2 -



Zones o180 (%o, SMOW) distance (pm) erreur (± lcr) 

Zone2 24,35 llO 0,21 

27,63 130 0,24 

27,84 160 0,25 

25,04 170 0,49 

26,51 190 0,21 

22,64 190 0,40 

24,53 190 0,32 

23,88 200 0,44 

22,00 200 0,37 

20,48 230 0,38 

22,78 280 0,33 

23,34 265 0,18 

22,87 305 0,33 

24,27 340 0,30 

25,82 400 0,28 

24,03 460 0,24 

26,63 485 0,42 

24,44 495 0,36 

23,41 515 0,22 

25,10 535 0,45 

21,76 625 0,25 

24,50 725 0,28 

29,31 885 0,30 

26,91 889 0,23 

28,17 899 0,20 

27,85 959 0,23 

27,07 999 0,22 

26,68 1039 0,26 

24,20 1119 0,21 

26,51 1119 0,40 

29,00 1489 0,21 

27,83 1524 0,22 

26,02 1554 0,27 

-Annexe IV.3-



Zones 8180 (%o, SMOW) distance (Jlm) erreur (± lcr) 

Zone2 27,06 1594 0,23 

25,36 1594 0,39 

26,83 1634 0,20 

21,19 1634 0,45 

27,36 1714 0,31 

24,50 1714 0,32 

26,44 1809 0,27 

26,87 1859 0,20 

24,43 2049 0,26 

24,36 2079 0,21 

25,49 2139 0,27 

24,14 2189 0,27 

21,75 1169 0,46 

25,19 1029 0,44 

- Annexe IV.4 -
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COVER An emerald in its gangue. This crystal (5 mm in length) is 
from the main Colombian mine of Coscuez. The oxygen isotopie 
ratio of Coscuez emeralds is diagnostic and can be used to trace 
the origin of historical gems, ~specially "old mine" emeralds that 
were eut in the 18th century in lndia. [Photograph: Hervé Conge; 
reprinted with permission from Association Française de 
Gemmologie, CNRS, IRD] 

Oxygen Isotopes and Emerald 
Trade Routes Since Antiquity 

Gaston Giuliani,1·2 * Marc Chaussidon,2 Henri-jean SchubneV 
Daniel H. Piat,4 Claire Rollion-Bard,Z Christian France-Lanord,2 

Didier Giard,4 Daniel de Narvaez,5 Benjamin Rondeau3 

Oxygen isotopie compositions of historical emerald artifacts from the Gallo
Roman period to the 18th century indicate that during historical times, artisans 
worked emeralds originating from deposits supposedly discovered in the 20th 
century. ln antiquity, Pakistani and Egyptian emeralds were traded by way of 
the Silk Route. Together with Austrian stones, they were the only source of 
gem-quality emeralds. lmmediately after the discovery of the Colombian mines 
by Spaniards in the 16th century, a new trade route was established, first via 
Spain to Europe and lndia and then directly via the Philippines to lndia. Since 
then, Colombian emeralds have dominated the emerald trade, and most of the 
high-quality emeralds eut in the 18th century in lndia originated from Colombia. 

Since Egyptian times, emeralds have played a 
key role in the history of civilizations, being a 
symbol of etemity and power and an artifact of 
legend (1, 2). Despite numerous studies based 
on historical records and on gemological char
acteristics such as color or mineral and fluid 
inclusions, the origin of most emeralds set in 
historical treasures remains uncertain or even 
enigrnatic. 11ùs is the case for the so-called "old 
mine" emeralds (1, 3), which were distributed 
ali over the world by Indian traders under the 
influence of the Bobur Moghul dynasty in the 
16th century. It has been claimed that these 
famous emeralds carne from old mines located 
somewhere in southeast Asia, although ali the 
deposits in middle and far eastern Asia were 
officially discovered in the 20th century. Here 
we describe the results of an oxygen isotopie 
study of nine emeralds that have acquired an 
historical dimension and that were selected to 
cover a large period of time, from the Gallo
Roman epoch to the !8th century. The 180/160 
ratio of lattice oxygen in emeralds, added to 
more classical gemological characteristics, al
low us to determine their provenance ( 4) and to 
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document the evolution of emerald trade routes. 
The oldest dated artifact we studied is a 

Gallo-Roman earring (property of the Muséum 
National d'Histoire Naturelle in Paris) made of 
gold and emerald and discovered in Miribel 
(Ain, France) in 1997. We also analyzed four 
emeralds from the treasury of the Nizarn of 
Hyderabad (India) eut in the !8th century A.D. 
They are classically called "old mine" emeralds, 
and their historical record could go back to 
Alexander the Great ( ~ 300 B.C.) (3). We also 
studied the emerald from the Holy Crown of 
France (51.5 carats, property of the Muséum 
National d'Histoire Narurelle in Paris), which 
was set on the centraljewellily of the crown of 
France by Louis IX (Saint Louis), king of 
France between 1226 and 1270 A.D. Finally, we 
studied two large emeralds (property ofthe Mu
séum National d'Histoire Naturelle in Paris) that 
were used by Abbé Hauy, the founder of min
eralogy, to describe the mineral emerald in 
1806. In addition, we analyzed a rough emerald 
(1.51 carats, property of the Mel Fisher Mari
time Heritage Society in Key West, Florida, 
USA) that is one of the 2300 stones recovered 
from the wreck of the Nuestra Seiiora de A tacha 
Spanish galleon, which sank off the coast of 
Florida in 1622 AD. (5). 

lon microprobe oxygen isotopie analysis (6) 
shows thal these emeralds have variable 5180 
values ranging from 7.5 per mil (%o) to 24.7%o. 
This range covers nearly ali of the range known 
to exist in emerald deposits worldwide, that is, 
from 6.2 to 24.8%o ( 4). It reflects variations in 
the isotopie composition of the hydrothermal 
fluids from which emeralds crystallized, the 

5180 value of the fluid being controlled by (i) 
the composition of the rocks through which the 
fluids were chann~led (7), (ii) the intensity of 
the fluid-rock interactions, and (iii) the temper
ature of the fluid. Because the 5180 values in 
each deposit typically span Jess than 1 %o ( 8), 
they are a good fingerprint of the origin of 
emeralds (Fig. 1). These can be combined with 
the gemological properties commonly used to 
characterize emeralds (9) in order to determine 
the origin of emeralds. 

Egyptian pharaohs are supposed to have 
initiated the trade of emeralds by the exploi
tation of the Cleopatra mines (~1500 B.C.) 
(2). They traded emeralds to Asia, exchang
ing them for lapis lazuli from Afghanistan. 
Later, Habachtal emeralds in Austria, known 
by the Celts, were exploited by the Romans 
(1). Thus, on historical grounds, mines locat
ed in Egypt and Austria were the on! y sources 
of emerald in the world until 1545 A.D., 
when the Spaniards exploited the Colombian 
Chivor mines (1 0). This view is confirmed by 
the 5 180 value measured for the famous Saint 
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Fig. 1. The 5180 values of the nine emeralds we 
analyzed (white boxes). This diagram shows the 
mining areas (black and gray fields) that are 
thought to have been exploited historically (4). 
The samples are ordered chronologically. All the 
samples have 5180 values that are characteristic 
of a specifie origin. 1: Gallo-Roman earring. 2: 
Holy Crown of France. 3: Hauy's emeralds. 4: 
Spanish galleon wreck. 5: old mine emeralds. 
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Louis emerald of the crown of France, whose 
historical record goes back to 1226 A.D. (2). 
Its 8180 value of7.50 ± 0.5%o (three analy
ses) is compatible with only three known 
emerald deposits, located in Austria (8 180 = 
7.1 ± O.l%o), Zimbabwe (8 180 = 7.5 ± 
0.5%o), and Brazil (8 180 = 6.8 ± 0.4%o). 
Because Brazil was discovered in the !6th 
century by the Portuguese and the Sandawana 
emerald deposit in Zimbabwe was discovered 
in 1956 (11), the 8180 value of the Saint 
Louis emerald demonstrates its origin from 
the Habachtal mines in Austria. This is also in 
accordance with the observation that micro
scopie features characteristic of Sandawana 
emeralds-amphibole inclusions (actinolite, 
tremolite, and cummingtonite) and decrepi
taled fluid inclusions-are not observed in 
the Saint Louis emerald. In addition, mica 
crystals and aqueous-carbonic fluid inclu
sions comparable to those described for the 
Habachtal emeralds (12, 13) have been 
identified in the Saint Louis emerald. The 
two emeralds described by Abbé Hauy in 
1806 have 8 180 values compatible with an 
origin from the Habachtal mines for sample 
H-3224 (8 180 = 7.6, one analysis) and 
from Egypt for sample H-3255 (8 180 = 

10.5, one analysis). 
The 8 180 value of the emerald from the 

Gallo-Roman earring discovered in Miribel 
shows that emerald sources other than Egypt 

and Austria were exploited in the world dur
ing antiquity. This emerald has a 8 180 value 
of 15.2 ± 0.3%o (two analyses). The only 
known occurrence of emeralds with such a 
8 180 value is the Swat-Mingora district in 
Pakistan, which contains emerald with values 
of 15.1 to 16.2%o (Fig. 1). Thus, emeralds 
were mined or picked up from the Peshawar 
and Swat valleys. This result is consistent 
with the independent deve1opment ofwealthy 
kingdoms in years B.C., such as Gandhara 
(grouping the Kabul, Peshawar, and Swat 
valleys) in what is now Pakistan and Afghan
istan (14). During this period, long-distance 
trade routes were developing, and part of the 
Silk Route ran from the northem areas of 
Pakistan through the Peshawar, Swat, and 
Kabul valleys (Fig. 2). Because of their loca
tion along the Swat river, which is the natural 
geographie way of communication between 
Pakistan and Afghanistan, the emerald depos
its of Swat-Mingora could have been discov
ered and exploited temporarily. 

The existence of emeralds of exceptional 
gem quality in Colombia completely modi
fied world trade of emeralds. The first Co
lombian emeralds were known in Europe be
fore 1520 A.D. (15, 16). Soon after, the most 
important deposits were exploited by the 
Spaniards, in 1545 A.D. for the Chivor mines 
and 1594 A.D. for the Muzo mines. The rapid 
development of the tracte of Colombian em-

eralds is demonstrated by the 8 180 value of 
the emerald recovered from the wreck of the 
Nuestra Sefiora de Atocha Spanish galleon, 
which sank off the coast of Florida in 1622 
A.D. With a 8180 value of2l.O ± 0.8%o (14 
analyses), the provenance of this stone is 
clearly from the Muzo district in the western 
emerald zone of Colombia; more precisely, 
from the Tequendama mine (Fig. 1 ). This 
provenance cannot be located more precisely 
because emeralds were not registered in the 
manifest of the galleon, but the Colombian 
origin is consistent with the observation of 
fluid inclusions bearing three phases (17, 18) 
in severa! of the stones recovered from the · 
wreck. 

The 8180 values demonstrate that emeralds 
mined in Colombia were traded throughout Eu
rope and the Middle East and into India. The 
best examples of such stones are the old mine 
emeralds, whose origins were previously un
known (1, 3). Three of four such old mine 
emeralds coming from the treasure of the Nizam 
of Hyderabab (India) have 8180 values demon
strating a Colombian origin (Fig. 1). These three 
emeralds come from three different mines, ali 
located in the western emerald zone of Colom
bia: the Peîia Blanca mine (19) for emerald 
OM441 (4.41 carats; 8180 = 20.0 ± 0.8%o, 
eight analyses), the Coscuez mine for emerald 
OM618 (4.92 carats; 8180 = 24.3, one analy
sis), and the Tequendama mine for emerald 

Fig. 2. Emerald trade routes. The five major routes claimed on historical 
grounds are indicated. The emerald deposits exploited historically are rep
resented by black boxes and their supposed dates of exploitation are 
indicated in parentheses. The present 8180 values of emerald demonstrate 

that the Silk Route was used to trade emeralds from Egypt, Pakistan, and 
Habachtal between Asia and Europe, and that since the beginning of the 
16th century, the Spanish established the trade of Colombian emeralds to 
Asia, first across the Atlantic and then across the Pacifie Ocean. 
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OM1361 (13.61 carats; 5180 = 22.3, one anal
ysis ). This result contradicts the proposed origin 
of o1d nùne emeralds from !ost mines located in 
southeast Asia but validates gemological obser
vations by Ward (J). The fourth old mine em
erald analyzed (OM 451, 4.51 carats) has a 
value of 13.0 ± 0.6%o (two analyses), which is 
suggestive of an origin in Afghanistan. Mines 
1ocated in the Pansher valley in Afghanistan 
con tain emeralds having 5 180 values ranging 
from 13.2 and 13.9%o (4). These Afghan mines 
were mapped by the Soviets in 1976, but the 
5180 value of old mine emerald OM451 shows 
that these mines were already exploited at !east 
as earl y as the !8th century. 

The 5 180 values of old mine emeralds 
thus indicate that in the !7th and !8th centu
ries AD., famous treasures found today in 
India, in the Topkapi Sarayi Palace and in the 
Markazi Bank, were constitued not only from 
New World stones (probably constituting the 
dominant fraction) but also, as previously 
proposed, from old Asian emeralds. 
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Variabilité des isotopes de l'oxygène dans les coraux Parites 

Des mesures des compositions isotopiques de bore, de carbone et d'oxygène par sonde ionique ont été 

développées sur des carbonates avec des reproductibilités internes de l'ordre 0,2 'Yoo et des reproductibilités 

externes de l'ordre de 0,9 'Yoo pour le bore, 0,65 'Yoo pour le carbone et 0,4 'Yoo pour l'oxygène. Les volumes 

analysés sont compris entre 3,5.10-7 et 58,9.1 0-7 mm3 

Les coraux fournissent un enregistrement des conditions chimiques et physiques de l'eau de mer 

environnante au moment de la précipitation de leur squelette carbonaté. Leurs 813C et 8180 apparaissent en 

déséquilibre par rapport aux fractionnements isotopiques entre l'aragonite inorganique et l'eau. Cet écart est 

appelé effet "vital". Les mécanismes actuellement proposés pour expliquer cet effet "vital" sont, pour l'oxygène, 

une variation de pH dans le fluide de calcification (Adkins, 2000) ou un effet cinétique lors de la précipitation 

de l'aragonj te du squelette (McConnaughey, 1989), et pour le carbone, un effet cinétique ou une forte 

contribution de C02 métabolique venant de la respiration du corail qui est appauvri en 13C. Les résultats pour 

les compositions isotopiques de bore, carbone et d'oxygène à l'échelle micrométrique ont plusieurs 

implications. Le déséquilibre des mesures de 813C reflète sans doute le mélange des deux sources dont provient 

le CID (Carbone Inorganique Dissous) : le C02 métabolique issu de la respiration du corail et le CID venant 

directement de l'eau de mer. Les variations du 8180 à échelle micrométrique sont le résultat de plusieurs 

processus : (1) des variations de pH de l'ordre de 1 unité montrées par les données de 8118; (2) un processus 

qui fractionnerait les isotopes de l'oxygène et qui s'exprimerait plus à pH basique qu'à pH acide ; (3) des 

changements biologiques liés à la mise en place des dissépiments ; (4) des hétérogénéités des 8180 au niveau 

des différentes parties du squelette avec notamment les synapticules avec un 8180 plus appauvri que les 

trabécules. 

Oxygen isotope variability in corals Parites 

Ion probe measurements of boron, carbon and oxygen isotope compositions were developed on 

carbonates with internai reproducibility of about 0.2 'Yoo and externat reproducibility of about 0.9 'Yoo ~or boron, 

0.65 'Yoo for carbon and less than 0.5 %o for oxygen. Ion probe spots are between 30 and 50 1-1m long, ~5 and 50 

1-1m wide and less than 1 1-1m and 3 1-1m in depth according to the number of analyses in the same spot. Thus 

analysed volumes are between 3,5.10-7 and 58,9 .10-7 mm3. 

Corals are proxies of chemical and physical conditions of the surrounding seawater at the trme of the 
" ' 

precipitation of their é:tragonitic skeleton. Coral 813C and 8180 appear in desequilibrium relative to isotopie 

fractionations between inorganic aragonite and seawater. This deviation seems to be systematic and1 is known 

as "vital" effect. Severa! mechanisms are actually proposed to exp lain the "vital" effect: for oxygen, pfi variation 

in the calcifying fluid (Adkins, 2000) or kinetic effect during aragonite precipitation (McConnaughey; 1989), for 
1 

carbon, the same kinetic effect as for oxygen or a strong cont~ibution of 13C depleted meta? olic C02 

(respiration). Boron, carbon and oxygen isotope compositions of coral skeleton at micrometer scale h 1ve severa! 

implications. The 813C apparent desequilibrium would reflect the mixing between two sources of DIC 

(Dissolved Inorganic Carbon) : respiration C02 and DIC coming directly from seawater. 8180 variation at 
! 

micrometer scale results from different process : (1) 1 unity pH variation as revealed by 8118 data; (2P a process 

which would fractionate oxygen isotope and would be more important at basic pH; (3) biologie cha1 ges linked 

to the dissepiments creation ; ( 4) 8180 heterogeneity of the different parts of the skeleton with 18<p depleted 

synapticulae relative to trabeculae. ! 




