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Préface
Une brève histoire des paléoclimats

Le climat est incontestablement un sujet d’actualité. Il jouit d’un intérêt cer-
tain depuis quelques décennies, décennies au cours desquelles l’étude des cli-
mats anciens (la paléoclimatologie) a acquis ses lettres de noblesse. Actuelle-
ment, elle est devenue indispensable pour appréhender le fonctionnement du
système climatique et valider les modèles qui servent à établir des projections
pour le futur. Grâce à l’étude des climats du passé, une banque de données,
qui comporte une diversité de changements climatiques bien supérieure à celle
qui caractérise les derniers siècles, a pu être créée. Cette diversité permet de
tester les modèles climatiques dans des situations largement différentes de
celles que nous avons connues au cours des 150 dernières années et, pour cer-
tains climats, plus proches de celles qui nous attendent dans le futur si on
s’en réfère aux conclusions du Groupe intergouvernemental pour l’étude du
climat.

Le climat de la Terre change, n’a cessé de changer au cours des temps et
continuera de le faire dans l’avenir. Si tous nous sommes conscients de l’exis-
tence des phénomènes météorologiques qui conditionnent notre vie jour après
jour, peu d’entre nous sont informés de ce qu’est en réalité le climat. C’est la
grande variabilité du « temps » météorologique dans l’espace et au cours de
l’histoire qui est à l’origine de cette science. Ce mot vient du grec klima qui
signifie inclinaison, celle des rayons du Soleil en l’occurrence. C’est donc dès
l’aube de notre civilisation que variations du climat et de l’énergie qui nous
vient du Soleil furent associées dans une relation de cause à effet. Ce terme
climat a très longtemps été réservé à la description des caractéristiques de
la température de l’air et des précipitations propres à différents endroits du
globe. Cette description était basée sur les mesures météorologiques et leur
moyenne effectuées au cours des quelques décennies. Ce n’est que récemment
qu’on a compris que le climat variait aussi sur des échelles de temps beaucoup
plus longues et concernait dès lors plus que la seule atmosphère. À l’heure
actuelle, les spécialistes qui étudient le climat et ses variations analysent l’en-
semble des enveloppes fluides et solides de la Terre. À l’atmosphère, on associe
l’hydrosphère et la cryosphère qui regroupent les systèmes où l’eau existe sous
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vi Paléoclimatologie

forme solide (champs de neige, glaciers et inlandsis) et liquide (rivières, lacs
et mers), la biosphère des continents où tectonique des plaques et activité vol-
canique se manifestent, et finalement la surface, ensemble du monde vivant
qui influencent la nature et les propriétés de la couverture du sol et les cycles
biogéochimiques.

D’une discipline descriptive, la climatologie est devenue une science mul-
tidisciplinaire faisant intervenir cinq systèmes complexes et leurs interactions
mutuelles. Il n’est dès lors pas surprenant que le climat qui en résulte varie
aux échelles allant de la saison à des millions d’années. Bien que ce soit au
cours des dernières décennies seulement que cette science ait littéralement
explosé, la découverte et l’étude des premières traces de variations du climat
dépassant l’échelle annuelle et décennale remontent au xviiie siècle. C’est à
cette époque que l’existence de blocs erratiques dans le paysage montagneux
fut associée pour la première fois à l’extension spectaculaire des glaciers. En
1744, le géographe grenoblois Pierre Martel (1706-1767) rapporte en effet que
les habitants de la vallée de Chamonix dans les Alpes de Savoie attribuaient la
dispersion de ces roches moutonnées aux glaciers eux-mêmes, dont l’extension
aurait été beaucoup plus importante dans le passé. Cette idée était révolution-
naire, car jusqu’alors, la plupart des scientifiques se référaient encore au mythe
du Déluge de la Bible pour expliquer la structure des paysages. Ce fut le cas
du genevois Horace Bénédicte de Chaussure (1740-1799), du paléontologue
français Georges Cuvier (1769-1832) et du géologue écossais Charles Lyell
(1797-1875), qui continuaient à supposer que ces blocs étaient charriés par la
violence des eaux. Toutefois, la localisation et la nature de ces blocs et autres
moraines conduisirent quelques scientifiques à admettre que le transport par
la glace expliquerait mieux les diverses observations. Le naturaliste écossais
James Hutton (1726-1797) fut le premier à cautionner cette idée. D’autres
suivirent et verront dans les fluctuations de l’étendue des glaciers l’empreinte
de changements climatiques. Ce sont l’ingénieur suisse Ignace Venetz (1788-
1859), l’ingénieur forestier allemand Albrecht Reinhart Benhardi (1797-1849),
le géologue suisse Jean de Charpentier (1786-1855) et le botaniste allemand
Karl Fredrich Schimper (1803-1867), lequel introduisit la notion d’âge gla-
ciaire. Mais c’est le géologue danois-norvégien Jens Esmark (1763-1839) qui,
poursuivant son analyse du transport par les glaciers, proposa en 1824 et ce,
pour la première fois, que les changements climatiques en seraient la cause
et surtout que ceux-ci trouvaient leur origine dans les variations de l’orbite
terrestre.

Ce sont les travaux de ces précurseurs qui conduisirent le géologue suisse
Louis Agassiz (1801-1873) à formuler en 1837 son adresse à la Société helvé-
tique des sciences naturelles de Neufchatel sur « Upon glaciers, moraines and
erratic blocks ». C’est aussi en ce début du xixe siècle que le Français Joseph
Adhémar (1797-1862), non content d’étudier les calottes polaires, tenta d’ex-
pliquer dans son livre Révolutions de la mer, déluges périodiques (1842) la ré-
currence des âges glaciaires à partir de la précession des équinoxes. La théorie
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Préface vii

astronomique des paléoclimats voyait le jour et allait pouvoir être poursuivie
grâce au développement de la mécanique céleste, avec les Français Jean le
Rond d’Alembert (1717-1783), Jean-Baptiste Joseph Delambre (1749-1822),
Pierre-Simon de Laplace (1749-1827), Louis Benjamin Francoeur (1773-1849)
et Urbain Le Verrier (1811-1877). Parallèlement, une étape supplémentaire
devait être franchie avec les premiers calculs des variations à long terme de
l’énergie reçue du Soleil, variations dues aux éléments astronomiques que sont
l’excentricité de l’orbite de la Terre, la précession des équinoxes et l’obliquité
de l’écliptique. Ainsi, s’illustreront John Frederick William Herschel (1792-
1871), L.W. Meech (1855) et Chr. Wiener (1876), et ce, aussi grâce aux tra-
vaux des mathématiciens André-Marie Legendre (1751-1833) et Simon-Denis
Poisson (1781-1840).

Tout était dès lors prêt pour permettre à l’Écossais James Croll (1821-
1890) d’élaborer une théorie des âges glaciaires basée sur l’effet conjugué des
trois paramètres astronomiques, théorie selon laquelle l’hiver de l’hémisphère
nord devait jouer un rôle déterminant. Cette théorie fut fort appréciée par
le naturaliste Charles Robert Darwin (1809-1882) et reprise par les frères
géologues écossais Archibald (1835-1924) et James (1839-1914) Geikie, qui
introduisirent la notion d’interglaciaire. Elle est aussi à la base de la classi-
fication des glaciations alpines par Albrecht Penck (1858-1945) et Edouard
Brückner (1862-1927) et des américaines par Thomas Chowder Chamberlin
(1843-1928). Toutefois, les géologues allaient être de moins en moins satisfaits
de la théorie de Croll et de nombreuses critiques virent le jour. Beaucoup
réfutèrent la théorie astronomique et lui préférèrent des explications liées à
la seule planète Terre. Le géologue écossais Charles Lyell (1797-1875) insista
sur la répartition géographique des terres et des mers pour expliquer l’alter-
nance des climats chauds et froids, tandis que d’autres se tournèrent vers les
variations de la concentration de certains gaz dans l’atmosphère. C’est ainsi
que le physicien français Joseph Fourier (1786-1830) exposa l’idée originale
de la théorie de l’effet de serre. Il allait être suivi par le chimiste irlandais
John Tyndall (1820-1893) à qui l’on doit les premières expériences sur l’ab-
sorption du rayonnement infrarouge et l’hypothèse du rôle fondamental joué
par la vapeur d’eau dans l’effet de serre. Plus tard, l’italien Luigi de Marchi
(1857-1937) et le chimiste suédois Svante Arrhenius (1859-1927) proposèrent,
avec d’autres scientifiques de leur époque, que les périodes glaciaires étaient
causées par des baisses de la teneur atmosphérique en gaz carbonique. En
1895, Arrhenius suggéra dans un article publié à la Société de physique de
Stockholm que la réduction ou l’augmentation de 40 % de la concentration
en CO2 dans l’atmosphère pouvait engendrer des processus de rétroaction qui
expliqueraient les avances et retraits glaciaires.

Une renaissance de la théorie astronomique allait cependant être possible
avec les améliorations apportées au calcul des éléments astronomiques par
John Nelson Stockwell (1822-1920) et à celui de l’irradiation solaire (1904)
par le mathématicien allemand Ludwig Pilgrim. C’est toutefois à Joseph John
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Murphy que l’on doit d’avoir émis, dès 1869, l’hypothèse fondamentale se-
lon laquelle ce sont les étés frais de l’hémisphère nord qui sont à la base de
l’existence des périodes glaciaires. Cette idée originale fut reprise par Rudolf
Spitaler en 1921, mais fut surtout popularisée par l’ingénieur-géophysicien
serbe Milutin Milankovitch (1879-1958), principalement au travers de ses
livres Théorie mathématique des phénomènes thermiques produits par la ra-
diation solaire (1920) et Kanon der Erdbestrahlung und seine Anwendung auf
des Eizeitenproblem (1941). L’ère moderne de la théorie astronomique était
née, même si l’absence de données paléoclimatiques et d’une échelle de temps
fiables allaient être à la base de nombreuses critiques, issues à la fois du monde
des géologues et de celui des météorologues. Il a ainsi fallu attendre les années
1950 et 1960 pour que de nouvelles techniques permettent à la fois de dater,
de mesurer et d’interpréter les archives du climat contenues dans les sédi-
ments marins, les glaces et sur les continents. L’Américain Cesare Emiliani
proposa en 1955 une stratigraphie, toujours en vigueur, basée sur la succession
des minima et maxima du rapport isotopique oxygène-18/oxygène-16 mesuré
dans les coquilles des foraminifères retrouvées dans les sédiments de l’océan
profond. L’interprétation de ce rapport isotopique allait suivre en termes de
salinité avec Jean-Claude Duplessy (1970), et en termes de température et de
volume de glace avec Nicholas Shackleton et Niels Opdyke (1973). Les outils
mathématiques permirent alors de créer des fonctions de transfert pour in-
terpréter quantitativement les informations recueillies dans les océans (John
Imbrie et Nilva Kipp, 1974) ou grâce aux cernes d’arbres (Harold Fritts, 1968).
L’effort déployé par le groupe CLIMAP (1976) déboucha sur la première carte
climatique saisonnière du Dernier Maximum glaciaire et sur l’article détermi-
nant de James Hays, John Imbrie et Nicholas Shackleton (1976). L’avènement
des grands ordinateurs autorisa les premières simulations climatiques à partir
de modèles de circulation générale (Fred Nelson Alyea, 1972) et la poursuite
des calculs astronomiques conduisit à une échelle temporelle de référence de
grande précision, ainsi qu’à la détermination de l’irradiation journalière et
saisonnière indispensable à la modélisation du climat (André Berger, 1973).

Cette évolution et le développement récent de la paléoclimatologie
montrent toute la difficulté d’aborder l’étude du système climatique. Cette
difficulté requiert l’existence de livres de qualité pour aider à comprendre et
à mettre à jour les disciplines en jeu. C’est dans cette optique que s’inscrit
le présent ouvrage. Écrit en français, il comble incontestablement une lacune
dans le domaine de l’enseignement universitaire gradué et post-gradué en dé-
passant largement le niveau de la description. Il fait, en effet, le point des
connaissances sur un certain nombre de sujets clefs en fournissant l’informa-
tion nécessaire pour comprendre et apprécier la complexité des disciplines
abordées, ce qui en fait un livre de référence en la matière. Un des deux vo-
lumes est consacré aux méthodes de reconstitution des climats anciens, l’autre
au comportement du système climatique dans le passé. Les trente chapitres
sont souvent écrits par des chercheurs du Laboratoire des Sciences du Climat
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et de l’Environnement et apparentés, chacun dans son domaine d’expertise,
ce qui permet un texte sûr où l’expérience transpire.

Comprendre l’évolution du climat de la Terre et ses multiples variations
n’est pas seulement un défi académique. C’est aussi fondamental pour pou-
voir mieux cerner le climat futur et ses incidences possibles sur la société
de demain. Jean-Claude Duplessy et Gilles Ramstein ont réussi ce tour de
force de rassembler une cinquantaine de chercheurs parmi les plus connus.
Le livre qu’ils ont écrit est une somme livrant à la fois les bases nécessaires
sur les techniques de reconstructions des climats anciens, sur leur cadre chro-
nologique et sur le fonctionnement du système climatique du passé à partir
d’observations et modèles. Ce livre permettra à tous ceux qui veulent en savoir
plus de pénétrer une science, certes difficile, mais combien enthousiasmante. Il
leur donnera aussi l’information indispensable pour se faire une idée objective
du climat et de ses variations passées et futures.

André BERGER,

Professeur Émérite à l’Université catholique de Louvain, Louvain la Neuve
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Avant-propos

Avant de partir dans ce voyage dans les paléoclimats de la Terre, il convient de
savoir à quoi nous allons être confrontés. Cette exploration va nous conduire
au sein du « système Terre » : un enchevêtrement imbriqué de composantes
dont les caractéristiques et les temps de réponse peuvent être très différents, un
système en interaction permanente que nous allons disséquer dans la première
partie de cet ouvrage, afin que le lecteur parte équipé d’un « kit climatique »
avant de se plonger dans l’étude des paléoclimats. Ce rapide survol montre la
très grande diversité des systèmes en présence. Entre la physique des nuages
qu’on peut voir évoluer de minutes en minutes au-dessus de nos têtes et celle
des calottes glaciaires qui mettent près de 100 000 ans à atteindre leur apo-
gée, les écarts temporels sont vertigineux. Mais l’hétérogénéité des dimensions
spatiales l’est également : des processus à des échelles millimétriques pour la
condensation des gouttes d’eau impliquées dans la formation des nuages aux
immenses calottes de glace de 3 000 m de hauteur, qui enfoncent leur socle
rocheux sur près de 1 000 m, l’écart spatial est aussi impressionnant. Pourtant
il s’agit bien du même système Terre qui va au cours des âges subir différentes
perturbations que nous allons discuter.

L’étude des paléoclimats implique très fortement la maîtrise de deux no-
tions indispensables pour commencer à décrire les climats passés de la Terre.

La première est tellement évidente qu’on n’y pense pas a priori, et pour-
tant, c’est la plus importante pour se repérer et établir des liens de causalité.
C’est la notion de temps. Être en mesure de bien se repérer dans le temps
face à des enregistrements paléoclimatiques de natures variées est essentiel.
En effet, la mesure du temps est à la base de nos recherches. Celle qu’on uti-
lise tous les jours ne nous est utile que sur les derniers siècles. Au-delà, il va
falloir utiliser d’autres « montres », d’autres marqueurs du temps. La seconde
partie de cet ouvrage est entièrement consacrée à cette question. Différents
techniques doivent être mises en œuvre pour les différentes échelles de temps
envisagées dans le chapitre 2. Ainsi le carbone-14 (chapitre 3) est-il capable de
fournir des mesures fiables jusqu’à 30 à 40 000 ans ? Il faudra utiliser d’autres
déséquilibres radioactifs (chapitres 4 et 5) pour accéder à des échelles de temps
plus longues. Mais il n’y a pas que des méthodes basées sur la radioactivité
qui permettent de révéler l’âge des sédiments ; l’utilisation du magnétisme
(chapitre 6) s’avère également une méthode puissante pour reconnaître des
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événements bien datés par ailleurs. Sur des échelles de temps plus courtes,
l’utilisation des cernes d’arbres est également une méthode performante (cha-
pitre 7). Enfin, on peut même dater les carottes de glace (chapitre 8). Ce
spectre très varié de méthodes montre comment les chercheurs ont réussi à
inventer des « chronomètres » qui sont essentiels pour placer les sédiments géo-
logiques dans un contexte temporel mais aussi pour établir des liens de cause
à effet entre les différentes composantes du système Terre lors de changements
climatiques.

La seconde notion est celle de reconstruction climatique. En effet, pas plus
qu’il n’existe de chronomètre unique qui nous permettrait de remonter dans le
temps, il n’existe pas non plus de paléo thermomètre, pluviomètre ou anémo-
mètre. De même qu’il a fallu d’abord inventer ses pseudos paléo chronomètres
sur des bases physiques ou biologiques pour attribuer aux sédiments un âge
avec une estimation de son incertitude, de même pour le climat, il a fallu
inventer les indicateurs climatiques pertinents pour quantifier les variations
de températures, de cycle hydrologique, ou de courant. La troisième partie de
ce livre est consacrée à ce lent et difficile travail de reconstruction à travers
toute une palette d’indicateurs.

On reconstitue ainsi le climat des grandes composantes du système clima-
tique l’atmosphère, l’océan, la cryosphère, la végétation. Mais on tire aussi
partie des spécificités des lacs tempérés ou tropicaux, des grottes et spéléo-
thèmes, des cernes d’arbres et même, plus récemment, des dates de vendanges
(chapitre 16).

Comment peut-on reconstituer les paléo vents ou, dans un jargon plus
scientifique, les variations de la dynamique de l’atmosphère ? À partir de
la composition isotopique des précipitations (chapitre 9) ou des lœss (cha-
pitre 12). On sait reconstruire l’évolution de l’océan en surface et au fond,
mais également restituer la géométrie et la dynamique des grandes masses
d’eau (chapitre 20). Pour la surface continentale, la palynologie et la dendro-
climatologie nous permettent de restituer l’évolution de la végétation et du
climat respectivement (chapitres 11 et 15). Enfin les carottages effectués sur
les calottes de glace des deux hémisphères permettent de restituer le climat
polaire (chapitre 10). Mais en plus de ces deux grands traits, on doit aussi
comprendre comment les fluctuations de l’hydrologie des zones tropicales a
fait varier les lacs (chapitres 17 et 18) et les glaciers (chapitre 19) ; ceux-ci
vont raconter une partie de cette histoire. D’autres marqueurs, comme les spé-
léothèmes (chapitre 13) ou les ostracodes des lacs (chapitre 14) vont dévoiler
les changements climatiques dans des zones plus tempérées.

Ainsi, des reconstructions climatiques aux échelles locales ou régionales
de la surface des continents émerge une description du climat global. C’est à
partir du couplage de ces reconstitutions et des datations que se développe
sans cesse notre savoir sur l’évolution du climat. Cette image reste néanmoins
parcellaire, car il y a une très forte disparité géographique et temporelle sur nos
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connaissances, et floue, car associées à ces reconstitutions, il y des incertitudes
que le paléoclimatologue s’efforce de réduire.

Il reste donc encore bien du chemin à parcourir en termes de développe-
ment de nouveaux proxies et d’améliorations de ceux qui sont couramment
utilisés pour rendre l’image plus complète et plus fine.
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Pendant longtemps, les climats passés de notre planète n’ont été l’objet que de
quelques lignes dans les livres de géologie, essentiellement pour fixer le cadre
dans lequel s’étaient déposés les sédiments que les géologues retrouvaient sur
les continents, le seul domaine qui leur était accessible. Les scientifiques ont
très vite compris que les abondants dépôts de charbon de l’Angleterre, de la
Belgique, du Nord de la France, de l’Allemagne et de la Pologne résultaient de
la fossilisation d’une végétation abondante permise par un climat équatorial
chaud et humide qui régnait sur l’Europe occidentale, il y a quelques 350 mil-
lions d’années. (Un cahier hors-texte fournit une illustration de la dérive des
continents depuis 540 Ma.) Cinquante millions d’années plus tard, les sédi-
ments de ces mêmes régions, des grès rouges, pauvres en fossiles et associés à
des produits d’évaporation témoignent de la disparition des forêts remplacées
par des zones désertiques, parsemées de lacs épisodiques sursalés, comme on
en trouve actuellement en Afrique saharienne. L’humidité avait fait place à
une aridité intense et on ne savait guère pourquoi. Il a fallu attendre la tecto-
nique des plaques pour réaliser que l’Europe, très lentement, avait dérivé vers
les tropiques. Cette transformation du visage de la Terre due à la tectonique
est illustrée dans le cahier hors-texte de cet ouvrage.

La découverte des glaciations constitue une nouvelle surprise pour les géo-
logues du xixe siècle. C’est un véritable scandale qui éclabousse la Société
suisse de sciences naturelles de Neuchâtel lorsque son président, Louis Agassiz,
en 1837, présente une interprétation, incroyable pour l’époque, de la présence
de gigantesques blocs de rocher qui parsèment les montagnes du Jura : il
ose prétendre que ces blocs erratiques ne sont pas la trace du Déluge de la
Bible, mais d’énormes cailloux transportés sur de longues distances par de
gigantesques glaciers, qui auraient recouvert les hautes latitudes de notre hé-
misphère.

La polémique s’apaisa très rapidement, parce que les géologues européens
et américains découvrirent qu’ils étaient capables de retrouver sur tout l’hémi-
sphère nord la trace des glaciers imaginés par Agassiz. En Europe comme en
Amérique du Nord, la cartographie des moraines terminales abandonnées par
les glaciers au moment de leur fonte, apporta la preuve de la présence de gi-
gantesques calottes glaciaires dans un passé qui semblait lointain. . . d’autant
plus qu’on ne savait pas le dater.
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Le Déluge biblique étant passé de mode, très vite une théorie, reposant sur
des bases astronomiques, apparaît. Des scientifiques comme Joseph Adhémar
et James Croll réalisent que le mouvement de la Terre autour du Soleil pré-
sente de faibles variations quasi périodiques au cours du temps, et ils sug-
gèrent des mécanismes susceptibles d’engendrer périodiquement des avancées
et des reculs des glaciers. C’est finalement Milutin Milankovitch, professeur
à Belgrade, qui jettera les bases d’une théorie mathématique complète des
glaciations, dont la pertinence s’est révélée lorsque les paléocéanographes ont
retrouvé dans l’analyse isotopique des carottes marines, les fréquences des pa-
ramètres orbitaux. Nous savons maintenant que la dernière a culminé il y a
seulement 20 000 ans et qu’elle avait été précédée par de nombreuses autres.

Le grand mérite de Milankovitch a été de faire germer une nouvelle idée au
sein de la communauté scientifique : les climats anciens ne sont pas seulement
une curiosité fascinante pour les géologues ; ils obéissent à des lois physiques
qui sont les mêmes que celles qui gouvernent le climat actuel.

Cette révolution intellectuelle a eu des conséquences considérables et elle a
profondément modifié l’approche de l’étude des climats anciens pour en faire
une science, la paléoclimatologie, qui a de nombreuses interactions avec la
géologie, la géochimie, l’océanographie, la glaciologie, ainsi qu’avec l’approche
physique et dynamique du climat. La première partie de ce livre décrit les phé-
nomènes physiques, chimiques et biologiques qui gouvernent le fonctionnement
du système climatique et montre comment il est possible de reconstituer ses
variations dans le passé.

C’est le travail des paléoclimatologues. Dès qu’ils en ont eu les moyens,
dans la seconde moitié du xxe siècle, ils ont entrepris de retrouver toutes les
traces de l’évolution du climat pour acquérir une vision planétaire. Ceci les
a conduit à développer de nouvelles méthodes de prélèvements des sédiments
continentaux, mais aussi des sédiments marins dans le cadre de grandes cam-
pagnes océanographiques, et des glaces en réalisant de lourdes campagnes de
forages des glaciers de montagne et surtout des calottes glaciaires du Groen-
land et de l’Antarctique. L’ampleur des moyens à mettre en œuvre est telle
que les campagnes de forage des glaces polaires ou des sédiments de tous les
océans du globe n’ont pu être réalisées que dans un cadre coopératif interna-
tional qui a permis de coordonner les efforts des différentes équipes.

Cet investissement scientifique a fourni une moisson abondante d’échan-
tillons susceptibles d’enregistrer les climats passés. Sur les continents, les sé-
diments lacustres, les tourbières mais aussi les concrétions des grottes ou les
anneaux des arbres fossiles ont apporté de nombreux témoignages des condi-
tions environnementales, notamment sur le comportement de la végétation
et de l’atmosphère. Dans l’océan, tous les grands bassins ont été échantillon-
nés et des carottes permettant de retracer l’histoire des dernières dizaines de
millions d’années ont été prélevées. Enfin, les grands forages effectués dans
les calottes glaciaires ont fourni des indications non seulement sur les tem-
pératures des zones polaires mais aussi sur la composition de l’atmosphère
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(teneur en poussières et en gaz à effet de serre, comme le gaz carbonique et
le méthane).

Malheureusement, il n’y a pas dans la nature de paléothermomètre, ni de
paléopluviomètre donc pas d’indicateur direct des variations de la tempéra-
ture et des précipitations ; il allait falloir tout construire. Non seulement pour
restituer des climats, mais aussi pour les dater. Extraire de ces échantillons
une reconstitution de l’évolution des climats a nécessité des développements
considérables qui ont fait appel aux méthodes les plus innovantes de la géo-
chimie, de la biologie et de la physique. Tout d’abord, il a été nécessaire de
déterminer une échelle de temps pour savoir quelle période était couverte par
chaque échantillon. De nombreuses méthodes ont été développées (et elles font
l’objet de toute la deuxième partie de ce livre). Les décroissances radioactives,
gouvernées par des lois strictes, jouent un rôle essentiel. Elles ont permis d’ob-
tenir des échelles de temps exprimables en années calendaires, telles que nous
les connaissons, et elles ont éclairé toute la géologie stratigraphique. D’autres
approches plus stratigraphiques ont été mises en œuvre : recherche d’événe-
ments caractéristiques qui doivent être datés par ailleurs, comptage de couches
annuelles ou modélisation de l’écoulement de la glace. Il a été ainsi possible
d’établir un cadre chronologique, et les paléoclimatologues visent maintenant
à le rendre commun à tous par un effort continu de corrélations multiples
entre les divers enregistrements. Peu de climatologues se fient à un seul in-
dicateur. L’assurance qu’ils reconstituent un changement climatique à une
période donnée s’obtient grâce au croisement des reconstitutions par des in-
dicateurs indépendants mais également par la confrontation des résultats de
modèles.

Il a fallu ensuite développer les méthodes permettant de reconstituer l’évo-
lution des différentes composantes du système climatique à partir des indica-
teurs géologiques. Celles-ci sont extrêmement variées (et sont présentées dans
la troisième partie de ce livre). Beaucoup font appel aux développements les
plus récents du paléomagnétisme, de la géochimie et des méthodes statistiques
liant empiriquement la distribution des plantes et animaux fossiles aux para-
mètres environnementaux, la température de l’air ou de l’eau au premier chef.
Les reconstitutions ainsi acquises ont maintenant atteint un niveau de fiabilité
tel qu’il permet pour certaines périodes de reproduire les variations non plus
qualitatives en termes de chaud/froid, sec/humide, mais en termes quantita-
tifs associés également à la quantification des incertitudes. C’est ce niveau de
reconstruction climatique qui va permettre la confrontation avec les modèles
climatiques.

Les modèles climatiques ont également pris leur essor pendant la seconde
moitié du xxe siècle. D’abord établis pour simuler la circulation atmosphé-
rique, ils se sont développés en intégrant une physique, des processus et une
paramétrisation de plus en plus performants du bilan radiatif et du cycle hy-
drologique, en particulier en prenant en compte les données satellitaires. Mais
l’atmosphère ne représente que la composante rapide du système climatique.
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La fin des années 1990 allait démontrer de manière éclatante la nécessité de
coupler le modèle atmosphérique aux modèles globaux d’océan et de végéta-
tion pour restituer les changements climatiques. En effet, des équipes du GISS
aux États-Unis et de Météo-France indépendamment, fortes de leurs modèles
atmosphériques qui s’étaient avérés capables de restituer le climat actuel, ont
voulu utiliser la perturbation du bilan radiatif calculée par M. Milankovitch
pour simuler la dernière entrée en glaciation il y a 115 000 ans. Dans les deux
cas, ce fût un fiasco total. Les changements induits dans ces modèles par la
variation des paramètres orbitaux étaient bien trop faibles pour générer de la
neige pérenne. Il manquait des composantes et des rétroactions liées à l’océan
et à la végétation. Développer un modèle couplant ces trois composantes, c’est
ce que les modélisateurs se sont échinés à réaliser ces vingt dernières années,
et ce sont ces modèles qui participent maintenant à l’effort international mené
dans le cadre de l’IPCC.

Aujourd’hui les modèles dits du « système Terre » qui intègrent
atmosphère-océan-biosphère terrestre et marine, chimie et calottes de glace
sont utilisés pour explorer le climat du futur et les climats du passé. Ils sont
de plus en plus précis spatialement, comportent un très grand nombre de
processus, tournent sur les plus gros ordinateurs du monde. . . mais, c’est le
revers de la médaille, ils ne peuvent explorer qu’un petit nombre de trajec-
toires en raison des temps de calcul considérables qu’ils nécessitent. Aussi,
dès le début, les modélisateurs du climat, ce sont équipés de toute une pa-
lette de modèles. Des « mastodontes » comme des « modèles de circulation
générale » aux modèles conceptuels en passant par des modèles de complexité
intermédiaire. Dans cette boîte à outils, suivant les questions soulevées par
les données paléoclimatiques, ils choisissent l’outil le plus approprié ou ils le
développent s’il n’existe pas. Avec les modèles les plus simples, ils peuvent
explorer l’espace des variations possibles de paramètres et, en comparant avec
les données, chercher à établir le scénario le plus plausible. L’ensemble de ces
stratégies de modélisation est décrit dans la quatrième partie de cet ouvrage
et en constitue le tome 2.

C’est cette démarche d’enquêteur à chaque étape du travail de recherche, la
datation, la reconstruction, la modélisation et les va-et-vient entre ces étapes
qui permettent d’élaborer, d’affiner nos scénarios de compréhension de l’évo-
lution du climat passé de la Terre. Nous avons la certitude que cette ap-
proche permet aussi, par une meilleure compréhension des phénomènes qui
gouvernent le climat de notre planète et l’amélioration continue de nos mo-
dèles, de mieux prévoir les changements climatiques à venir.
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Chapitre 1

Le système climatique :
son fonctionnement et son histoire

Sylvie Joussaume, Laboratoire des Sciences du Climat et
de l’Environnement LSCE/IPSL, Laboratoire CEA-CNRS-UVSQ,
Orme des Merisiers, bât. 701, 91191 Gif-sur-Yvette Cedex, France.

Jean-Claude Duplessy, Laboratoire des Sciences du Climat et
de l’Environnement LSCE/IPSL, Laboratoire CEA-CNRS-UVSQ,
Domaine du CNRS, Bât. 12, avenue de la terrasse, 91198 Gif-sur-
Yvette Cedex, France.

Le climat joue un rôle important pour l’homme. Il détermine les condi-
tions de développement de ses sociétés, ainsi que les ressources disponibles,
que ce soit celles en eau ou celles d’origine biologique (agriculture, forêt, éle-
vage...). Toutefois, le climat est un système complexe. Il résulte des interac-
tions non seulement entre l’atmosphère, les océans, la surface des continents
et les glaces mais également la biosphère, c’est-à-dire le monde du vivant. Il
varie à différentes échelles de temps et, pour chaque échelle, peut impliquer
des mécanismes différents. L’objectif de ce livre est de montrer comment une
communauté scientifique pluridisciplinaire est maintenant capable de recons-
tituer avec de plus en plus de précision les grandes traits des climats passés
et de découvrir comment ils sont déterminés par l’évolution géologique, géo-
chimique, physique et biologique de cette planète vivante qu’est la Terre.

Si les conditions de vie de l’homme dépendent du climat, l’homme devient
également un acteur du système climatique. Il modifie la concentration des
gaz à effet de serre, la quantité de particules présentes dans l’air, mais aussi la
végétation à la surface des continents avec la déforestation et la mise en culture
de vastes régions. C’est pourquoi comprendre comment fonctionne le climat et
comment l’homme risque d’en altérer le cours est devenu une préoccupation
importante pour la société. C’est un problème scientifique complexe en raison
du grand nombre de rétroactions susceptibles de se développer, et l’étude des
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climats anciens permet de les mettre en évidence en analysant le déroulement
des grands changements climatiques qui sont survenus en raison de causes
purement naturelles.

1.1 L’évolution du climat

1.1.1 Définition du climat

Le climat est défini par la statistique des caractéristiques physiques de
l’atmosphère. Il est très proche de la météorologie, mais en diffère par sa
dimension statistique qui porte sur plusieurs dizaines d’années et conduit
à calculer l’état moyen de l’atmosphère et sa variabilité autour de cet état
moyen. En pratique, on définit le climat en considérant une moyenne sur trente
ans. Si cette définition pratique prend tout son sens lorsque le climat reste
relativement stable, elle devient plus difficile à appliquer lorsqu’il présente
une évolution rapide. Ce fut le cas au cours du xxe siècle pendant lequel deux
phases d’augmentation rapide de la température moyenne de notre planète
ont été détectées par les stations du réseau météorologique mondial, l’une
de 1910 à 1940 et l’autre à partir de 1975 (Fig. 1.1D). On prend en général
comme référence la période de 1961 à 1990 que l’on appelle souvent « normale
climatique », pour caractériser le climat actuel.

1.1.2 L’évolution passée du climat

Le climat est essentiellement variable, quelles que soient les échelles de
temps que l’on considère. Au cours des derniers millénaires, les chroniques
historiques et les toutes premières mesures instrumentales qui remontent au
xviie siècle ont montré l’existence d’une période très froide sur l’Europe du
xvie au xixe siècle (le Petit Âge glaciaire), précédée d’un optimum climatique
au Moyen Âge et d’un autre pendant la période romaine.

Les données géologiques témoignent également de grands bouleversements
du climat. Évidemment, il n’est plus question de parler de période de trente
ans, mais les géologues s’attachent à définir un cadre stratigraphique et géo-
chronologique précis pour replacer ces événements dans l’histoire de notre
planète (Fig. 1.1). Par exemple, il y a environ sept cent cinquante millions
d’années, la Terre est passée par une phase de glaciation intense ; des glaciers
descendaient alors jusqu’au niveau de la mer sur tous les continents, même
aux basses latitudes, au point que l’on représente de manière imagée l’état
de notre planète comme une boule de neige. À l’inverse, au cours de l’ère
secondaire (de 225 à 65 millions d’années), les conditions sont chaudes, même
aux hautes latitudes. Pendant l’ère tertiaire, les glaciers se développent pe-
tit à petit, d’abord sur le continent Antarctique, puis sur le Groenland, et
depuis quelque trois millions d’années, la Terre connaît une succession de gla-
ciations, marquées par une avancée des glaciers sur les continents de hautes
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Fig. 1.1 – A – Variations du climat de la Terre depuis 4 milliards d’années, estimées
à partir des données géologiques. B – Variations du climat moyen de la Terre estimées
à partir des variations du volume des glaciers et calottes glaciaires présents à la
surface des continents au cours du dernier million d’années. C – Variations de la
température moyenne de l’air de l’hémisphère nord depuis l’An Mil reconstituées à
partir de données paléoclimatiques, notamment les données historiques et l’étude des
anneaux d’arbre. D – Variations de la température moyenne de l’air de la planète
Terre au niveau du sol calculées à partir des données du réseau météorologique
mondial pour la période 1860-2010. Noter que le nombre de stations a varié pendant
cette période et était peu dense pendant toute la fin du xixe siècle.
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et moyennes latitudes de l’hémisphère nord, séparées par des périodes inter-
glaciaires au cours desquelles les calottes glaciaires reculent et restent can-
tonnées à l’Antarctique et au Groenland. Nous vivons depuis 11 000 ans dans
une période interglaciaire, appelée Holocène. Ces divers aspects de l’évolution
climatique de notre planète seront développés dans cet ouvrage.

Le dernier million d’années constitue la période géologique la mieux
connue, parce que le climat peut être reconstitué à partir des enregistrements
détaillés fournis par les glaces polaires et les sédiments marins ou continen-
taux. Sur cette période, une succession d’oscillations glaciaires-interglaciaires
présente des périodicités marquées qui sont la signature des petites modifica-
tions de l’orbite que la Terre décrit autour du Soleil. Les périodes glaciaires ont
une durée presque dix fois plus longues que les interglaciaires mais elles sont
coupées de brusques réchauffements qui font suite aux paroxysmes de froid
dans l’Atlantique Nord et les continents voisins. Tous ces grands changements
climatiques ne sont pas le fruit du hasard et c’est le travail des climatologues
et des paléoclimatologues de les expliquer en décortiquant les mécanismes du
climat et les causes de leur variabilité.

1.2 Les mécanismes du climat

Le Soleil est le grand moteur du climat. L’énergie solaire reçue joue un
rôle déterminant dans l’établissement des conditions régnant à la surface de
notre planète. Mais celles-ci dépendent de façon critique de la composition de
l’atmosphère et des échanges d’énergie entre la surface de la planète et l’at-
mosphère qui l’enveloppe. En moyenne sur la Terre, le bilan radiatif moyen,
qui compare en chaque point l’énergie reçue du Soleil et celle renvoyée vers
l’espace, permet de schématiser ces échanges. Cependant, d’importantes dif-
férences se produisent géographiquement. Vents et courants marins vont en
résulter et permettre une redistribution d’énergie, celle-ci dépendant de la
forme des bassins océaniques et du relief des continents.

1.2.1 Le bilan radiatif de la Terre

1.2.1.1 L’effet de serre

Un disque de surface 1 m2 situé à la même distance du Soleil que la Terre
et interceptant perpendiculairement le rayonnement solaire recevrait un flux
d’énergie de 1 368 Watts. Mais la Terre est une sphère dont la surface est
quatre fois celle du disque de même diamètre. C’est pourquoi, en moyenne,
sur toute la Terre et au cours d’une année, le flux d’énergie solaire inter-
cepté par une surface unité est quatre fois plus faible. Elle correspond à une
puissance de 342 W/m2 connue avec une précision de plus ou moins 1 W/m2

(Fig. 1.2). Mais toute cette énergie n’est pas disponible pour l’ensemble Terre-
atmosphère. Une partie, environ 31 %, repart à nouveau vers l’espace après
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avoir été réfléchie par les nuages, les particules en suspension dans l’air, la
surface, ainsi que par les molécules d’air elles-mêmes. L’énergie vraiment ab-
sorbée s’élève donc à 235 W/m2. Elle est compensée par un flux infrarouge
émis par la Terre et son atmosphère vers l’espace. La Terre se comporte en
effet comme un « corps noir » : elle émet un flux d’énergie dont l’intensité est
proportionnelle à la puissance quatrième de sa température absolue, en accord
avec la loi de Stefan. Ce rayonnement est presque uniquement concentré dans
le domaine infrarouge, entre 4 et 100 micromètres (μm), avec un maximum
d’intensité centré autour de 12 μm. Le rayonnement solaire, par contre, émis
par le Soleil qui se comporte comme un « corps noir » à une température
avoisinant 6 000 Kelvin, s’étend dans une gamme de longueurs d’onde cou-
vrant l’ultraviolet jusqu’au proche infrarouge, de 0,2 à 4 μm, et présente un
maximum d’intensité dans les longueurs d’onde du visible, autour de 0,6 μm.

Fig. 1.2 – Bilan radiatif de la Terre. Le rayonnement solaire parvenant au niveau
du sol est intégralement compensé par une émission de rayonnement infrarouge vers
l’espace.

En l’absence de tout effet de serre, si l’atmosphère était parfaitement trans-
parente au rayonnement infrarouge émis par la surface de la Terre, la tem-
pérature à l’équilibre avec le flux moyen absorbé de 235 W/m2 ne serait que
–19 ◦C. En réalité, la vapeur d’eau, l’eau liquide des nuages, le gaz carbo-
nique et d’autres éléments présents à l’état de traces dans l’air absorbent une
fraction importante du rayonnement infrarouge émis par la surface, limitant
la déperdition d’énergie en direction de l’espace. Agissant comme des « corps
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noirs », tous ces constituants renvoient un flux d’énergie infrarouge dans toutes
les directions et notamment vers le sol. Grâce à cet apport supplémentaire, la
température moyenne à la surface de la Terre atteint +14 ◦C, et non –19 ◦C.
L’effet de serre est donc un phénomène naturel qui résulte en grande partie
de la présence de vapeur d’eau, puisque celle-ci contribue à environ 55 % de
l’effet de serre total ; les autres gaz à effet de serre (gaz carbonique, méthane,
oxyde nitreux...) ne contribuent que pour 28 %, le reste étant dû à l’effet
des nuages... Au cours de l’histoire géologique de la Terre, la composition de
l’atmosphère a considérablement changé, et les variations de l’effet de serre
ont largement contribué aux changements climatiques passés (voir chapitres 5
et 6, tome 2). Depuis le début de l’ère industrielle (vers 1850), les activités
humaines ont significativement contribué à augmenter la concentration des
gaz à effet de serre présents naturellement dans l’air et à en introduire de
nouveaux, qui tels les composés chloro-fluoro-carbonés sont d’actifs agents de
l’effet de serre.

1.2.1.2 Le cycle de l’eau

Lors de la traversée des différentes couches de l’atmosphère, une partie du
rayonnement solaire est absorbée au sein même de l’atmosphère, par l’ozone
dans la stratosphère et par la vapeur d’eau dans la troposphère. Environ la
moitié de l’énergie incidente atteint la surface de la Terre, où elle est par-
tiellement compensée par la déperdition de rayonnement infrarouge vers l’at-
mosphère. Reste disponible à la surface un excédent d’énergie de 102 W/m2

(Fig. 1.2), ce qui permet le réchauffement de l’air environnant et surtout l’éva-
poration de l’eau en surface des océans et des continents, alimentant le cycle
de l’eau sur notre planète. L’océan, qui est chauffé par le rayonnement solaire,
reçoit ainsi l’énergie nécessaire à la vaporisation de l’eau (chaleur latente de
vaporisation). La vapeur d’eau est ensuite transportée par les vents jusqu’à ce
qu’elle se condense sous forme de précipitations, libérant dans l’atmosphère
l’énergie prélevée à la surface lors de l’évaporation. Ainsi, le cycle de l’évapo-
ration et de la précipitation de l’eau prélève de l’énergie à la surface des océans
et des continents pour la redistribuer au sein de l’atmosphère. Ce transfert de
chaleur latente refroidit la surface des mers et réchauffe l’atmosphère, atté-
nuant ainsi les différences de température entre les couches basses et hautes
de l’atmosphère d’une part, l’équateur et les pôles d’autre part. Le cycle de
l’eau joue de ce fait un rôle fondamental dans la répartition de l’énergie entre
la surface et l’atmosphère.

Évaporation et condensation régénèrent en permanence le stock de va-
peur d’eau de l’atmosphère, mais la quantité de vapeur d’eau présente à
un instant donné dans l’air reste cependant assez faible. Si elle était totale-
ment condensée, la couche liquide formée recouvrirait la surface du globe sur
2,5 centimètres d’épaisseur. Pourtant, le cycle de l’eau implique en moyenne
l’évaporation et la précipitation d’une couche qui correspondrait à environ
80 centimètres d’eau au cours d’une année. Le temps de recyclage de l’eau
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dans l’atmosphère est par conséquent très rapide et permet un renouvelle-
ment complet de la vapeur d’eau en une dizaine de jours. L’eau, dont l’essentiel
s’évapore au-dessus des océans (86 %), y retourne soit directement par préci-
pitation, soit par la décharge des fleuves et des rivières, après ruissellement sur
les continents. Globalement, évaporation et pluies se compensent exactement,
maintenant une concentration pratiquement constante de vapeur d’eau dans
l’air, tant que la température moyenne de l’atmosphère reste constante.

1.2.2 Les variations associées au Soleil

Les variations de l’énergie émise par le Soleil ou encore les variations de
l’énergie solaire reçue par la Terre vont moduler le climat. Dans le premier cas,
ce sont les cycles d’activité solaire ou l’évolution du Soleil depuis la formation
du système solaire qui modulent la quantité d’énergie émise par cette étoile.
Dans le deuxième cas, ce sont les variations lentes du mouvement de la Terre
autour du Soleil qui modulent la répartition saisonnière et géographique de la
quantité d’énergie reçue par notre planète en un lieu donné.

1.2.2.1 Les cycles solaires

Le Soleil présente à sa surface des taches qui apparaissent et disparaissent
suivant un cycle d’environ onze ans découvert par l’astronome allemand
Heinrich Schwabe dans le milieu du xixe siècle. Lorsque l’activité solaire est
plus intense, marquée par un plus grand nombre de taches, le Soleil émet da-
vantage d’énergie. Les mesures satellitaires disponibles depuis les années 1980
ont permis de mesurer les variations d’intensité de l’énergie solaire. Celles-ci
sont de l’ordre de 0,1 %, ce qui correspond à une perturbation très minime
(0,24 W/m2) du bilan radiatif de la Terre. L’activité solaire est le reflet di-
rect des variations du champ magnétique du Soleil. Les taches réapparaissent
en grand nombre lorsque le champ magnétique s’intensifie. Les éruptions so-
laires sont alors plus importantes ; elles éjectent une plus grande quantité
de particules vers l’espace interplanétaire et renforcent ainsi le vent solaire.
Ces particules chargées électriquement, essentiellement des électrons et des
protons, atteignent l’atmosphère terrestre où elles provoquent des orages ma-
gnétiques – fortes perturbations du champ magnétique terrestre –, ainsi que
de magnifiques aurores polaires.

L’influence de l’activité solaire sur le climat est un sujet débattu depuis
de nombreuses années. Dans la deuxième moitié du xviie siècle, les obser-
vations disponibles témoignent d’une disparition presque totale des taches
pendant une période de plusieurs décennies, au moment du Petit Âge gla-
ciaire (Fig. 1.3). À la fin du xixe siècle, l’astronome allemand H. Spörer et
son collègue anglais W. Maunder proposèrent de relier ces deux phénomènes,
engageant ainsi une polémique qui persiste de nos jours. Il reste en effet à
expliquer comment relier ce minimum d’activité solaire (appelé minimum de
Maunder) à une diminution de l’intensité du rayonnement solaire suffisante



“paleoclimatique_t1” — 2013/10/23 — 17:22 — page 8 — #35
�

�

�

�

�

�

�

�

8 Paléoclimatologie

1360

1365

1370

800 1000 1200 1400 1600 1800 2000

0
20
40
60
80

100
120
140
160
180
200

1610 1660 1710 1760 1810 1860 1910 1960 2010

1357

1358

1359

1360

1361

1362

1363

10/2/2003 24/6/2004 6/11/2005 21/3/2007 2/8/2008 15/12/2009

A

B

C

Irradiance solaire (W/m2)

Age (AD) 

Age (AD) 

Irradiance solaire (W/m2)

Nombre de tâches solaires 

Minimum 
de 

Maunder 

Date 

Fig. 1.3 – A – Variations de l’énergie solaire reconstituées à partir des variations
de la teneur en béryllium des glaces polaires et d’un modèle d’activité stellaire.
On remarquera que les valeurs moyennes calculées à l’aide d’un modèle d’activité
stellaire sont plus élevées, d’environ 5 W/m2, en comparaison des valeurs mesurées à
l’aide des satellites. B – Variations de l’énergie émise par le Soleil, mesurées à l’aide
des satellites de la NASA. C – Variations du nombre de taches solaires observées
par les astronomes depuis 1610.
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pour induire un refroidissement aussi marqué que celui qui s’est produit à
cette époque. Comme la perturbation directe du bilan radiatif est trop pe-
tite pour l’expliquer, on pense que l’activité solaire pourrait influer sur le
climat à travers la circulation de la haute atmosphère. Néanmoins, le lien
entre les variations de l’activité solaire et le climat terrestre reste un sujet
de recherche, objet de nombreuses controverses en absence d’un mécanisme
physique reconnu.

Le Soleil présente des variations sur de plus longues périodes. Elles se
manifestent non seulement par le nombre de taches solaires, mais aussi par des
variations du diamètre solaire. Celui-ci varie avec une périodicité de 900 jours,
mais cette oscillation est modulée par l’activité solaire. Elle est minimale
lorsque l’activité est maximale. Comme pour les taches solaires, les mesures
du diamètre solaire ont commencé dès le xviie siècle. Elles ont conduit à la
découverte d’un cycle de 80-90 ans, appelé cycle de Gleisberg, qui module le
cycle de Schwabe.

Le vent solaire n’est qu’une composante mineure du flux de particules
chargées reçues par la Terre. L’essentiel provient du rayonnement cosmique
galactique qui est constitué d’électrons, de protons, de particules α (noyaux
d’hélium ionisés) et d’ions plus lourds en très faible quantité. Il est isotrope
et provient de tout l’espace. En période de forte activité solaire, le vent so-
laire intense agit, par l’intermédiaire du champ magnétique qu’il crée, comme
un bouclier qui repousse le rayonnement cosmique galactique tombant sur
Terre. Ce phénomène est à l’origine d’une méthode géochimique de détermi-
nation des variations de l’activité solaire. En effet, le rayonnement cosmique
galactique, par réaction de spallation sur les atomes présents dans la haute at-
mosphère, est responsable de la production de plusieurs cosmonucléides dont
le plus célèbre est le carbone-14. Moins de carbone-14 est donc produit en pé-
riode d’activité solaire intense. Les mesures effectuées par les géochimistes sur
les anneaux d’arbre bien datés ont montré des variations pseudo-périodiques
de production de ce cosmonucléide, attribuées aux fluctuations de l’activité
solaire, avec des périodes d’environ 150 à 300 ans (cycles de Suess) et de
2 300 ans (cycles d’Hallstattzeit). L’existence de ces cycles a été confirmée
par la mesure d’autres cosmonucléides, comme le beryllium-10 dans les glaces
polaires. Celui-ci est piégé dans les glaces du Groenland, dont l’échelle de
temps peut être déterminée simplement en comptant visuellement les couches
annuelles ou, pour les périodes anciennes, par des méthodes plus complexes dé-
crites chapitre 8. Les paléoclimatologues recherchent maintenant s’ils peuvent
détecter ces périodicités dans leurs enregistrements géologiques.

1.2.2.2 Les variations lentes du mouvement de la Terre
autour du Soleil

Le mouvement de la Terre autour du Soleil varie au cours du temps sous
l’influence de l’attraction gravitationnelle exercée par les autres planètes (voir
chapitre 7, tome 2). En une année, l’orbite parcourue par la Terre décrit
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presque exactement une ellipse dont l’excentricité, paramètre qui caractérise le
degré d’aplatissement de l’ellipse par rapport à un cercle, peut varier très len-
tement au cours du temps. Avec des périodes voisines de 100 000 et 400 000 ans,
l’orbite passe d’un cercle (excentricité nulle) à une ellipse légèrement aplatie
(excentricité maximale de 6 %).

L’inclinaison de l’axe de la Terre par rapport au plan de l’écliptique, angle
défini comme l’obliquité, module la quantité d’ensoleillement reçue aux dif-
férentes latitudes suivant les saisons. Elle est à l’origine de phénomènes tels
que la nuit polaire en hiver et le soleil de minuit en été, aux latitudes les plus
élevées. Ainsi, le climat des hautes latitudes est-il particulièrement sensible
aux variations de l’obliquité. Avec une périodicité de l’ordre de 41 000 ans, cet
angle oscille entre 22◦ et 25◦, la valeur actuelle étant voisine de 23◦30′.

En raison de la forme elliptique de l’orbite terrestre, la distance entre la
Terre et le Soleil varie au cours de l’année. Actuellement, dans l’hémisphère
nord, la distance est minimale en hiver et maximale en été, et inversement
dans l’hémisphère sud. Or, la quantité de rayonnement solaire interceptée par
la Terre diminue lorsque la distance augmente. Ainsi, nous sommes dans une
situation qui adoucit les hivers et refroidit les étés de l’hémisphère nord, alors
qu’elle accroît les contrastes saisonniers de l’hémisphère sud (ceci dans une
proportion qui reste toutefois petite par rapport aux variations saisonnières
induites par l’obliquité dans les hautes latitudes).

Au cours des millénaires, la position des solstices et des équinoxes se dé-
place lentement le long de l’ellipse ce qui entraîne une variation de l’énergie
solaire reçue à chaque saison. Ce mouvement de précession des équinoxes ré-
sulte d’une combinaison de deux mouvements de rotation. Celui de l’axe de
rotation de la Terre qui tourne autour d’un axe perpendiculaire au plan de
l’écliptique sous l’effet de l’attraction exercée par le Soleil et la Lune et qui
fait décrire au pôle Nord un cercle dans l’espace en 26 000 ans. Superposé à
ce phénomène, s’ajoute un deuxième mouvement de rotation, celui de l’orbite
elliptique de la Terre qui tourne également autour du Soleil. La combinaison
de ces deux mouvements ramène à environ 22 000 ans la périodicité de la pré-
cession des équinoxes. Plus précisément, la distance Terre-Soleil, modulée non
seulement par le mouvement de précession des équinoxes mais également par
les variations de l’excentricité, varie suivant un ensemble de composantes pé-
riodiques qui se groupent autour de deux périodes voisines, l’une de 19 000 ans
et l’autre de 23 000 ans. Ainsi, il y a environ 10 000 ans, la Terre passait par
le point le plus proche du Soleil au moment du solstice d’été boréal et non
au solstice d’hiver comme de nos jours. L’hémisphère nord recevait alors plus
d’énergie solaire qu’aujourd’hui en été et évidemment moins en hiver.

Toutes ces modifications des paramètres orbitaux affectent l’ensoleillement
(encore désigné sous le terme d’insolation) des différentes bandes de latitude
de la Terre, en particulier l’intensité du cycle des saisons. Le mathématicien
serbe Milutin Milankovitch a proposé dès 1924 d’expliquer les cycles de gla-
ciation à partir de ces variations lentes du mouvement de la Terre autour
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1. Le système climatique : son fonctionnement et son histoire 11

du Soleil. En effet, lorsque les variations lentes induisent une diminution de
l’énergie solaire reçue en été vers 60 ◦N, la neige, qui s’est déposée en hi-
ver, ne fond pas complètement. Or, celle-ci réfléchit fortement le rayonnement
solaire, facilitant la persistance de la neige. Peu à peu, cette neige s’accu-
mule et se transforme en calotte glaciaire. Cette hypothèse a été débattue
durant de nombreuses années et a été fortement contestée jusqu’aux années
1970, lorsque les périodicités prédites par cette théorie ont été reconnues sans
ambiguïté dans les enregistrements paléoclimatiques des sédiments marins,
puis des glaces polaires. Nous verrons plus précisément dans le chapitre 7 du
tome 2 l’état de notre connaissance sur la théorie de Milankovitch, ou « théorie
astronomique » des paléoclimats.

1.2.2.3 L’évolution du Soleil

Depuis la formation du système solaire, le Soleil, comme toutes les étoiles
du même type, consomme lentement son hydrogène pour produire de l’hélium,
et la quantité de chaleur qu’il émet varie très lentement, sur de longues échelles
de temps. Les modèles standard d’évolution des étoiles permettent de calculer
que la luminosité du Soleil était 25 à 30 % plus faible qu’aujourd’hui, il y a
4 milliards d’années, et qu’elle a augmenté à peu près linéairement au cours du
temps. Ce modèle paraît en bon accord avec les observations effectuées par les
astronomes sur des étoiles jeunes. Or, si l’atmosphère terrestre était la même
qu’aujourd’hui, la température moyenne de la Terre serait inférieure à 0 ◦C, les
océans gelés et toute vie impossible. Les observations géologiques témoignent
de l’existence d’eau à l’état liquide dès cette époque et des premières traces
de vie, il y a 3,5 milliards d’années. C’est le « paradoxe du Soleil pâle » que les
climatologues lèvent classiquement en supposant que l’atmosphère avait une
composition chimique très différente de celle d’aujourd’hui : le dégazage de
gaz carbonique par la Terre primitive et la faiblesse des taux d’altération en
absence de croûte continentale permettaient à l’atmosphère de ces périodes
très anciennes d’acquérir une exceptionnelle richesse en CO2 et donc d’être
responsable d’un effet de serre considérable, encore renforcé par la présence
de méthane produit par des bactéries. Ce point sera discuté en détail dans le
chapitre sur le Précambrien (chapitre 5, tome 2).

1.2.3 Reconstruire l’histoire de la composition
de l’atmosphère

Si le Soleil est la source d’énergie pour la Terre, l’énergie disponible dépend
de façon cruciale de la composition de l’atmosphère : gaz à effet de serre et
particules. Reconstruire l’histoire passée de la composition de l’atmosphère
est donc un élément important pour comprendre la dynamique du climat.

Une fois encore, ce sont les dernières centaines de milliers d’années qui
constituent la période la mieux documentée, parce que les glaces polaires ren-
ferment des bulles d’air fossile. En effet, les neiges tombant sur les calottes
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polaires forment un névé poreux, au sein duquel l’air circule librement. Sous
le poids des neiges qui s’accumulent, les pores se compactent progressive-
ment et le névé se transforme en glace qui emprisonne de minuscules bulles
d’air, désormais bloquées au sein de la glace. Cet air conserve sa composition
chimique d’origine, ce qui permet de reconstituer les variations de la com-
position de l’atmosphère au cours du temps. . . tant qu’on peut trouver des
glaces anciennes bien conservées. C’est en Antarctique que l’on retrouve les
glaces les plus anciennes, où un enregistrement continu de la teneur en gaz
à effet de serre (CO2, CH4) couvre maintenant les 800 000 dernières années.
Il montre que les teneurs en gaz carbonique ne sont pas restées constantes,
qu’elles étaient élevées en période chaude, voisines de 280 ppmv (soit 280 cm3

de CO2 par m3 d’air) pour seulement 200 ppmv en période froide. De même,
le méthane a oscillé entre ∼700 ppbv (mm3 par m3 d’air) en période chaude
pour moins de 400 ppbv en période froide, avec une forte variabilité temporelle
(Fig. 1.4).

Les glaces polaires constituent le seul enregistreur direct de la composition
de l’atmosphère. Comme la glace des calottes glaciaires flue très lentement et
est ainsi continûment renouvelée à l’échelle des temps géologiques, on ne peut
guère espérer reconstituer un enregistrement des teneurs en gaz carbonique
au-delà d’un million d’années. Pour les périodes plus anciennes, il est donc né-
cessaire de faire appel à des méthodes empiriques indirectes, dont la précision
est beaucoup plus faible. Par exemple, les botanistes ont remarqué que les
stomates, qui sont des pores au travers desquels les feuilles absorbent le gaz
carbonique de l’air, sont plus petits et moins nombreux lorsque la teneur en
gaz carbonique de l’air est élevée. Ils ont donc pensé utiliser cette caractéris-
tique des plantes pour reconstituer les teneurs en CO2 dans le passé. Toutefois
les résultats ont été ambigus. Il faut en effet que les espèces fossiles utilisées
soient les mêmes que les espèces actuelles sur lesquelles est établie la relation
empirique entre les teneurs en gaz carbonique et le nombre ou le diamètre
des stomates. Malheureusement, ce n’est pas la seule condition. La relation
qui ne peut être établie que sur des conditions actuelles dépend également de
la disponibilité en eau dont bénéficie la plante, de sorte qu’on ne sait pas si
les modifications des stomates observées sur des fossiles sont le reflet d’une
variation du CO2 ou de l’humidité.

Comme la teneur de l’air en CO2 est gouvernée par la pression partielle
de ce gaz dans les eaux superficielles de l’océan, les géochimistes ont tenté
d’utiliser le carbone-13, traceur de la phase océanique du cycle du carbone,
comme outil pour reconstituer les variations du CO2 atmosphérique. Un des
marqueurs proposés est le rapport 13C/12C des foraminifères, animaux mi-
croscopiques dont les formes planctoniques vivent dans les eaux superficielles
des océans. Ces animaux sécrètent une coquille calcaire dont la taille est de
quelques dixièmes de millimètres et que l’on retrouve en abondance dans les
sédiments marins. Le rapport 13C/12C des foraminifères planctoniques dépend
donc de la composition isotopique du CO2 dissous dans les eaux superficielles
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Fig. 1.4 – A – Variations de la teneur en méthane de l’air déduites des variations de
la concentration en méthane dans les bulles d’air piégées dans les glaces du forage
effectué au Dôme C (projet EPICA). B – Variations de la teneur en gaz carbo-
nique de l’air déduites des variations de la concentration en gaz carbonique dans les
bulles d’air piégées dans les glaces du forage effectué au Dôme C (projet EPICA).
C – Variations de la température de l’air en Antarctique déduites des variations de
la composition isotopique des glaces du forage effectué au Dôme C (projet EPICA).
D – Variations du climat moyen de la Terre estimées à partir des variations de
la composition isotopique de l’oxygène des foraminifères benthiques, un proxy des
variations du volume des glaciers et calottes glaciaires présents à la surface des
continents au cours du dernier million d’années.
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et indirectement de celle de l’atmosphère. Cette approche isotopique peut être
comparée avec l’enregistrement indépendant fourni par les glaces polaires, ce
qui permet d’évaluer la méthode sur les dernières centaines de milliers d’an-
nées. L’accord n’est que grossier en raison de la complexité du cycle océanique
du carbone qui dépend notamment de la température de l’eau de mer, de la
production primaire de l’océan, de la dégradation des matières organiques et
de la circulation des masses d’eau. Les biologistes ont proposé une autre mé-
thode en remarquant que le fractionnement des isotopes du carbone lors de
l’absorption du gaz carbonique par les algues marines dépend de la teneur
en gaz carbonique dissous et donc de la pression partielle de CO2 dans l’eau
de mer. Ils ont donc suggéré que les variations du rapport 13C/12C de com-
posés spécifiques formés lors de la photosynthèse, comme les alcénones que
l’on retrouve dans les carottes marines, devaient refléter les fluctuations de
la teneur en CO2 de l’eau superficielle de l’océan et de l’air. Cependant, la
relation obtenue dépend étroitement du rapport surface/volume des cellules
effectuant la photosynthèse, ce qui introduit une nouvelle incertitude dans les
reconstructions. Finalement, on constate que même les méthodes isotopiques,
qui font appel à des paramètres géochimiques mesurables avec précision, ne
conduisent qu’à des estimations grossières de la teneur en gaz carbonique de
l’air et de ses variations.

Aux grandes échelles de temps (>106 ans), l’évolution de la teneur en CO2

de l’atmosphère est contrôlée par l’importance relative du dégazage par les
volcans et les rides médio-océaniques d’une part, et de la consommation de
CO2 par l’érosion chimique des silicates d’autre part. C’est donc la tectonique
des plaques qui joue le rôle essentiel. Toutefois, une diminution lente du CO2

dans l’air peut être due aussi bien à une baisse du taux de dégazage qu’à un
accroissement de l’érosion de la surface des continents. Cette dernière dépend
d’un ensemble complexe de paramètres, eux-mêmes liés au climat, comme
la température de l’air, les précipitations, le ruissellement continental et la
végétation. Les géochimistes tentent donc de reconstituer l’évolution de la
pression partielle du CO2 de l’air à l’aide de modèles ; les émissions de CO2 y
sont estimées à partir des données géologiques sur la vitesse de déplacement
des plaques ; la consommation de ce gaz est prise en compte par des modèles
simplifiés couplant le cycle du carbone au climat et tenant compte du contexte
géographique résultant de la tectonique des plaques. À titre d’exemple, la
cassure du supercontinent Rodinia, aride, en une multitude de petites masses
continentales humides, il y a 800 à 700 millions d’années, a conduit à la mise
en place de provinces basaltiques facilement érodables chimiquement. Il en est
résulté une baisse importante des teneurs en gaz carbonique de l’air susceptible
d’expliquer les grandes glaciations de cette période.

Les poussières en suspension dans l’air jouent également un rôle impor-
tant dans le bilan radiatif de l’atmosphère, le plus souvent en interceptant le
rayonnement solaire et en diminuant la quantité d’énergie arrivant au niveau
du sol. Les teneurs en poussières ont considérablement varié dans le passé,
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comme en témoignent les glaces polaires. En effet, les neiges en tombant en-
traînent les poussières atmosphériques qui restent ensuite emprisonnées dans
les glaces. Plus l’air est chargé en poussières, plus les neiges en absorbent. C’est
ainsi qu’ont été mises en évidence de fortes teneurs en poussières atmosphé-
riques pendant les périodes glaciaires du Quaternaire. Celles-ci provenaient de
l’érosion des continents et étaient transportées par les vents. Elles ont donné
naissance à de gigantesques accumulations de particules très fines. Celles-ci
constituent les loess présents en Chine et, en plus modeste quantité, en Europe
occidentale.

1.3 L’atmosphère

1.3.1 Les grandes caractéristiques de la circulation
atmosphérique

Le bilan net entre le rayonnement reçu du Soleil et celui émis vers l’espace
ne présente pas une distribution uniforme. Le flux net d’énergie varie suivant la
latitude, les régions géographiques et la saison. Le rayonnement solaire décroît
fortement de l’équateur vers les pôles, alors que le rayonnement infrarouge
émis varie peu. Il s’ensuit un excédent d’énergie dans les régions tropicales
et un déficit dans les latitudes situées au-delà de 40◦ nord et sud. Chauffés à
l’équateur, refroidis au pôle, l’atmosphère et l’océan s’animent et transportent
l’excédent d’énergie des régions tropicales vers les hautes latitudes déficitaires.
Au vu des mesures dont on dispose actuellement, les deux fluides de la planète
contribuent dans des proportions voisines à ce transport (Fig. 1.5).

Une grande circulation tend à s’établir dans l’atmosphère entre l’équateur
et les pôles, afin d’assurer le transport d’énergie nécessaire à l’équilibre ther-
mique de la planète. L’air plus chaud, et donc plus léger, s’élève au-dessus de
l’équateu R, et diverge pour se diriger en altitude vers les pôles ; au-dessus
des régions polaires, au contraire, l’air froid et dense redescend vers la surface,
et retourne en direction de l’équateur, ce qui ferme une grande boucle reliant
équateur et pôle. Ce mécanisme, décrit en 1735 par le scientifique anglais
George Hadley, se produirait si la Terre tournait très lentement. En réalité,
cette grande cellule de convection reste confinée entre l’équateur et les régions
subtropicales, où elle forme la circulation dite de « Hadley ». Associées à la
circulation de Hadley, des basses pressions ceinturent les régions équatoriales,
alors que des hautes pressions prédominent dans les régions subtropicales. On
observe ainsi dans la zone intertropicale, au niveau de la mer, une conver-
gence des vents d’est, les alizés, vers l’équateur. Les alizés sont au départ
des vents secs, puisqu’ils sont alimentés par la branche descendante de la cel-
lule de Hadley. Tels l’harmattan sur l’Afrique, ils entretiennent les déserts
au dessus des continents tropicaux. Au-dessus de l’océan, l’évaporation des
eaux superficielles chauffées par le rayonnement solaire est intense et les alizés
transportent cette vapeur vers les basses latitudes. Au niveau de l’équateur,
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16 Paléoclimatologie

Fig. 1.5 – Transports moyens d’énergie par l’atmosphère (pointillé fin) et l’océan
(tireté), et transport total (trait continu). Les transports sont notés positivement
vers le nord et négativement vers le sud.

sous sa branche ascendante d’air chaud et humide, la convergence à basse
altitude se manifeste par une forte activité convective et des pluies intenses.
Celles-ci permettent le développement d’une végétation luxuriante, la forêt
tropicale humide, sur les continents, tandis que sur les grands bassins océa-
niques, l’activité convective s’organise suivant une bande longitudinale étroite
d’une centaine de kilomètres de large, la zone de convergence intertropicale.
C’est là que sont concentrés les orages et la pluie : c’est le « pot au noir »
redouté des voiliers dans le passé et maintenant des navigateurs solitaires.

Au-delà de 30◦ de latitude, l’écoulement de l’air, dévié vers l’est par la force
de Coriolis, atteint des vitesses telles qu’il devient instable et se brise en tour-
billons et méandres. De larges méandres apparaissent dans cette circulation
d’ouest sous la forme de vastes oscillations, trois à six le plus souvent, qui cein-
turent la Terre. Dépressions et anticyclones se succèdent dans les moyennes
latitudes, entre 30 et 60 degrés nord et sud, créant des conditions météoro-
logiques très variables. C’est là l’origine du climat « tempéré » qui règne sur
l’Europe occidentale. En brassant l’air chaud subtropical et l’air froid polaire,
ces tourbillons prennent le relais de la circulation de Hadley pour transfé-
rer l’excédent d’énergie des régions tropicales vers les pôles. Cette circulation
est cependant influencée par les contrastes entre continents et océans, et par
la présence des reliefs, favorisant l’ancrage d’ondes d’échelle planétaire dont



“paleoclimatique_t1” — 2013/10/23 — 17:22 — page 17 — #44
�

�

�

�

�

�

�

�

1. Le système climatique : son fonctionnement et son histoire 17

l’intensité et la position varient dans le temps. Ces ondes modulent la réparti-
tion géographique du climat et induisent, par exemple, un climat plus chaud
sur les côtes ouest que sur les côtes est des continents de l’hémisphère nord.
Le contraste entre le climat du Canada et celui de la France en constitue un
exemple frappant.

Les variations de l’intensité et de la position des vents ont été importantes
dans le passé, notamment pendant les oscillations glaciaires-interglaciaires.
Elles se manifestent par la présence plus ou moins marquée de pollens ou de
poussières désertiques transportés dans l’océan, parfois très loin des côtes,
où ils contribuent à la sédimentation marine. En milieu marin, lorsque le
vent souffle parallèlement à la côte, il provoque des remontées d’eau profonde
froide (upwelling). Leurs variations d’intensité, qui reflètent celle du vent, se
traduisent par des variations de la température des eaux superficielles que les
paléo-océanographes ont appris à reconstruire (voir chapitre 20).

Pour la période historique, des chroniques fournissent des informations,
parfois subtiles, sur la variabilité des vents et des tempêtes. Par exemple,
pendant le Petit Âge glaciaire, des variations de la position des vents ont été
décelées dans l’océan Pacifique en analysant la durée des trajets des galions qui
faisaient le transport de marchandises entre Manille (Philippines) et Acapulco
(Mexique). Les Archives Générales des Indes conservées à Séville rapportent
que les voyages pouvaient durer de moins de trois mois à plus de quatre
mois. Les routes étaient toujours les mêmes : au départ de Manille, les galions
faisaient route vers l’est, en se laissant porter par les vents d’ouest, très stables.
Au retour, ils faisaient route vers l’ouest en rejoignant l’alizé de nord-est, et
la durée du voyage était finalement conditionnée par la position des vents
contraires (de sud-ouest) qu’ils rencontraient en s’approchant de Manille. Les
historiens ont ainsi pu mettre en évidence, au milieu du xviie siècle, une
période d’environ quarante ans, pendant laquelle les vents contraires ont été
très fréquents en raison d’un déplacement vers le nord des grandes dépressions.
Les variations de la force et de la direction des vents constituent donc une
manifestation majeure de changements climatiques passés.

1.3.2 Vapeur d’eau, nuages et précipitations

L’eau dans l’atmosphère, sous forme de vapeur dans l’air, de liquide ou de
glace dans les nuages, joue un rôle important dans la dynamique du climat. En
premier lieu, la quantité de vapeur d’eau contenue dans l’air est une fonction
croissante de la température par la relation de Clausius-Clapeyron qui relie
le seuil de saturation de la vapeur d’eau dans l’air à la température. Lorsque
la température de l’air augmente, sa teneur en vapeur d’eau augmente. Or, la
vapeur d’eau est le plus important des gaz à effet de serre de l’atmosphère.
Toute augmentation de sa concentration dans l’air induit à son tour un ré-
chauffement supplémentaire de l’atmosphère, enclenchant un mécanisme de
rétroaction positive, qui amplifie la perturbation initiale.
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Lorsque la teneur en vapeur d’eau dépasse le seuil de la saturation, la va-
peur d’eau se condense provoquant la formation de nuages. Ceux-ci ont un
rôle particulièrement complexe, parce qu’il comporte deux aspects qui jouent
dans des directions opposées. D’une part, ils réfléchissent une partie du rayon-
nement solaire, ce qui a pour effet de refroidir la surface de la Terre. D’autre
part, ils produisent un effet de serre qui, au contraire, la réchauffe. Ces deux
effets ne s’équilibrent pas complètement. En moyenne, sous les conditions cli-
matiques actuelles, le pouvoir de réflexion prédomine sur l’effet de serre, et
les nuages refroidissent la surface de la Terre. Mais dans le cas d’un change-
ment du climat, les nuages jouerontils un rôle modérateur ou amplificateur ?
Nuages proches de la surface et nuages des hautes couches de la troposphère
ne se ressemblent pas. Les nuages bas, généralement plus épais, réfléchissent le
rayonnement solaire, par contre, proches de la surface, ils modifient peu l’ef-
fet de serre. À l’inverse, les nuages de haute altitude, comme les cirrus, sont
beaucoup plus minces et très froids. Ils laissent largement passer le rayonne-
ment solaire, mais ils contribuent fortement à accentuer l’effet de serre. Rien
ne nous permet de savoir si un réchauffement climatique va s’accompagner
de davantage de nuages bas, avec un effet modérateur, ou de nuages hauts
à l’effet amplificateur. La réponse est d’autant plus complexe qu’elle dépend
des changements de la circulation générale de l’atmosphère.

Par coalescence, les micro-goutelettes d’eau grossissent et se transforment
en précipitations d’eau, de neige ou de glace, selon les températures. La ré-
partition des précipitations reflète les grandes caractéristiques de la circula-
tion générale de l’atmosphère : ascendances et fortes pluies vers l’équateur,
subsidences associées à un déficit de précipitations dans les sub-tropiques,
précipitations dans les moyennes latitudes associées aux passages des dépres-
sions. En moyenne, un excédent d’évaporation sur les océans est compensé
par un excédent de pluies sur les continents. Ce transfert d’eau, des océans
vers les continents, est particulièrement apparent lors du phénomène saison-
nier de « mousson », bien connu dans le sud-est asiatique mais présent aussi
en Afrique. En été, lorsque les continents se réchauffent, une basse pression
thermique se développe et entraîne une convergence des vents des océans vers
le continent. Chargés d’humidité, ces vents s’élèvent et déchargent une grande
quantité de pluie au-dessus des terres.

1.3.3 Reconstruire les variations des précipitations

On retrouve à la surface de notre planète de nombreux témoins des varia-
tions passées de la quantité de précipitation tombant dans une zone donnée.
L’accumulation des glaces dans les calottes glaciaires polaires dépend directe-
ment de leur alimentation en neige. Les glaciologues ont ainsi montré que les
précipitations neigeuses étaient deux fois moins abondantes qu’aujourd’hui
pendant les périodes glaciaires. Aux plus basses latitudes, les fluctuations
des précipitations sont enregistrées par les sédiments lacustres. Des dépôts
laissés au-dessus du niveau actuel témoignent de phases pluviales intenses,
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notamment au début des périodes interglaciaires. Le niveau du lac baisse
lorsque les pluies diminuent. À titre d’exemple, en survolant en avion le lac
Tchad, on peut visualiser au sol les traces des différentes lignes de rivage qui
enregistrent la régression qui a affecté ce lac au cours des derniers millénaires.
Il occupait une superficie de 340 000 km2 (représentant plus des 2/3 de celle
de la France), il y a environ six à huit mille ans. En l’an 2000, il était réduit
à 1 500 km2, soit moins de 1 % de sa surface maximale.

Les lacs ne sont pas les seuls enregistreurs des fluctuations des pluies sur
les continents. En terrain calcaire, les variations de croissance des concrétions
des cavernes constituent un autre indicateur des fluctuations de l’alimentation
des eaux souterraines par les pluies. Les datations par les méthodes géochro-
nologiques (voir chapitre 13) permettent de déceler des ralentissements ou des
arrêts de croissance en période sèche, suivis d’une reprise lorsque l’alimenta-
tion des eaux souterraines reprend en période humide.

Les moussons constituent un exemple majeur de précipitations intenses
affectant de vastes régions, tant en Afrique qu’en Asie. Les pluies tombent
pendant les mois d’été, lorsque les masses continentales surchauffées sont le
siège de basses pressions vers lesquelles convergent les masses d’air océaniques
chargées d’humidité. L’intensité de la mousson a subi des fluctuations considé-
rables au cours du Quaternaire. Celles-ci se sont traduites par des variations
énormes du débit des grands fleuves qui sont alimentés par ces pluies, comme
le Niger et le Nil en Afrique, ou encore les grands fleuves qui drainent l’Hi-
malaya et se déversent en baie du Bengale. Les variations des apports d’eau
douce à l’océan ont été tellement intenses qu’elles se sont traduites par de
grandes fluctuations de salinité dans les zones proches de l’embouchure de ces
fleuves. Les paléo-océanographes savent les reconstituer par l’analyse isoto-
pique ou micropaléontologique des sédiments marins déposés à proximité des
continents (Fig. 1.6).

Les surfaces continentales portent de nombreuses autres traces des grands
changements du cycle hydrologique dans le passé. Pendant les périodes de forte
aridité, les vents secs ont permis le développement de dunes qui se stabilisent
lorsque reviennent les pluies. La végétation qui se développe dans les diffé-
rentes régions porte autant la marque des températures de l’air que celle des
précipitations et de la disponibilité en eau. L’épaisseur et la densité des cernes
annuels des arbres en dépendent. Les pollens que les géologues retrouvent dans
les sédiments lacustres et les tourbières, voire dans les sédiments marins non
loin des côtes permettent de reconstituer les grands types de végétation qui
se sont développés au cours des périodes géologiques et donc les conditions de
température et d’humidité qui régnaient alors.

1.3.4 Les modes de variabilité de l’atmosphère

La circulation atmosphérique est très variable. Aux courtes échelles de
temps, la variabilité est dominée par la durée de vie des dépressions, c’est-à-
dire quelques jours. Aux plus longues échelles de temps, la circulation présente
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C

Fig. 1.6 – Conséquences des variations de l’intensité de la mousson entre le dernier
maximum glaciaire et l’actuel sur l’hydrologie de l’océan Indien Nord. A – Les
salinités actuelles de la baie du Bengale qui reçoit les fleuves drainant l’Himalaya
sont très inférieures à celles de la mer d’Arabie où l’évaporation domine. B – La
composition isotopique de l’oxygène des foraminifères planctoniques des sédiments
marins récents enregistre bien ces variations parce que la température varie peu
dans le nord de l’océan Indien. C – La composition isotopique de l’oxygène des
foraminifères planctoniques des sédiments marins déposés lors du dernier maximum
glaciaire dont l’âge 14C est voisin de 18 Ka BP) reflète une diminution considérable
du débit des fleuves qui se déversent en baie du Bengale et donc de l’intensité des
pluies de mousson.



“paleoclimatique_t1” — 2013/10/23 — 17:22 — page 21 — #48
�

�

�

�

�

�

�

�

1. Le système climatique : son fonctionnement et son histoire 21

des modes de variabilité sur des périodes pouvant aller jusqu’à plusieurs an-
nées. En Europe, la variabilité est dominée par les fluctuations du système
basse pression d’Islande/haute pression des Açores. Ce dipôle oscille entre
une phase dite « positive » marquée par un renforcement de la basse et de
la haute pression, des vents d’ouest plus forts, apportant pluies et tempéra-
tures chaudes au nord de l’Europe, et une phase dite « négative » où pres-
sions et vents d’ouest s’atténuent, déplaçant la zone de pluies vers le sud de
l’Europe (Fig. 1.7). Cette « oscillation nord-atlantique » (souvent désignée
par son acronyme anglais NAO) se produit à toutes les échelles de temps et
explique environ un tiers de la variabilité des situations météorologiques en
Europe de l’Ouest, principalement en hiver. Les phases positives ou néga-
tives sont susceptibles de prédominer sur plus d’une dizaine d’années, ce qui
confère à la NAO un intérêt particulier pour l’étude du climat de l’Europe.
Ce mode semble bien résulter de l’atmosphère seule, néanmoins il influence
la circulation océanique. Des questions se posent encore sur les mécanismes
qui permettent à la circulation atmosphérique de présenter une oscillation sur
une durée aussi longue.

L’oscillation nord-atlantique a-t-elle existé dans le passé ? Les mesures ins-
trumentales de pression atmosphérique, notamment celles qui ont été effec-
tuées à Reykjavik et à Gibraltar, permettent de la reconstituer jusque vers
1850. La comparaison avec les températures hivernales de l’air relevées dans
les stations météorologiques montre qu’en phase positive de la NAO, la tem-
pérature est supérieure à la moyenne en Europe occidentale et le sud-est de
l’Amérique du Nord, mais inférieure à la moyenne au Groenland, en mer du
Labrador, dans le nord-ouest de l’Afrique et en Méditerranée orientale. C’est
l’inverse en phase de NAO négative.

Ces téléconnexions sont utilisées par les paléoclimatologues pour recons-
tituer l’évolution de la NAO dans la période pré-instrumentale. Les anneaux
d’arbre sont de bons enregistreurs des conditions climatiques, et notamment
de leurs extrêmes thermiques ou hydriques. Les enregistrements obtenus à
partir d’arbres d’Amérique du Nord et d’Europe témoignent d’une alternance
de phases tantôt positives, tantôt négatives depuis le début du xviiie siècle,
avec des composantes périodiques non seulement courtes (8 et 2,1 ans) mais
aussi pluri décennales (70 et 24 ans).

Les précipitations neigeuses et l’accumulation de glace dans la partie occi-
dentale du Groenland sont anormalement faibles en phase de NAO positive,
ce qui a permis d’obtenir une reconstitution de l’intensité de la NAO sur les
350 dernières années avec, là encore, la détection de périodicités pluriannuelles
et multi décennales. Les téléconnexions associées à la NAO sont également en-
registrées dans les sédiments marins. Au cours des dix mille dernières années,
on observe une tendance au refroidissement des eaux superficielles de l’océan
Atlantique Nord oriental opposée à un réchauffement de l’océan Atlantique
subtropical occidental et de la Méditerranée orientale. Cette évolution a été
considérée comme la marque d’un affaiblissement continu de la NAO au cours
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Fig. 1.7 – Les phases positives et négatives de l’oscillation nord-atlantique, et ses
conséquences sur la distribution des températures, des précipitations et des vents.

de l’Holocène. Toutefois, sur ces échelles de temps, il devient difficile de faire
la part entre une variation de la NAO s’exprimant sur plusieurs millénaires
et une tendance climatique à long terme, pilotée par les variations lentes des
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paramètres orbitaux. En effet, la variation cyclique de la précession (avec la
période de 21 000 ans) a été responsable d’une augmentation hivernale du flux
de rayonnement solaire tombant sur les tropiques il y a 10 000 ans, puis de sa
diminution progressive qui s’est accompagnée d’une baisse de la différence de
pression atmosphérique entre les tropiques et les hautes latitudes nordiques au
cours de l’Holocène. On retrouve ici un exemple de l’importance des variations
d’insolation prédites par la théorie astronomique.

1.4 Les océans

1.4.1 Les grandes caractéristiques des océans

Les océans couvrent les deux tiers de la surface de la planète. Avec leurs
3 900 m de profondeur moyenne, ils présentent une très grande inertie ther-
mique, bien plus grande que celle de l’atmosphère. En effet, une couche de
surface de 3 m d’océan a la même capacité calorifique que les 10 km d’épais-
seur de la troposphère. Cette caractéristique explique que les régions situées
en bordure des océans bénéficient d’un climat beaucoup moins contrasté que
l’intérieur des grandes masses continentales. Elle joue également un rôle im-
portant sur la détermination du temps de réponse du système atmosphère-
océan à une perturbation du bilan radiatif.

L’atmosphère et les océans échangent de la quantité de mouvement par la
friction exercée par les vents à l’interface air-mer. Ceux-ci sont ainsi respon-
sables des grands courants marins bien connus des navigateurs hauturiers.

Atmosphère et océans échangent également de l’énergie et de l’eau. Les
échanges d’énergie, à travers le rayonnement solaire, le flux infrarouge et les
flux turbulents de surface, chaleur sensible et latente, modulent la température
des eaux superficielles de l’océan. Les échanges d’eau, à travers l’évaporation
et les précipitations, modulent leur salinité : l’évaporation enrichit l’eau de
mer en sel tandis que les pluies, à l’inverse, diminuent la salinité. Ces interac-
tions qui induisent des variations de la température et de la salinité de l’eau
de mer déterminent finalement sa densité. En effet, celle-ci est une fonction
décroissante de la température et une fonction croissante de la salinité. Il
faut noter que, contrairement aux eaux douces, l’eau de mer ne passe pas
par un maximum de densité vers 4 ◦C. Les différences de densité vont ensuite
entraîner la circulation des grandes masses d’eau profonde de l’océan mondial.

Ces interactions physiques, schématisées sur la figure 1.8, sont complétées
par des échanges de matière, comme, par exemple, de gaz carbonique ou
de composés soufrés, qui vont intervenir dans les cycles biogéochimiques des
différents éléments. Ainsi physique, chimie et biologie sont très étroitement
liées au sein de l’océan.
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Fig. 1.8 – Interactions entre l’atmosphère et l’océan : Les vents entraînent les
courants superficiels qui transportent température et sel au sein des océans. Les
échanges d’énergie et d’eau entre l’atmosphère et les océans conditionnent la tem-
pérature et la salinité de surface des océans qui, en modulant la densité de l’eau,
entraînent également des courants marins.

1.4.2 La circulation océanique

Dans les tropiques, les vents entraînent de grandes circulations anticyclo-
niques, dénommées « tourbillons » ou « gyres », tournant dans le sens des
aiguilles d’une montre dans l’hémisphère nord et dans le sens inverse dans
l’hémisphère sud. Une dissymétrie très marquée existe cependant entre l’est
et l’ouest des bassins océaniques. À l’est de l’Atlantique Nord par exemple, le
courant des Canaries s’étend sur une zone beaucoup plus large et présente une
intensité bien plus faible que le courant de bord ouest, le Gulf Stream, très in-
tense et ne s’étendant sur guère plus de 100 km de large. Ce renforcement des
courants le long des bords ouest des bassins océaniques n’est pas spécifique
à l’océan Atlantique. On l’observe notamment dans le Pacifique Nord avec
le courant chaud du Kouro-Shivo ou dans l’hémisphère sud avec le courant
des Aiguilles qui longe la côte sud-africaine. Il résulte de façon complexe de
l’accroissement de la force de Coriolis avec l’éloignement de l’équateur.

Les différences de densité entraînent également de grands mouvements
des masses d’eau océaniques. Les eaux les plus denses se situent dans les
régions polaires où se forme la glace de mer : celles-ci, déjà denses en raison
de leur faible température, sont encore alourdies par deux apports de sel :
celui qui est transporté par les courants depuis les régions subtropicales, où
l’évaporation est intense et celui qui est rejeté lors de la formation de glace
de mer. Ces eaux denses tendent à plonger par gravité sous les eaux plus
chaudes et moins salées, et à se répandre ensuite dans les fonds océaniques
dont la température, voisine de 0 à 2 ◦C, varie peu des pôles à l’équateur.
Ces plongées d’eau sont le point de départ de la grande boucle de circulation
globale de l’océan, qualifiée de thermohaline, puisque les eaux les plus denses
tendent à passer sous les eaux les moins denses et que la densité des masses
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d’eau ne dépend que de leur température et de leur salinité. Ce mécanisme
joue un rôle important dans la circulation océanique, puisqu’il contribue pour
plus de 75 % à la formation de la totalité des masses d’eaux profondes de
l’océan mondial. Paradoxalement, ce processus de plongées d’eau profonde ne
se produit que dans une fraction très réduite de la surface des océans : dans la
mer du Labrador, en mer de Norvège et du Groenland et dans quelques régions
de l’Atlantique Nord, ainsi que sur le pourtour du continent Antarctique,
notamment dans la mer de Weddell. En réalité, circulation thermohaline et
circulation induite par les vents se combinent et on qualifie l’ensemble de
circulation méridienne (meridional overturning circulation en anglais).

La plongée d’eau dans le nord de l’Atlantique s’écoule vers 2 000 à 3 000 m
de profondeur jusqu’aux alentours de 60◦ de latitude sud, où les masses d’eau
subissent un lent mouvement de remontée vers la surface. Entraînée dans le
courant circumpolaire antarctique qui tourne d’ouest en est autour du conti-
nent polaire austral, l’eau profonde de l’Atlantique Nord se répand ensuite
dans le Pacifique Sud et l’océan Indien. Le retour de cette grande circulation
se fait par l’intermédiaire de courants chauds proches de la surface. Passant
entre les îles indonésiennes, traversant l’océan Indien, contournant l’Afrique
par le courant des Aiguilles, puis remontant vers l’Atlantique Nord, avec le
Gulf Stream et la dérive nord atlantique. Mais si le retour par les courants
chauds s’effectue en quelques dizaines voire une centaine d’années, plusieurs
centaines à un millier d’années s’écoulent au contraire entre la plongée d’eau
froide dans l’Atlantique Nord et l’arrivée de cette eau dans le centre du Pa-
cifique, montrant la lenteur du gigantesque mouvement de brassage accompli
par la circulation profonde.

1.4.3 Reconstruire la circulation océanique
dans le passé

C’est l’objet de la paléo-océanographie qui repose sur l’analyse des sédi-
ments qui se sont déposés en couches plus ou moins régulières sur le fond
des océans, les couches les plus superficielles correspondant aux dépôts les
plus récents. Cette discipline a pris son essor grâce à plusieurs développe-
ments scientifiques et techniques. D’une part, les méthodes de carottage et de
forage ont permis de ramener au laboratoire des carottes de sédiments peu
perturbés, qui ont enregistré fidèlement les conditions régnant dans l’océan
au moment où ces sédiments se déposaient. D’autre part, l’analyse appro-
fondie des faunes (foraminifères) et flores (diatomées, coccolites) fossiles, qui
vivaient dans la zone éclairée ou dans la colonne d’eau, ont permis de recons-
tituer les températures des eaux superficielles (voir chapitre 20). Enfin, des
méthodes géochimiques nouvelles reposant sur l’analyse des isotopes stables
ou radioactifs des éléments présents dans les sédiments marins ont fourni des
méthodes de datation, des marqueurs stratigraphiques et des traceurs des
grands courants marins (voir chapitres 3, 5 et 6). Il est maintenant possible



“paleoclimatique_t1” — 2013/10/23 — 17:22 — page 26 — #53
�

�

�

�

�

�

�

�

26 Paléoclimatologie

de dresser des cartes de la température des eaux superficielles de l’océan à des
moments critiques de l’histoire climatique de la Terre, tels le dernier maximum
glaciaire dont l’âge 14C est proche de 18 000 ans (soit un âge calendaire d’en-
viron 20 000 ans, chapitre 2) ou des périodes interglaciaires du Quaternaire.
La paléo-océanographie permet également de reconstituer les déplacements
des fronts séparant des masses d’eau superficielle de caractéristiques très dif-
férentes : une descente des eaux polaires vers les basses latitudes, chassant les
eaux tempérées, s’accompagne d’un fort refroidissement ressenti également
par les zones côtières voisines. Inversement, leur recul s’accompagne immé-
diatement d’un réchauffement sensible.

Les sédiments marins contiennent également des marqueurs des conditions
ayant régné à grande profondeur à l’interface eau-sédiment. Les plus impor-
tants d’entre eux sont les foraminifères benthiques, animaux microscopiques
à coquille calcaire dont la composition isotopique reflète notamment la tem-
pérature des eaux de fond et la teneur en gaz carbonique dissous dans les
eaux profondes de l’océan. Les mesures des océanographes montrent qu’à une
profondeur donnée dans l’océan, les caractéristiques physiques et chimiques
des eaux sont quasiment constantes dans un rayon de plusieurs dizaines de
kilomètres. En prélevant des carottes de sédiments à différentes profondeurs
dans un bassin océanique, il est possible de reconstituer les caractéristiques de
grandes masses d’eau profonde, d’en déduire les grands traits de leur circula-
tion à une époque donnée et de suivre leurs variations au cours du temps. La
paléo-océanographie permet donc de reconstituer les grands traits de l’évolu-
tion de l’océan en trois dimensions.

1.4.4 El Niño, du jeu des interactions entre l’atmosphère
et les océans

Les interactions entre l’atmosphère et les océans peuvent conduire à des
modes de variabilité du climat. Le phénomène El Niño en est la parfaite
illustration. Tous les deux à dix ans, une situation anormale se produit dans le
Pacifique, se manifestant par l’apparition d’eaux exceptionnellement chaudes
le long des côtes du Pérou et de fortes perturbations dans le régime des pluies
tropicales.

En période dite « normale », la température de l’eau avoisine 28-29 ◦C
à l’ouest du Pacifique tropical, alors qu’elle ne dépasse pas 20-25 ◦C à l’est.
Cette forte dissymétrie de température entre l’est et l’ouest entretient la cir-
culation atmosphérique qui, en retour, maintient le gradient de température.
Les eaux les plus chaudes fournissent en effet la chaleur et l’humidité néces-
saires au développement d’une forte activité convective au-dessus du Pacifique
Ouest, où se développe l’ascendance associée à la circulation de Hadley, alors
que l’air redescend au-dessus des eaux froides de l’est du Pacifique. Cette dis-
symétrie entre l’est et l’ouest du Pacifique est associée à une circulation, dite
de Walker. À leur tour, les alizés en surface, qui soufflent de l’est vers l’ouest,
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entretiennent le gradient est-ouest de température. Dans l’est du Pacifique, ils
induisent un courant de surface dévié vers la droite dans l’hémisphère nord et
vers la gauche dans l’hémisphère sud par la rotation de la Terre, ce qui chasse
l’eau superficielle de part et d’autre de l’équateur, et provoque une remontée
d’eaux froides par compensation. Les alizés entraînent également les eaux de
surface vers l’ouest où l’accumulation d’eau inhibe le processus d’upwelling ;
chauffées par le Soleil, ces eaux atteignent les températures océaniques les
plus élevées, favorisant une intense activité convective. Cette situation est dé-
signée sous le nom d’El Niño lorsqu’elle est particulièrement marquée avec des
contrastes est-ouest renforcés.

Au cours d’un événement El Niño, la circulation de l’océan et celle de
l’atmosphère changent simultanément suivant un processus d’action et de ré-
action mutuelles dans lequel il est impossible de distinguer qui, de l’océan ou
de l’atmosphère, déclenche le phénomène. En particulier, le réchauffement du
Pacifique central produit des eaux à 28-29 ◦C, ce qui a pour effet de déplacer
vers l’est la région de forte activité convective. Il s’ensuit une diminution de
la force des vents alizés dans l’ouest du Pacifique, voire même une inversion
de leur direction. Soumis à des alizés plus faibles, le courant de surface s’affai-
blit et les eaux chaudes de l’ouest du Pacifique refluent vers l’est, engendrant
par contrecoup un réchauffement du Pacifique central et l’interruption des
remontées d’eaux froides devant les côtes d’Amérique du Sud. Mais le phé-
nomène El Niño amorce un jeu d’ondes dans l’océan qui mène à sa fin et au
rétablissement de la situation dite « normale ».

On connaît l’existence de variations de l’intensité et de la fréquence des
événements El Niño dans le passé en raison de leurs conséquences très variées.
Dans les Andes, l’arrivée des eaux chaudes sur les côtes du Pacifique se traduit
par des précipitations intenses, parfois catastrophiques qui s’accompagnent
d’inondations, voire d’énormes glissements de terrain que les géologues savent
dater. Les sites préhistoriques portent également la trace de ces événements,
et les archéologues ont établi que certaines civilisations andines se sont déve-
loppées à l’occasion de périodes où les événements El Niño avaient été rares ou
peu intenses et ont régressé avec le retour des pluies torrentielles. Cependant,
l’approche la plus précise pour reconstituer la succession de ces événements est
l’analyse géochimique des coraux qui sont abondants dans les eaux de l’océan
Pacifique équatorial, au cœur même du phénomène. Par exemple, l’atoll de
Tarawa situé près de la ligne de changement de date (méridien 180◦) a habi-
tuellement un climat sec, quasi désertique. Lorsque se développe un événement
El Niño, les eaux chaudes l’atteignent, la convection atmosphérique devient
localement intense et des pluies abondantes arrosent tout l’atoll et le récif
corallien qui l’entoure. Les coraux, animaux à squelette calcaire dans lesquels
on peut reconnaître des bandes annuelles, enregistrent ces passages pluvieux.
Leur analyse a permis de dénombrer les El Niños sur le dernier siècle et de
montrer que leur fréquence avait changé au cours des cent dernières années. À
l’inverse, près de l’Australie qui est habituellement dans la zone des eaux les
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plus chaudes, les événements El Niño sont marqués par une diminution des
pluies et un refroidissement qui a été bien enregistré par les récifs coralliens
de Nouvelle Guinée ou aux îles Fidji. Ces enregistrements montrent que les
événements El Niño ont existé également pendant les périodes de climat gla-
ciaire, et confirment que leur fréquence et leur intensité ont beaucoup varié
dans le passé, le xxe siècle étant une période au cours de laquelle ils ont été
particulièrement forts (Fig. 1.9).

Fig. 1.9 – Variations de la température et de la salinité des eaux superficielles dans
l’archipel des îles Fidji (Pacifique Ouest) reconstituées à partir des variations de la
composition isotopique des coraux qui se développent en zone côtière. La période
1960-1995 pour laquelle des mesures instrumentales sont disponibles a été utilisée
comme période de calibration (courtoisie du Dr Anne Juillet, LSCE).

1.5 La biosphère terrestre et marine

La biosphère, définie comme l’ensemble des organismes vivants, intervient
également dans le fonctionnement de la machine climatique, au point que
certaines théories imaginent même que le comportement de la biosphère a
contribué à réguler le climat dans des conditions compatibles avec la vie tout
au long des temps géologiques.

1.5.1 La distribution géographique de la biosphère

Sur les continents, elle est principalement constituée par la végétation dont
la répartition dépend de façon critique des caractéristiques du climat que sont
l’insolation, la température et les précipitations. La forêt tropicale humide ne
peut se développer que si température et humidité restent favorables pendant
les douze mois de l’année. Elle est remplacée par une forêt sèche ou une
savane si la teneur en eau des sols diminue pendant plusieurs mois. La savane
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devient elle-même de plus en plus clairsemée lorsque l’aridité augmente pour
disparaître dans les déserts. Au nord des tropiques, les variations saisonnières
de température et d’humidité dominent la scène climatique. La végétation
prend la forme d’une forêt à feuilles caduques dans les régions tempérées
humides, d’une flore plus résistante à la sécheresse en zone méditerranéenne ou
d’une prairie herbacée dans les zones sèches à fort contraste saisonnier. Encore
plus au nord se trouve le domaine de la forêt boréale (taïga), constituée de
bouleaux et de conifères, ou bien de la maigre toundra, si les arbres ne peuvent
se développer. La carte de la végétation actuelle est donc étroitement liée aux
grandes zones climatiques.

Dans les océans, la biosphère marine, dépend de la température et de la
salinité, mais également de la quantité de lumière et de nutriments disponibles
pour permettre la production de phytoplancton qui constitue la base de la
chaîne alimentaire des océans. Les régions où la production de phytoplancton
est abondante sont cependant très restreintes. Exceptées certaines franges
côtières des régions tropicales, l’océan Austral et l’Atlantique Nord, capables
de fournir les substances nutritives en quantité suffisante pour alimenter une
production continue de matière vivante, la majeure partie des aires océaniques
est constituée d’eau pratiquement stérile, d’où la belle couleur bleue des eaux
tropicales.

1.5.2 Le rôle de la biosphère

Sur les continents, la végétation modifie les échanges d’énergie, d’eau et
de quantité de mouvement. La végétation permet une absorption plus grande
d’énergie solaire qu’un sol nu. En effet, l’albédo (pouvoir Réflecture) d’un cou-
vert végétal atteint de 10 à 15 % contre 35 % pour un sol nu. Les arbres ren-
forcent également l’évaporation de la surface, par transpiration du feuillage et
pompage de l’eau du sol par leur système racinaire. Enfin, un arbre représente
un obstacle près de la surface qui accroît la turbulence près du sol et freine
plus efficacement le vent qu’un sol nu. D’après des expériences numériques,
ces effets physiques de la végétation semblent avoir renforcé l’intensification
des pluies de mousson pendant l’Holocène moyen, il y a 6 000 ans.

Au cours des années 1980, la découverte des variations passées du gaz
carbonique et du méthane dans l’air piégé dans les glaces de l’Antarctique a
orienté les projecteurs sur un rôle de la biosphère, jusque-là négligé. En effet,
ces variations qui sont la signature d’une perturbation des cycles biogéochi-
miques ne peuvent s’expliquer par les seuls échanges physiques entre l’atmo-
sphère et les océans. La biosphère doit intervenir. La biosphère continentale
absorbe du gaz carbonique par le processus de photosynthèse, mais en rejette
par respiration, non seulement durant la vie des plantes mais aussi ultérieure-
ment, au cours de leur décomposition dans le sol, sous l’action des bactéries.
En moyenne, tant que le climat reste constant, l’absorption et l’émission de gaz
carbonique par la biosphère continentale s’équilibrent et l’activité biologique
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produit un recyclage du carbone atmosphérique. Dans les océans, le phyto-
plancton absorbe également du gaz carbonique par photosynthèse. Ce carbone
est ensuite réutilisé pour constituer les tissus des autres organismes vivants
au cours de la chaîne alimentaire ainsi que des déchets organiques de toutes
sortes. Le phytoplancton est de cette manière responsable d’un recyclage ra-
pide du carbone dans les eaux de surface des océans : l’absorption réalisée au
cours de la photosynthèse est compensée par un dégagement permanent de
gaz carbonique provoqué par la respiration des algues, du zooplancton, des
poissons, ainsi que par l’oxydation des déchets. Une fraction de ce carbone,
environ 10 %, est soustraite de ce recyclage. Pelotes fécales, tissus morts et
autres déchets sombrent sous l’effet de leur poids et emportent avec eux en
profondeur une partie du carbone absorbé à la surface des océans. La majeure
partie de cette « neige marine » se dissout ou se décompose sous l’action de
bactéries avant même de parvenir au fond des océans, libérant ainsi le carbone
de la matière organique pour l’ajouter au carbone dissous dans les eaux pro-
fondes des océans. Une infime fraction de la « neige marine », environ 1 % du
carbone quittant la surface, parvient jusqu’aux abysses et se dépose, formant
des sédiments, dans lesquels le carbone se retrouve piégé pour des millions
d’années.

1.5.3 Biosphère passée et paléoclimats

Depuis longtemps, les géologues savent que la biosphère continentale et
marine a considérablement varié dans le passé, en réponse aux lents processus
d’évolution (à l’échelle des millions d’années) mais aussi aux changements du
climat planétaire et de la circulation générale de l’atmosphère et des océans,
notamment au rythme dicté par la théorie astronomique des paléoclimats.

La plupart des plantes produisent au cours de leur cycle de reproduction
de minuscules grains, aux formes et à la décoration caractéristiques de l’espèce
qui les a produits. Ce sont les pollens (élément mâle fécondant de la fleur)
ou les spores (structure de multiplication végétative ou de reproduction) dont
l’enveloppe externe est très résistante. Ils sont transportés par les vents ou
les eaux de ruissellement et se conservent bien s’ils sont fixés dans un milieu
pauvre en oxygène. On les retrouve donc dans les sédiments lacustres et les
tourbières, où ils fournissent une image raisonnablement précise du couvert
végétal dans le voisinage du lac ou de la tourbière. C’est ainsi que l’on a pu
déterminer que la végétation de la France était celle d’une steppe polaire, il
y a vingt mille ans, au moment du paroxysme de la dernière glaciation.

Les sédiments continentaux contiennent d’autres fossiles qui renseignent
également sur les conditions climatiques locales : diatomées, mollusques, os-
tracodes (petits crustacés à la carapace calcaire) vivant en eau douce, macro
restes de plantes (tige ou feuille), charbon de bois témoins de grands feux
naturels, restes fossiles d’animaux supérieurs, comme les ossements de mam-
mifères que l’on retrouve dans les sites archéologiques.
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Le lien entre le climat et les fossiles végétaux est si étroit que des méthodes
statistiques ont été développées pour le quantifier sur la situation actuelle.
Les relations ainsi obtenues, appelées « fonctions de transfert » permettent
d’estimer les conditions climatiques passées si l’on retrouve dans des sédiments
anciens les mêmes associations végétales que celles connues aujourd’hui (voir
chapitre 11).

Sans parler des abondants fossiles présents en milieu côtier ou dans les ré-
cifs coralliens, la biosphère marine laisse de nombreuses traces de sa diversité
dans les sédiments marins : dents et otolithes de poissons, coquilles aragoni-
tiques de ptéropodes (gastéropodes marins), coquille calcaire des foraminifères
planctoniques et benthiques, coccolites (plaques calcaires sécrétées par des
algues microscopique, appelées coccolithophoridés et vivant en eaux chaudes
ou tempérées), squelettes siliceux des diatomées marines (algues vivant dans
les eaux froides riches en silice) et des radiolaires (animaux microscopiques
vivant en eau profonde... La relation entre la température de l’eau de mer et
l’abondance des diverses espèces fossiles de foraminifères ou de diatomées est
étroite, ce qui a permis d’établir des fonctions de transfert permettant d’es-
timer les paléotempératures marines avec une précision voisine de 1 à 2 ◦C
(chapitre 11).

Il faut être conscient que les fonctions de transfert n’ont de validité que
dans la mesure où ce sont les mêmes espèces que celles d’aujourd’hui qui sont
présentes dans les sédiments anciens, qu’ils soient continentaux ou marins.
Même si l’on veut plus simplement estimer grossièrement les conditions ayant
régné dans le passé géologique, il ne faut pas oublier que les espèces évoluent
et sont susceptibles de s’adapter à des environnements très différents au fil
des millions d’années. C’est ainsi qu’au Jurassique, il y a 150 à 200 millions
d’années, des récifs coralliens très développés dans les eaux chaudes abritaient
des espèces de mollusques variées, comme Pholadomya, Tridacna et Astarte.
Leurs lointains descendants peuvent être trouvés aujourd’hui dans des envi-
ronnements bien différents : enfouis dans la vase pour Pholadomya, dans des
eaux côtières chaudes ou en milieu récifal pour Tridacna et dans des eaux
polaires pour Astarte. On voit ainsi combien la reconstitution des paléoenvi-
ronnements nécessite de précautions et de confrontations des divers indices
que l’on peut retrouver fossilisés.

1.6 La cryosphère

L’eau sous forme de glace ou de neige constitue la cryosphère. Glaciers et
calottes glaciaires couvrent environ 11 % de la surface de la Terre ; répartie
sur les océans, l’eau qu’ils contiennent augmenterait le niveau de la mer d’en-
viron 77 mètres. La glace de mer, qui se forme par congélation de l’eau de
mer, couvre en moyenne 7 % des océans, mais ne représente qu’une couche
de quelques mètres d’épaisseur. Comme elle flotte, sa fonte ne provoquerait
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aucune variation du niveau marin. Sur les continents, la couverture neigeuse
varie de façon importante avec les saisons.

1.6.1 Le rôle de la cryosphère

La principale propriété de la cryosphère est son albédo. Celui-ci peut
atteindre 80 à 90 % pour de la neige fraîche et ne descend guère en dessous
de 50 % lors de la fonte de glace en surface ou lorsque la neige recouvre des
arbres. Cette propriété introduit la deuxième grande boucle de rétroaction
positive du système climatique. Les régions libérées de leur manteau de neige
ou de glace absorbent une plus grande fraction de l’énergie solaire incidente.
Disposant de plus d’énergie, elles se réchauffent, facilitant ainsi la fonte de la
neige et de la glace restantes. Le processus s’amplifie de lui-même. Dans la
théorie de Milankovitch des cycles glaciaires (voir chapitre 7, tome 2), la dimi-
nution d’énergie solaire en été en raison des variations lentes du mouvement
de la Terre autour du Soleil permet d’enclencher la formation de calottes de
glace, grâce à cette rétroaction positive : en effet, suite à la diminution d’en-
soleillement, la neige accumulée en hiver ne fond pas complètement, l’énergie
absorbée diminue en retour et permet à la neige de s’accumuler jusqu’à former
des calottes de glace. Nous verrons (chapitre 4, tome 2) que le mécanisme est
en fait plus complexe, et fait intervenir des rétroactions de l’océan et de la
biosphère boréale en réponse aux changements d’insolation, même si ceux-ci
constituent bien le facteur déclenchant l’entrée en glaciation.

Mais le rôle de la cryosphère ne s’arrête pas à son impact sur l’albédo de
surface. Sur les océans, la glace de mer isole atmosphère et océans, et bloque
les échanges air-mer d’eau, de sel et d’autres substances chimiques. Lorsqu’elle
se forme, la glace de mer rejette du sel qui densifie l’eau de mer et provoque la
plongée des eaux en profondeur, alimentant ensuite la circulation océanique
thermohaline méridienne. À l’inverse, lorsqu’elle fond en été, la salinité des
eaux superficielles diminue brutalement. Sur les continents, les glaciers ne
sont pas statiques. Ils s’écoulent sous l’effet de leur poids avec une vitesse
qui peut atteindre plusieurs centaines de mètres par an. Lorsqu’ils atteignent
les côtes, ces glaces se cassent en icebergs qui sont entraînés par les vents
et les courants, et fondent lorsqu’ils arrivent en eau plus chaude, provoquant
une baisse de salinité des eaux superficielles de l’océan. De tels changements
sont susceptibles d’entraîner des rétroactions importantes, tel un arrêt des
formations d’eau profonde et de la circulation thermohaline (voir chapitre 8,
tome 2).

Un changement climatique favorisant l’écoulement des glaciers peut favori-
ser la déstabilisation d’une calotte glaciaire peu stable, comme celle recouvrant
l’Antarctique de l’Ouest. En effet, celle-ci repose sur des fonds qui seraient
normalement occupés par la mer, et la totalité des bords de cette calotte se
trouve en contact avec l’océan. Une telle masse de glace est instable. Du fait de
cette instabilité, de gigantesques plates-formes de glace flottante, épaisses de
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plusieurs centaines de mètres, bordent toute la zone de contact de la calotte
glaciaire avec l’océan. Celle qui recouvre la mer de Ross et celle de Ronne
qui rejette d’énormes icebergs, longues de plusieurs dizaines de kilomètres, en
mer de Weddell, ont chacune une surface voisine de celle de la France. En
absence de relief rocheux, elles sont en prise directe sur la calotte glaciaire et
leur écoulement atteint couramment des vitesses de plusieurs mètres par jour.
Ce qui assure la sauvegarde de la calotte Antarctique de l’Ouest, c’est l’exis-
tence de nombreuses îles sur son pourtour. Celles-ci se comportent comme
des points d’ancrage qui font office de ralentisseurs. Les glaces ne progressent
donc que lentement jusqu’à cette ultime barrière, qui une fois franchie, laisse
le champ libre au vêlage des icebergs résultant de la fragmentation de la plate-
forme glaciaire. Le devenir de la calotte Antarctique de l’Ouest en réponse au
changement climatique en cours est un réel sujet de préoccupation pour les
prochains siècles.

1.6.2 Cryosphère passée et paléoclimats

La variabilité de la cryosphère est considérable, quelles que soient les
échelles de temps que l’on considère. À l’échelle de la saison, c’est bien sûr le
manteau neigeux et la glace de mer qui présentent de fortes variations. Des
mesures effectuées depuis le milieu du xxe siècle montrent que l’étendue de
la glace de mer passait chaque année de 15 millions de km2 en début de prin-
temps à seulement 7 millions de km2 à la fin de l’été. Toutefois, depuis 1980, on
observe une nette tendance à la diminution de cette étendue, qui est devenue
voisine de 5 millions de km2 au cours des derniers étés. Une même tendance
au retrait des glaciers de montagne est observée au cours du xxe siècle, que
ce soit dans les Alpes, dans les montagnes africaines ou en Amérique du Sud.

À l’échelle géologique, la variabilité de la cryosphère est encore plus consi-
dérable. Elle est documentée par les traces que les glaciers laissent de leur
passage ou de leur extension maximale (moraines, blocs erratiques, roches
striées par le frottement des blocs transportés par le glacier à la surface du
socle rocheux sur lequel il repose, vastes boucliers continentaux érodés comme
le Canada...). Les observations géologiques ont ainsi conduit à penser que
tous les continents étaient recouverts de glaciers, il y a quelque 750 millions
d’années, et que les océans étaient probablement recouverts de glace de mer
pérenne à la même époque.

Il y a environ 450 millions d’années, à l’Ordovicien, une gigantesque ca-
lotte glaciaire recouvrait le Sahara où, aujourd’hui encore, on peut voir des
roches striées, des vallées glaciaires, des restes de moraines, et les chenaux qui
collectaient les eaux résultant de la fonte des glaces en été et les entraînaient
vers l’Afrique du Nord. En survolant la Mauritanie occidentale, on peut ainsi
reconnaître le lit sableux d’un vaste fleuve qui prenait naissance au front de la
calotte glaciaire et décrivait de nombreux méandres avant de se jeter, plus au
nord, dans les mers qui bordaient le continent africain englacé. Celles-ci étaient
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parcourues par des icebergs qui fondaient lentement et relâchaient les cailloux
qu’ils transportaient. On les retrouve dans des terrains aujourd’hui émergés,
aussi bien au Maroc qu’en Galice ou même dans le massif Armoricain, au sud
de Caen.

Il y a quelque deux cents millions d’années commence une longue période
globalement chaude (le Jurassique et le Crétacé), au cours de laquelle les
glaciers semblent avoir été rares, s’ils n’avaient pas complètement disparu. La
grande variété de faune et de flore témoigne de conditions environnementales
très diverses, passant de tempérées au Japon, en Sibérie ou en Australie, à
très chaudes en Amérique, en Afrique ou en Eurasie. On ne connaît aucune
trace de grands glaciers, même sur le continent Antarctique, mais, bien sûr, ce
continent aujourd’hui recouvert d’une épaisse calotte glaciaire n’est accessible
à l’observation géologique qu’à sa périphérie.

Les glaciations du Quaternaire marquent l’aboutissement d’un long pro-
cessus de refroidissement de la Terre qui a commencé il y a plus de trente
millions d’années, avec le développement d’une calotte glaciaire d’abord sur
l’Antarctique, puis plus tardivement sur le Groenland. Au cours du dernier
million d’années, les oscillations glaciaires-interglaciaires ont dominé le climat
de notre planète. Alors qu’aujourd’hui, l’hémisphère sud est le plus englacé
avec la calotte Antarctique contenant environ 28 millions de km3 de glace pour
seulement 1 million de km3 de glace au Groenland, c’était l’hémisphère nord
le plus englacé au paroxysme de la dernière glaciation datant de 20 000 ans
avec 50 millions de km3 de glace sur le Canada (calotte glaciaire Laurentide,
épaisse de 4 km) et sur le nord de l’Europe.

Tout au long de la dernière glaciation, la calotte glaciaire Laurentide débor-
dait du continent américain jusqu’à atteindre le plateau continental Atlantique
et celui de la mer du Labrador. Cette calotte pouvait alors devenir instable et
relâcher brusquement des quantités énormes d’icebergs qui envahissaient tout
l’Atlantique Nord où ils fondaient. Ces débâcles glaciaires brusques, désignées
sous le nom « d’événements de Heinrich » provoquaient une diminution sen-
sible de la salinité des eaux dans les hautes latitudes, ce qui empêchait les
plongées d’eau profonde en hiver, arrêtait la circulation thermohaline et stop-
pait le transport d’eau chaude par le Gulf Stream et la dérive nord-atlantique.
Il en résultait un coup de froid sur l’Europe et une perturbation du climat sur
presque toute la planète. Le comportement de l’ensemble océan-atmosphère-
cryosphère pendant les périodes de climat glaciaire est complexe. Outre les
événements de Heinrich qui se sont développés durant la dernière glaciation,
avec une périodicité de huit à dix mille ans, l’enregistrement paléoclimatique
déduit de l’analyse isotopique des glaces du Groenland témoigne de l’existence,
entre deux événements de Heinrich, de réchauffements brutaux (>10 ◦C), dont
la durée n’excède pas quelques siècles et qui se terminent par un refroidis-
sement plus lent conduisant à un retour des conditions glaciaires. Ce sont
les événements de Dansgaard-Oeschger qui reviennent avec une récurrence de
deux à trois mille ans et qui ne bénéficient pas d’une explication unanimement
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acceptée (instabilité des calottes glaciaires européennes, oscillation interne de
la circulation océanique, amplification d’un faible forçage solaire...). Le climat
des périodes glaciaires semble donc avoir été beaucoup plus instable que ce-
lui que nous connaissons depuis 10 000 ans, mais les conditions de stabilité du
système climatique restent un sujet de recherche qui est loin d’être totalement
défriché (chapitre 8, tome 2).

1.7 La lithosphère : les grandes échelles
de temps

La surface de la Terre, qui constitue la lithosphère, intervient également
sur les grandes échelles de temps, de l’ordre du million d’années ou davantage.
La tectonique des plaques détermine ainsi la position des continents, le relief,
la forme des bassins océaniques, ainsi que le niveau de gaz carbonique émis
par le volcanisme (chapitre 3, tome 2). Par exemple, la glaciation du Sahara
au cours de l’Ordovicien est associée à un déplacement de la plaque africaine
qui se trouvait alors en position polaire. Certains géologues pensent également
que la calotte Antarctique a pu se former il y a environ 34 millions d’années,
lorsque les continents américains et australiens se sont suffisamment éloignés
de l’Antarctique pour permettre l’établissement du courant circumpolaire qui
isole l’Antarctique des latitudes moyennes. La surrection de l’Himalaya, par
ses conséquences sur l’altération et l’érosion des roches superficielles, a vrai-
semblablement contribué à une consommation accrue de gaz carbonique at-
mosphérique et au refroidissement global observé depuis l’Oligocène. La sur-
rection du Tibet a contribué à amplifier la mousson sur l’Asie. Les grands
phénomènes tectoniques ont donc un impact majeur sur le climat planétaire
aux échelles géologiques (chapitres 3 et 6, tome 2).

La lithosphère interagit également avec l’atmosphère par le volcanisme.
Lors de violentes éruptions volcaniques, des quantités importantes de pous-
sières et de gaz sont éjectées dans l’atmosphère, pouvant atteindre plusieurs
dizaines de kilomètres d’altitude. Le gaz sulfureux émis se combine avec la
vapeur d’eau présente dans la stratosphère pour former de microgouttelettes
d’acide sulfurique, qui réfléchissent très efficacement les rayons lumineux et
provoquent un refroidissement sensible de la surface de la Terre, de l’ordre
de 0,5 à 1 ◦C en moyenne. De plus, de dimension très petite, ces gouttelettes
peuvent résider jusqu’à plusieurs années dans la stratosphère, avant de retom-
ber dans la troposphère où elles sont éliminées par les pluies. Par exemple,
l’éruption volcanique la plus intense des deux derniers siècles, celle du vol-
can indonésien Tambora en 1815, a projeté environ 150 km3 de débris et de
gaz dans l’atmosphère ; elle a été suivie par deux années exceptionnellement
froides. L’année 1816 est même réputée au Canada et en Nouvelle-Angleterre
pour avoir été « l’année sans été ». Tout récemment, après l’éruption du vol-
can philippin Pinatubo en juin 1991, une des plus importantes de ce siècle,
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les stations météorologiques ont enregistré un abaissement notable des tem-
pératures pendant quelques mois.

Si l’influence des éruptions volcaniques sur le climat se limite la plupart du
temps à un refroidissement de relativement courte durée, excédant rarement
quelques années, les géologues estiment que des éruptions exceptionnellement
intenses auraient pu contribuer à perturber le climat à grande échelle par
leurs émissions. Par exemple, on estime que les éruptions fissurales qui se sont
poursuivies pendant plusieurs centaines de millénaires pour donner naissance
au gigantesque plateau du Dekkan, auraient eu une ampleur suffisante pour
tripler la teneur en gaz carbonique de l’air et la réchauffer de 3 à 4 ◦C. . .
jusqu’à ce que l’altération des roches consomme cet excès. Plus loin dans le
passé, il y a 250 millions d’années, les énormes éruptions fissurales en Sibérie
sont souvent invoquées comme l’un des facteurs responsables du réchauffement
qui a marqué la fin du Permien.

1.8 Le système climatique

Atmosphère, océans, cryosphère, biosphère, jusqu’à la Terre elle-même,
contribuent à l’évolution du climat par un jeu complexe d’actions et de ré-
actions, tant physico-chimiques que biologiques (Fig. 1.10). L’atmosphère et
l’océan, ces deux fluides qui assurent le transport vers les pôles de l’excédent
d’énergie reçue sous les tropiques, tiennent une place centrale dans la dyna-
mique du climat, et ceci pour toutes les périodes de temps allant de quelques
années à des millénaires. Fortement couplés par l’effet mécanique du vent sur
la surface de la mer et à travers les échanges de chaleur et d’eau, ils peuvent
ensemble engendrer des fluctuations naturelles du climat dont le phénomène
El Niño nous laisse entrevoir l’ampleur. Leurs interactions peuvent être forte-
ment modifiées par les changements affectant les surfaces continentales (végé-
tation, neige, glace). Par leur impact sur l’albédo et sur le cycle hydrologique,
ces changements modulent les échanges de chaleur et d’eau entre les deux
hémisphères, et entre l’océan et les continents. Enfin, les climats du passé
fournissent de nombreux exemples de réorganisations profondes du système
climatique.

Pour des périodes s’étendant au-delà de quelques milliers d’années, les va-
riations d’insolation dues aux faibles modifications de l’orbite que la Terre
décrit autour du Soleil, la formation des calottes de glace, l’enfoncement du
socle rocheux, les modifications de la composition de l’air deviennent éga-
lement des moteurs de l’évolution du climat. Moteurs qui sont cependant
eux-mêmes dépendants des autres composantes du système climatique : l’at-
mosphère, l’océan et la biosphère, à travers les cycles fondamentaux de l’éner-
gie, de l’eau et du carbone. La formation des calottes de glace est en effet
contrôlée par la température de l’air et par l’accumulation et la fonte de
neige. La concentration de gaz carbonique dépend des échanges de gaz entre
l’atmosphère et l’océan, eux-mêmes régis par les vents et la température ; elle
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Echanges de carbone

CO2, CH4, O3
1 mois-109 ans

Pôle Equateur

Calotte
103-106 ans

Lithosphère
104-109 ans

Biosphère
1mois -100 ans

1mois -10ans

Océan

10 - 1000 ans

Atmosphère
1 jour - 10 ans

Echanges d’énergie

H20

H20

Echanges d’eau

Glace
1 mois - 10 ans

Fig. 1.10 – Le système climatique et les échanges d’énergie, d’eau et de carbone
qui l’affectent.

varie également avec l’activité du phytoplancton marin, elle-même fortement
contrôlée par la circulation océanique. Résultat : cette imbrication de proces-
sus peut transformer les variations lentes du mouvement de la Terre autour
du Soleil en glaciations spectaculaires.

Sur des millions d’années, la tectonique des plaques devient prépondé-
rante, modifiant non seulement la géographie de la surface mais également la
composition de l’atmosphère.

Pendant longtemps, les scientifiques ont cru que les variations climatiques
de très grande amplitude étaient des phénomènes lents à l’échelle d’une vie hu-
maine, gouvernées essentiellement par des phénomènes à grande constante de
temps, comme l’évolution du Soleil sensible à l’échelle des centaines de millions
d’années, la tectonique des plaques dont les effets se font sentir progressive-
ment sur des millions d’années, ou le forçage astronomique avec ses périodi-
cités de quelques dizaines de millénaires. La découverte récente des grandes
débâcles d’icebergs (événements de Heinrich) qui, en quelques dizaines d’an-
nées seulement, peuvent faire basculer le climat vers un état glaciaire, montre
qu’il n’en est rien. Dès que le rejet d’icebergs cesse, le climat se réchauffe
brutalement, nouvelle variation rapide à laquelle les hommes de Neandertal
et de Cro-Magnon ont assisté. Et entre deux événements de Heinrich, les évé-
nements de Dansgaard-Oeschger constituaient une autre manifestation de la
variabilité rapide, abrupte du climat. Toutes ces observations prouvent que le
système climatique pris dans son ensemble est instable en raison des multiples
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rétroactions que la moindre perturbation peut engendrer. Nous ne sommes pas
à l’abri aujourd’hui d’une évolution brutale, inattendue du climat, puisque les
activités humaines ont atteint un niveau tel qu’elles perturbent le bilan ra-
diatif de l’atmosphère. C’est le rôle de la paléoclimatologie de documenter la
variabilité climatique à toutes ses échelles de temps et d’aider à mettre en
évidence les mécanismes qui entrent en jeu et à comprendre l’évolution qui en
résulte.

Pour en savoir plus. . .

Les références aux études mentionnées dans ce chapitre de présentation du
système climatique seront détaillées et reportées dans les différents chapitres
de cet ouvrage. Nous n’indiquerons ci-dessous que quelques ouvrages généraux
auxquels le lecteur pourra se reporter pour approfondir sa vue d’ensemble sur
le comportement et l’histoire du système climatique.

Berger, A. (1978), « Long-term Variations of Daily Insolation and Quaternary
Climatic Changes », Journal of the Atmospheric Sciences, 35, 2 362-2 367.

Berger, A. (1992), Le Climat de la Terre, un passé pour quel avenir, De Boeck
Université, Bruxelles, 479 p.

Broecker, W. S. et Peng, T.-H. (1982), Tracers in the sea, Eldigio press,
Palisades, N.Y., 690 p.

Crowley, T. J. et North, G. R. (1991), Paleoclimatology, Oxford University
Press, 349 p.

Duplessy, J. C. et Morel, P. (1990), Gros Temps sur la planète, Éditions Odile
Jacob, 296 p.

Holland, W. R. et al. (1999), Modeling the Earth’s climate and its variability,
École des Houches, Elsevier, 565 p.

Hurrell, J. W. (2003), The North Atlantic Oscillation: Climatic Significance
and Environmental Impact, American geophysical Union, 279 p.

Jeandel, C. et Mosseri, R. (2011), Le Climat à découvert, CNRS éditions,
288 p.

Joussaume, S. (2000), Climat, d’hier à demain, CNRS éditions, 143 p.

Philander, G. S. (1989), El Niño, La Niña, and the Southern Oscillation,
Academic Press, London, 293 p.
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Steffen, W. et al. (2005), Global Change and the Earth System, IGBP Series,
Springer, 336 p.

Tomczak, M. et Godfrey, J. S. (2005), Regional Oceanography: An
Introduction, PDF version accessible sur le web à l’adresse :
http://www.cmima.csic.es/mirror/mattom/regoc/pdfversion.html

Wang, B. (2006), The Asian Monsoon, Springer-Praxis books in environmen-
tal sciences, 779 p.
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Chapitre 2

Introduction à la géochronologie

Hervé Guillou, Laboratoire des Sciences du Climat et de
l’Environnement LSCE/IPSL, Laboratoire CEA-CNRS-UVSQ,
Domaine du CNRS, Bât. 12, avenue de la terrasse, 91198 Gif-
sur-Yvette Cedex, France.

La connaissance précise des variations climatiques dans le passé, préam-
bule indispensable à toute modélisation réaliste du climat du futur néces-
site la compréhension des mécanismes qui régissent la dynamique naturelle
du climat, et en particulier, celle de ses variations rapides. Un des enjeux
majeurs actuels de ces recherches est la quantification du déphasage clima-
tique entre les différentes régions du globe. Ceci nécessite de disposer d’outils
chrono-stratigraphiques fiables, précis et globaux, pour le calage temporel et
la synchronisation des différentes archives.

Établir un cadre chronologique commun pour l’ensemble des archives cli-
matiques reste un défi majeur. Si les recherches aux grandes échelles de temps
mettent l’accent sur la réponse du système climatique à des forçages externes,
l’étude des variations rapides et abruptes du climat, quant à elle, permet
d’aborder l’analyse de la variabilité interne du système climatique et des in-
teractions entre ses diverses composantes. La dernière période glaciaire est
caractérisée par une succession de changements climatiques très rapides dans
l’Atlantique Nord, qui se traduisent par des réorganisations massives du sys-
tème climatique à l’échelle globale et se manifestent en particulier par des dé-
bâcles massives d’icebergs qui engendrent les événements océaniques dits de
Heinrich. Ceux-ci surviennent principalement en période glaciaire mais cer-
tains ont eu lieu dès que des calottes glaciaires s’installaient sur les continents
de l’hémisphère nord, à la fin du dernier interglaciaire, et aussi au début de
l’Holocène, alors que les interglaciaires proprement dits semblaient beaucoup
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plus stables. Afin de comprendre et de modéliser les mécanismes entrant en
jeu, il est indispensable de connaître précisément la chronologie de tous ces
événements.

Une autre finalité des études géochronologiques est de pouvoir comparer
sur une échelle de temps commune et absolue, les enregistrements climatiques.
C’est seulement par ce biais que les déphasages inter-hémisphériques ou entre
les basses et les hautes latitudes peuvent être appréhendés. En permettant
l’unification des échelles de temps pour les différents types d’archives conti-
nentales et océaniques, la stratigraphie isotopique joue un rôle essentiel dans
une meilleure compréhension de la chronologie et de la dynamique des méca-
nismes responsables des variations climatiques.

Les causes des variations du climat sont nombreuses et ont des durées ca-
ractéristiques allant des centaines de millions d’années pour l’évolution d’une
étoile de type Soleil à quelques années pour les réorganisations internes du sys-
tème climatique. De plus, les archives potentiellement datables des signaux
climatiques sont représentées par des supports différents (sédiments, glaces,
coraux, concrétions des cavernes souvent appelées spéléothèmes. . . ). Le choix
des outils géochronologiques les plus adaptés à leur datation dépendra donc de
la nature des matériaux archives, de leur âge, de la durée des phénomènes que
l’on veut dater et de la précision souhaitée.

Les méthodes de datation les plus communément mises en œuvre en paléo-
climatologie sont : la dendrochronologie, le 14C, le rapport uranium/thorium,
le potassium-argon (40K/40Ar) et sa variante 40Ar/39Ar (méthodes isoto-
piques), et la stratigraphie magnétique (méthode de datation indirecte). Bien
souvent, dans le but de fournir un cadre géochronologique juste et précis, il
convient de coupler deux ou plusieurs de ces méthodes.

Dans les chapitres suivants, nous présenterons les méthodes de datations
absolues mises en œuvre pour fournir une échelle de temps indépendante des
paramètres astronomiques et pour affiner les échelles stratigraphiques couram-
ment utilisées en paléoclimatologie et en paléo-océanographie, très souvent
basées sur les variations du rapport 18O/16O des glaces ou des foraminifères
benthiques et calées sur le signal orbital. Nous y présenterons le principe des
méthodes citées plus haut, leur domaine d’application, leur mise en œuvre au
laboratoire, leurs précisions et limites. Le domaine d’application de chaque
méthode sera illustré par un exemple concret.

La géochronologie a joué un rôle essentiel tant pour les géologues que pour
les paléoclimatologues. Aux géologues, elle a permis de joindre à la stratigra-
phie traditionnelle une échelle temporelle couvrant toute l’histoire de la Terre
et permettant d’estimer les constantes de temps des grands phénomènes géolo-
giques (tectonique des plaques, surrection des montagnes, renouvellement des
bassins océaniques, variations à long terme du climat planétaire...). La version
la plus récente de l’échelle chrono-stratigraphique est accessible sur la site de la
Commission internationale de stratigraphie : http://www.stratigraphy.org/.



“paleoclimatique_t1” — 2013/10/23 — 17:22 — page 43 — #70
�

�

�

�

�

�

�

�

2. Introduction à la géochronologie 43

Aux paléoclimatologues, elle a fourni une échelle de temps entièrement
indépendante des paramètres astronomiques. Celle-ci a permis de valider la
théorie de Milankovitch, un travail qui a focalisé l’action des géochimistes au
cours des quarante dernières années. Actuellement, un effort expérimental ma-
jeur est mené pour essayer d’accroître la précision des datations et de détecter
les déphasages qui accompagnent la réponse des différentes composantes du
système climatique au forçage de l’insolation.
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Chapitre 3

Le carbone-14

Martine Paterne, Élisabeth Michel, Christine Hatté
et Jean-Claude Dutay, Laboratoire des Sciences du Cli-
mat et de l’Environnement, Laboratoire CEA-CNRS-UVSQ/IPSL,
Domaine du CNRS, Avenue de la terrasse, 91198 Gif-sur-Yvette
Cedex, France.

La méthode de datation par le carbone-14 a fêté ses soixante ans d’exis-
tence en 2009 et son intérêt ne s’est jamais démenti depuis la parution en 1949
des premières mesures de radioactivité d’échantillons d’âges connus par Libby
et al. [1, 2]. Quelque cent cinquante laboratoires de datation existent à ce jour
dans le monde, et leurs mesures d’âge couvrent de larges domaines scienti-
fiques (biologie, sciences de la Terre, climat, environnement ou archéologie).
Libby reçut le prix Nobel de chimie en 1960 pour cette découverte et l’éten-
due de ces applications, avec cette citation “Seldom has a single discovery in
chemistry had such an impact on the thinking of so many fields of human
endeavour. Seldom has a single discovery generated such wide public inter-
est1”. La mesure du carbone-14 et ses nombreuses applications constituent
une histoire exemplaire des échanges entre différents domaines scientifiques
et de la complémentarité entre avancées scientifiques et innovations technolo-
giques. Les innovations technologiques récentes dans le domaine de la mesure
des faibles radioactivités par spectrométrie de masse ont permis une précision
accrue des âges carbone-14 et font appel à des échantillons dont la masse est
de plus en plus réduite. Les datations carbone-14 appréhendent maintenant
l’échelle macromoléculaire, permettant l’étude des mécanismes des transfor-
mations physico-chimiques des matériaux dans les milieux naturels.

Le principe de la méthode du carbone-14 et les techniques de mesures
ont été exposées de nombreuses fois, et le lecteur peut se référer à plusieurs
auteurs [2–6].

1. Rarement une seule découverte en chimie a eu un tel impact sur la pensée dans
autant de domaines de connaissance. Rarement une seule découverte a produit un aussi
large intérêt public.
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3.1 Principe de la méthode radiocarbone

3.1.1 La découverte de la méthode

Kamen [7] a décrit l’histoire de la découverte du carbone-14 et de la ren-
contre de Libby avec le carbone-14, à Berkeley, en 1939. Il attribue la prédic-
tion physique de l’existence de cet isotope au physicien Kurie [7]. Ce dernier
étudiait la désintégration de noyaux légers comme celui de l’azote (14N) soumis
à un bombardement de neutrons. Lors de ces expériences, certaines réactions
conduisaient à l’émission peu fréquente et anormale de longues traces fines
photographiées dans une chambre à brouillard (cloud chamber2). Kurie at-
tribua ces traces à l’émission de protons suivant la réaction 14N(n, 1H)14C,
mais d’autres réactions, telles 14N(n, 2H)12C et 14N (n, 3H)12C, pouvaient
également être envisagées. En 1936, Burcham et Goldhaber [7] démontrèrent
que seule la réaction 14N(n, 1H)14C, notée aussi 14N(n, p)14C, comprenant
l’émission d’un proton et la formation de 14C, était possible.

C’est à Ruben, chimiste et élève de Libby, et à Kamen, radiochimiste, au
Lawrence Livermore Radiation Laboratory de Berkeley, que nous devons la
mise en évidence chimique du carbone-14 en 1939. Tous deux avaient pour
objectif l’étude de la photosynthèse, et plus particulièrement celle des méca-
nismes d’assimilation du CO2, qu’ils étudiaient en marquant le carbone des
plantes par du 11C. Celui-ci était produit avec le cyclotron du laboratoire
et mesuré sous forme de solutions déposées sur un buvard. Une fois séchées,
ces dernières étaient protégées par un film plastique puis enroulées autour
d’un compteur Geiger [1, 2]. Avec une demi-vie du 11C de 21 minutes et de
longues phases de séparation des différents pigments photosynthétiques par
ultracentrifugation, l’utilisation de cet isotope était difficile et devenait peu
compétitive par rapport aux techniques de marquage par enrichissement iso-
topique avec le 13C. Aussi, à la demande de Lawrence, inventeur du cyclotron
et prix Nobel de physique en 1939, est née une recherche systématique des
isotopes radioactifs de longue période pour chacun des éléments de la première
colonne de la classification périodique (H, C, N, O), et donc la recherche de
l’existence chimique du carbone-14. Après que Kamen ait soumis une cible de
graphite à un bombardement de deutérons durant une nuit dans le cyclotron
du laboratoire, ce graphite fut brûlé par Ruben et le CO2 obtenu précipité
sous la forme carbonate. Ce précipité fut confié à leur collègue du département
de chimie, Libby, qui avait développé un compteur proportionnel permettant
de mesurer la radioactivité d’éléments tels que néodyme, samarium, rubidium
ou lutétium, et de déterminer leur période [7]. La détection d’une activité
faible fut la première preuve de l’existence du 14C créé artificiellement ; sa
période était estimée entre quelque 103 ans et 105 ans [7].

2. Les termes anglais ont été laissés pour que le lecteur puisse rechercher des informations
supplémentaires.
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Ces recherches ont été interrompues au début des années 1940 car, avec
le projet Manhattan de mise au point d’une arme nucléaire, Libby a intégré
l’équipe d’Harold Urey à Chicago, pour développer des techniques d’enrichis-
sement isotopique de l’uranium. Ce sont ces techniques qu’il utilisera plus
tard pour enrichir en 14C des échantillons naturels et pour détecter leur ra-
dioactivité. Bien que la preuve de l’existence du carbone-14 artificiel ait été
apportée, il restait à mettre en évidence une production naturelle de 14C et
donc l’existence de neutrons lents dans l’atmosphère terrestre pour que la
méthode de datation puisse exister.

La méthode de datation par le carbone-14 est liée à la découverte d’un
rayonnement d’origine cosmique par Victor Hess en 1912, grâce à des expé-
riences menées à partir d’électroscopes embarqués lors de vols en ballon [8].
Cette découverte a été à l’origine d’expériences dont le but était de déterminer
la composition, l’intensité, l’origine, et l’effet de ce rayonnement cosmique sur
l’atmosphère terrestre. Celui-ci provoque des réactions de désintégrations nu-
cléaires dans l’atmosphère, qui furent suspectées par Grosse [1, 2]. La première
preuve fut apportée par Blau en 1932, après qu’elle ait exposée une plaque
recouverte d’une émulsion photographique dans les Alpes autrichiennes et ré-
vélée par la suite des traces en étoiles dans l’émulsion [8]. Pour déterminer la
nature de ce rayonnement, Rumbaugh et Locher [8] ont utilisé la technique
d’émulsion photographique en exposant à la fois des plaques recouvertes de dif-
férents matériaux d’un centimètre d’épaisseur et des plaques témoins exemptes
de matériaux, l’ensemble étant porté à une altitude d’environ 20 km, dans la
nacelle d’un ballon. Les plaques témoins ne présentaient aucune trace, tandis
que les plaques posées sous une paraffine, par exemple, révélaient des traces
quatre fois plus nombreuses que celles situées sous du plomb ou du carbone.
En raison de l’absence de traces laissées sur les plaques témoins, les traces ré-
vélées ne pouvaient être que des protons et non des particules α. Ces protons
ne pouvaient avoir été éjectés des différents matériaux que lors de collisions
des atomes par des neutrons. De nouvelles expériences ont été menées par
le physicien Korff et ses collaborateurs [1, 2, 8, 9] à partir de compteurs pro-
portionnels embarqués sous des ballons, les uns remplis par du trifluorure de
bore (le bore est un accepteur de neutrons et émet une particule α lors de
la collision avec un neutron), et les autres remplis par un mélange d’hydro-
gène, de méthane et de monoxyde de carbone (sensibles aux neutrons rapides).
Ces compteurs permettaient de mesurer avec une bonne précision la densité
de neutrons et leur spectre en énergie. Ces auteurs ont ainsi montré que la
densité des neutrons lents passait par un maximum entre 12 km et 16 km
d’altitude, puis diminuait jusqu’au niveau de la mer. En entrant dans l’atmo-
sphère, les protons qui constituent environ 90 % du rayonnement cosmique
de haute énergie entrent en collision avec les atomes de l’air (essentiellement
l’azote et l’oxygène). Les produits de leur désintégration sont des protons et
des neutrons qui vont entrer eux-mêmes en collision avec d’autres atomes
de l’air, ce qui explique l’augmentation de la densité de neutrons autour de
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16 km d’altitude. Au cours de ces collisions, les neutrons ralentissent, et Korff
et al. [1, 2, 8, 9] ont suggéré que ces neutrons lents secondaires étaient capturés
principalement par un noyau d’azote pour former l’isotope cosmogénique 14C
suivant la réaction 14N(n, p)14C. Lors de la réception du prix Nobel en 1960,
Libby [2] a indiqué que l’idée de la datation carbone-14 était née de la lecture
des travaux de Korff. Plus tard, Simpson et al. [9] ont démontré que la den-
sité de neutrons variait avec la latitude, ceci en fonction des lignes du champ
magnétique terrestre qui défléchissent les particules (chargées électriquement)
du rayonnement cosmique. La production moyenne de 14C est de l’ordre de
2,25 ± 0,1 atomes de 14C/cm2/s. Elle varie de un à six entre l’équateur et
les pôles et, aux pôles, elle peut varier de près d’un facteur quatre en fonc-
tion de l’activité solaire. De plus, d’autres réactions, d’importance mineure,
conduisent aussi à la formation de carbone-14 dans l’atmosphère [4].

3.1.2 Établissement du principe de la méthode
de datation

Libby postulait en 1946 [2] que la production d’atomes de 14C et sa dés-
intégration sous forme de 14N par émission d’un rayonnement β devait être
en équilibre (Fig. 3.1). L’âge de la Terre est en effet très supérieur à la pé-
riode, estimée entre 103 ans et 105 ans, cette dernière étant suffisamment
longue pour permettre la redistribution de carbone-14 dans tous les réser-
voirs échangeables de carbone (atmosphère, océan, biosphère). Estimant la
production de neutrons par cm2 et par seconde à partir de la distribution des
neutrons observée par Korff [2], ainsi que la quantité de carbone échangeable
entre les différents réservoirs, Libby écrivit que l’activité spécifique du carbone
échangeable pouvait être calculée facilement compte tenu de l’équilibre entre
production et disparition :

d 14C
dt

= Q − λ 14C = 0

où Q est la production d’atome de carbone-14 par seconde et λ, sa constante
de désintégration, est égale à ln(2)/T , T étant la période (ou demi-vie, durée
au bout de laquelle la moitié des atomes radioactifs d’un échantillon se sont
désintégrés).
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(
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12C

)
dt
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Fig. 3.1 – Schéma intégrant la formation du carbone-14 et son mélange dans les
différents réservoirs terrestres [2]. Les teneurs en carbone, exprimées en gigatonnes,
et le nombre de neutrons par cm2 par seconde correspondent aux estimations avant
1950 (modifiées d’après 2).

soit

λ
14C

12 {C} =
Q

12C

Cette activité devait être comprise, compte tenu des incertitudes, entre
1 et 10 désintégrations par minute et par gramme de carbone, et ceci dans
toutes les matières vivantes. Les premières mesures d’activité obtenues en 1947
à partir d’échantillons de biométhane, préparés par la méthode d’enrichisse-
ment isotopique, étaient de 10,5 désintégrations par minute et par gramme,
en bon accord avec la prédiction. L’amélioration du bruit de fond des installa-
tions de comptage par un blindage de plomb et de fer a permis, par la suite, à
Libby et ses collaborateurs de mesurer l’activité spécifique d’échantillons na-
turels provenant d’arbres, prélevés sur les différents continents, et de montrer
son homogénéité voisine de 12,5 désint./min/g de carbone3 [2]. Pour valider
la méthode de datation, l’étape suivante était alors de mesurer la période
du carbone-14 avec précision, puis l’activité spécifique d’échantillons d’âges
connus.

3. L’activité spécifique est aujourd’hui déterminée comme étant égale à 13,56±0,07 dés-
int./min/g de carbone.
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3.1.3 Estimation de la période et premières datations

De nombreuses tentatives ont été faites pour mesurer la période du
carbone-14. Engelkemeier et al. [2] et d’autres chercheurs, dont Olsson [10, 11],
ont utilisé un échantillon de carbonate de baryum (BaCO3] enrichi en 14C
(jusqu’à 6 %). Ce carbone-14 était produit en bombardant par des neutrons
des solutions de nitrate d’ammonium, à partir desquelles le carbone produit
était ensuite précipité sous forme de BaCO3. Le rapport isotopique entre les
isotopes 12C et 14C était précisément mesuré au spectromètre de masse [2]. Le
CO2 obtenu par hydrolyse de ces échantillons était ensuite introduit dans des
compteurs proportionnels. En mesurant le nombre de désintégrations par mi-
nute et par gramme de carbone (dN/dt) et connaissant le nombre d’atomes de
14C (N) dans chaque échantillon, la demi-vie, temps au bout duquel l’activité
radiocarbone aura diminué de moitié, a été estimée à 5 720 ± 47 ans [2]. En
faisant la moyenne de l’ensemble des estimations publiées, Libby [2] a évalué
cette demi-vie à 5 568 ans. Après de nouvelles expériences, elle a été déter-
minée comme étant égale à 5 730 ± 40 ans [10]. Cette dernière valeur a fait
l’objet de discussions récentes [10], de sorte qu’une nouvelle détermination
par un ensemble d’expériences indépendantes est souhaitable.

Libby et ses collaborateurs se sont ensuite attachés à dater des échantillons
provenant essentiellement des tombes des pharaons d’égypte, d’âges connus,
pour valider leur méthode. Ces premiers résultats sont connus sous le terme
de Curve of Knowns [2].

3.1.4 Principe de la méthode

Le carbone-14 est formé dans la haute atmosphère, où il s’oxyde rapide-
ment pour former des molécules de 14CO2. Toute matière vivante contient du
carbone et, si elle échange du carbone avec l’atmosphère, alors elle contient
du 14C en très faible proportion. L’abondance du carbone-14 est en effet de
1,2×10−10 %, (soit 1,2×10−12 g de 14C par g de carbone), alors que celles des
isotopes 13C et 12C sont respectivement de 1,108 % et de 98,892 %. La for-
mation et les échanges de carbone-14 par les organismes cessent à leur mort.
Le temps écoulé (t) depuis celle-ci peut être mesuré en comparant l’activité
spécifique résiduelle dans les organismes morts à celle de l’atmosphère.

L’âge (t) est calculé suivant la formule classique de la décroissance expo-
nentielle radioactive :

14C
12C

=
(

14C
12C

)
0

e−λt

où (14C/12C)0 est le rapport atmosphérique. Par convention, la détermination
de T par Libby à 5 568 ans a été conservée pour calculer les âges carbone-14,
car de très nombreuses datations avaient été faites entre 1950 et 1962, date
de ré-évaluation de la période à 5 730 ans.
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Le calcul d’âge devient :

t = − 1
λ

ln

⎛
⎜⎜⎝

14C
12C
14C
12C 0

⎞
⎟⎟⎠ .

Le principe de la datation carbone-14 repose sur l’hypothèse d’un équilibre
radioactif permanent entre la formation de 14C et sa désintégration. Si nous
reprenons le schéma formulé par Libby en 1960 (Fig. 3.1), nous voyons que
cette hypothèse n’est vérifiée que si la production de 14C, la taille des différents
réservoirs (atmosphère, biosphère terrestre et marine, et océans) et leur teneur
en carbone sont restées constantes au cours du temps, de même que les flux
échangés entre ces différents réservoirs. De plus, l’intégrité physico-chimique
des restes fossiles doit avoir été préservée après la mort des organismes. Par
exemple, aucun échange isotopique ou bien aucune cristallisation secondaire
ne doit intervenir. Enfin, l’échantillon doit être représentatif de l’événement
que l’on souhaite dater et ne doit donc pas avoir subi de déplacement après
son enfouissement.

3.1.5 Validité des hypothèses et définition d’un standard
de référence d’atmosphère

Les premiers écarts des âges carbone-14 par rapport aux âges connus sont
apparus très rapidement, grâce à l’apport essentiel de la dendrochronologie,
méthode de comptage des cernes de croissance annuelle des arbres. Dès 1955,
Suess [4, 6, 11] montrait que la teneur en 14C de l’atmosphère avait changé au
cours des derniers cent ans et qu’elle était plus faible après 1890 AD qu’au-
paravant (Fig. 3.2). Il suggérait que l’augmentation dans l’atmosphère des
émissions industrielles et domestiques de CO2 dépourvu de 14C (charbon, pé-
trole) en était responsable. Ces émissions annuelles, de l’ordre de 150 Gt de
C sous forme de CO2 jusqu’en 1950 AD, ont été responsables d’un vieillisse-
ment de l’âge carbone-14 de l’atmosphère d’environ 160 ans entre 1890 AD et
1950 AD, ce que l’on nomme « effet Suess ». En 1957, Rafter et Fergusson [6]
ont observé une augmentation rapide de la teneur en 14C de l’atmosphère
qu’ils ont attribuée à la production de 14C résultant des essais nucléaires aé-
riens. Ces derniers ont culminé entre 1960 et 1961 et ont été responsables
d’un doublement de la teneur en 14C de l’atmosphère. Cet apport a conduit
à une expérience grandeur nature de suivi des échanges de carbone entre les
différents réservoirs.

À côté de ces effets anthropiques, des variations naturelles de la teneur en
14C des différents réservoirs de carbone ont ensuite été identifiées en compa-
rant les âges carbone-14 et dendrochronologiques au cours des derniers millé-
naires [12]. Elles sont généralement attribuées à une modification de la pro-
duction de 14C et aux variations du cycle naturel du carbone (modification de
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Fig. 3.2 – Variations des âges carbone-14 en fonction des âges calendaires ob-
tenus par comptage des cernes de croissance annuelle d’arbres. Les périodes de
temps correspondant à l’« effet Suess », les minima d’activité magnétique solaire
de Maunder et Dalton sont figurés. Ces derniers coïncident avec un rajeunissement
de l’âge carbone-14 de l’atmosphère dû à un filtrage amoindri des protons cosmiques
par le champ magnétique solaire. L’« effet Suess » correspond à un vieillissement des
âges en raison de la dilution du 14CO2 atmosphérique par les émissions industrielles
et domestiques de CO2 provenant des énergies fossiles dépourvues de carbone-14.

la taille des réservoirs de carbone, de leur teneur et des flux de carbone échan-
gés). Ainsi, de Vries [12] a observé des fluctuations rapides de la teneur en 14C
de l’atmosphère (wiggles) à partir de cernes d’arbres couvrant une période de
temps de 500 ans (Fig. 3.2). Il a suggéré leur lien avec des changements à
la fois du climat et de l’activité solaire, car durant ce laps de temps, se sont
produits le Petit Âge glaciaire (environ 1560 AD à 1830 AD) et les minima de
Maunder et Dalton, caractérisés par un très faible nombre de taches solaires.
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Ces dernières correspondent à l’émission de particules chargées par le Soleil
qui créent un champ magnétique dans l’espace interplanétaire. Ces éruptions
sont une manifestation de l’activité magnétique du Soleil, et leur intensité
s’inverse tous les 11 ans. Le champ magnétique solaire varie avec un cycle de
22 ans, sa polarité s’inversant à chaque changement de l’activité solaire. Les
particules du rayonnement cosmique galactique sont déviées par le champ ma-
gnétique solaire et elles pénètrent moins dans l’atmosphère lorsque l’activité
magnétique solaire est élevée. Il s’ensuit que la production de 14C diminue
lorsque l’activité solaire augmente, et inversement. De même, l’intensité du
rayonnement cosmique est modulée par les variations du champ magnétique
terrestre, ce dernier agissant comme un bouclier contre les protons cosmiques
chargés électriquement. Plus l’intensité du champ géomagnétique est élevée,
moins la quantité de protons cosmiques arrivant dans la haute atmosphère
est importante, et donc plus faible est la production de 14C dans l’atmo-
sphère [11–13]. Les modifications du champ magnétique terrestre pourraient
expliquer environ 50 % de la variation de la teneur en 14C de l’atmosphère et le
rajeunissement des âges carbone-14 pendant la dernière période glaciaire [13].

L’enregistrement détaillé des variations de la teneur en 14C de l’atmosphère
au cours des derniers 10 000 ans a offert en retour la possibilité d’évaluer celle
de l’activité solaire au-delà des premières observations qui n’ont commencé
qu’au xviie siècle. Les cycles longs d’activité solaire ont des périodes de 88 ans,
208 ans et 2 050 ans, qui sont observées à l’identique dans les variations de la
teneur en 14C de l’atmosphère [11]. Ainsi, l’activité solaire a été d’un niveau
exceptionnellement élevé au cours des derniers 70 ans, et de nombreuses autres
périodes d’activité élevée, mais moins longues, se sont produites dans le passé,
comme, par exemple, au début de l’Holocène. Aussi certains auteurs ont-
ils pensé que l’activité inhabituelle du Soleil pouvait avoir contribué, pour
une part très modeste, au changement climatique récent observé à la fin du
xxe siècle [14].

Les variations du climat perturbent les échanges de CO2 entre les différents
réservoirs terrestres, modifient leur taille et donc la teneur en 14CO2 de l’at-
mosphère, comme l’avait noté de Vries [12]. Libby [1] avait analysé dès 1952
l’impact des changements climatiques sur les âges carbone 14. Il supposait
que l’abaissement du niveau marin (∼100 m) et la diminution de température
pendant la dernière période glaciaire avaient eu pour effet de diminuer la quan-
tité de carbone échangeable entre les différents réservoirs, et donc d’augmenter
l’activité spécifique du carbone-14 au glaciaire. Estimant que cette dernière
ne pouvait être que de 10 % au maximum supérieure à l’activité moderne,
Libby [2] avait calculé que l’effet « climatique glaciaire » pouvait conduire
à un rajeunissement des âges carbone-14 de 800 ans au maximum. On sait
maintenant que les âges carbone-14 sont trop jeunes d’environ 2 000 ans par
rapport aux âges réels pendant le dernier maximum glaciaire [15, 16]. De plus,
la circulation océanique, les flux échangés entre les différentes masses d’eau
de l’océan et le cycle du carbone ont été profondément modifiés au cours de la
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dernière période glaciaire, ce qui a modulé la teneur en CO2 de l’atmosphère.
Les enregistrements obtenus dans les carottes de glace antarctique ont no-
tamment montré que cette teneur avait varié de 190 ppm à 280 ppm entre le
dernier maximum glaciaire et l’Holocène.

Les preuves de plus en plus nombreuses de la variabilité de l’activité spéci-
fique du carbone-14 dans l’atmosphère au cours du temps eurent deux consé-
quences : la mise en place d’un standard, c’est-à-dire une valeur 14C de réfé-
rence pour l’atmosphère (N0), et la détermination précise de l’écart entre les
âges réels, ou « absolus », et les âges carbone-14, aussi appelée procédure de
calibration.

Sous l’impulsion d’Arnold en 1956, le Bureau national des standards
(Washington) prépare un standard NBS-I à partir de 450 kg d’un acide oxa-
lique (HOOC-COOH), composé organique extrait d’une récolte française de
betteraves de l’année 1955 [2]. L’année de référence zéro, à partir de laquelle
l’âge carbone-14 d’un échantillon est calculé, a été fixée à l’année 1950, et les
âges carbone-14 sont exprimés en années BP (before present, present étant
égal à 1950 AD). En archéologie, ont été ajoutées les notions de Anno Domini
(AD) et Before Christ (BC).

Avant de mesurer la décroissance du carbone-14 dans un échantillon et
calculer son âge, il convient de tenir compte des fractionnements isotopiques
du carbone intervenant lors des processus biologiques et physico-chimiques
qui se produisent au cours de la formation de l’échantillon. Le fractionnement
isotopique δ13C, exprimé en %� par rapport au standard PDB (Pee Dee Belem-
nite), est de l’ordre de –6,5 %� pour le CO2 de l’atmosphère pré-industrielle.
Il varie entre –2 %� et +3 %� dans les carbonates des coquilles marines, et
entre –20 %� et +3 %� pour ceux des coquilles lacustres. Les valeurs δ13C des
végétaux varient entre –27 %� et –14 %� en fonction des mécanismes de la
photosynthèse. En effet, les processus d’assimilation du CO2 atmosphérique
par les plantes s’effectuent principalement suivant deux cycles de transforma-
tion des composés organiques, nommés cycle de Calvin et cycle de Hatch et
Slack, ou bien aussi C3 et C4, le second s’accompagnant d’une discrimination
isotopique plus faible que le premier. La procédure complète de calcul d’âge
est développée dans l’encadré 1.

Encadré 1

Comme pour tout fractionnement isotopique, la teneur en 14C est expri-
mée par un δ en %� qui définit la différence entre un échantillon et un
standard, qui peut être le NBS-I, dont le δ 13C est égal à –19 %� par rap-
port au PDB [1, 4, 15]. Avec Aech et AOx et AON , les activités respectives
de l’échantillon, du standard NBS-I d’acide oxalique et de ce standard
normalisé à l’activité de l’atmosphère en 1950, on écrit :

δ 14C =
(

Aech

AOx
− 1

)
× 1 000 (1)
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AON = 0,95 × AOx

[
1 − 2 × (

19 + δ 13COx

)
1 000

]
. (2)

L’activité carbone-14 de l’atmosphère en 1950 est égale à 95 % de l’acti-
vité du standard NBS-I, corrigé du fractionnement isotopique δ 13C (équa-
tion 2). Dans l’équation 2, il est tenu compte du fractionnement isotopique
qui affecte l’abondance isotopique de la masse 14. Le chiffre 2 indique que
le fractionnement entre la masse 14 et la masse 12 est le double de celui qui
existe entre les masses 13 et 12. Le signe négatif affecté au fractionnement
δ 13C signifie que l’activité 14C mesurée dans des organismes qui ont un
δ 13C négatif, c’est-à-dire qui ont moins d’affinité pour la masse 13 que
le standard PDB, doit augmenter pour compenser la perte en 14C causée
par le fractionnement [1, 4, 15]. On définit d 14C :

d 14C =
(

Aech

AON
− 1

)
× 1 000. (3)

Pour tenir compte de la variabilité des fractionnements isotopiques δ 13C
mesurés dans les échantillons, δ 14C est normalisé à une valeur commune
δ 13C fixée à –25 %� vs. PDB, quel que soit le type d’échantillon (carbo-
nate, carbone inorganique dissous ou matière organique) [1, 4, 15]. Cette
valeur a été obtenue en moyennant les mesures du rapport isotopique δ 13C
de plusieurs bois d’âge inférieur à 1890 AD. On définit :

D 14C(%�) =
(

AechN

AON
− 1

)
× 1000 (4)

avec AechN = Aech

(
1 − 2(25 + δ 13Cech)

1000

)
(5)

D 14C(%�) = d 14C − 2(δ 13Cech + 25)
(

1 +
d 14C
1000

)
. (6)

Le calcul d’âge carbone 14 est alors :

t(ans) = 1/λ × ln
(

1
1 + D 14C/1000

)
.

Dans le cas des mesures précises d’activité effectuées en océanographie ou
bien pour calibrer les âges carbone-14, il est nécessaire de tenir compte
de la décroissance du carbone-14 entre l’âge de l’échantillon (x) et sa me-
sure (y) en utilisant la période T de 5 730 ans. Les équations 1 et 6 sont
alors :

δn
14C =

(
AechN eλ(y−x)

AOxN eλ(y−1950)
− 1

)
× 1 000

puisque l’activité 14C de l’échantillon décroît comme celle du standard

δn
14C =

(
AechN eλ(1950−x)

AOxN
− 1

)
× 1 000
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et

Δ 14C(%�) = δ 14C − 2(δ 13Cech + 25)
(

1 +
δ 14C
1 000

)
.

L’activité d’un échantillon en 1950 étant équivalente à celle du standard,
Δ 14C est nul en 1950 AD.

3.2 Calibration des âges 14C

La calibration des âges carbone-14 consiste en une mesure précise de la
différence entre un âge absolu et un âge carbone-14. Les différentes étapes qui
ont marqué sa construction ont été évoquées par Damon [11]. Cette procédure
et sa validation, confiées à un groupe de scientifiques, ont conduit successive-
ment à différentes calibrations telle IntCal 04 publiée en 2004 [15, 16].

3.2.1 Méthodes et résultats

La procédure de calibration consiste à mesurer l’âge carbone-14 d’un
échantillon représentatif de la teneur en 14C de l’atmosphère, dont l’âge absolu
est déterminé indépendamment avec la meilleure précision possible. L’acqui-
sition de ces âges absolus relève de trois méthodes. La première repose sur le
comptage des cernes de croissance annuelle des arbres (dendrochronologie) ou
sur celui des lamines annuelles (varves) déposées dans des sédiments marins
ou lacustres. La deuxième consiste en une datation précise 230Th/U par spec-
trométrie de masse (chapitre 5) de carbonates (coraux des eaux chaudes ou
stalagmites). Enfin, la troisième consiste à synchroniser les variations clima-
tiques enregistrées dans les sédiments marins et dans les glaces du Groenland,
dont les âges absolus sont issus du comptage des dépôts annuels de neige
jusqu’à environ 50 000 ans BP [17].

L’évolution des techniques de mesures par spectrométrie de masse entre
les années 1986 et 1993 – spectrométrie de masse couplée à un accéléra-
teur pour les datations 14C et spectrométrie de masse par thermo-ionisation
(TIMS) pour la mesure des rapports 230Th/U – a permis une amélioration
des précisions et une réduction d’un facteur 1 000 (du gramme à quelques
milligrammes de carbone) des quantités d’échantillons nécessaires aux data-
tions. Bard [15, 16] a ainsi proposé une extension de la calibration de 10 000 à
22 000 cal. ans BP grâce aux datations de coraux provenant des îles Barbades
(Fig. 3.3). En 2004, cette calibration a été étendue aux derniers 26 000 cal.
ans BP [15, 16]. Au-delà, de très nombreuses datations ont été obtenues à par-
tir de sédiments marins et lacustres, de coraux et de stalagmites (Fig. 3.4).
Toutefois, un consensus n’a pu émerger au vu des différences de quelques mil-
liers d’années observées entre ces différents essais de calibration. Une part
de ces divergences peut être liée à l’absence de varves ou à la perturbation
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Fig. 3.3 – Variations des âges carbone-14 en fonction des âges calendaires [15, 16].
Les mesures sont basées sur la datation de cernes d’arbres jusqu’à 11950 Cal ans
BP, et sur la datation 230Th/ U de coraux de la Barbade et de Tahiti [in 16]. Les
âges plateaux sont soulignés par un trait entre 9000 cal ans BP et 12000 cal ans BP.
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Fig. 3.4 – Variations des âges carbone-14 en fonction des âges calendaires [15, 16].
Au-delà de 26000 Cal ans BP, les mesures sont basées sur la datation de sédiments
lacustes (Lake Suigetsu) et marins (Mer de Norvège et Bassin de Cariaco), sur la
datation 230Th/U de coraux (Nouvelles Guinée, Vanuatu, Barbares, Mururoa et
Tahiti), et de stalagmites des Bahamas. La droite représente la première bissectrice.

des dépôts sédimentaires, ou bien à l’origine des matériaux datés dont le car-
bone constitutif est issu des réservoirs qui ne sont pas en équilibre isotopique
avec l’atmosphère. De plus, une incertitude demeure sur la chronologie des
variations climatiques observées dans les glaces du Groenland [17]. En effet,
les variations climatiques observées le long de deux enregistrements glaciaires
prélevés au centre du Groenland, GISP2 et GRIP, bien qu’identiques, ont des
âges qui diffèrent d’une centaine d’années entre 8 000 cal. ans BP et 14 000 cal.
ans BP, et jusqu’à 700 ans entre 22 000 cal. ans BP et 30 000 cal. ans BP.



“paleoclimatique_t1” — 2013/10/23 — 17:22 — page 59 — #86
�

�

�

�

�

�

�

�

3. Le carbone-14 59

La calibration IntCal 04 repose sur la datation carbone-14 des cernes
d’arbres jusqu’à 12 400 cal. ans BP, puis sur celle de foraminifères plancto-
niques prélevés dans les sédiments varvés du bassin de Cariaco, combinée aux
datations 14C et 230Th/U de coraux jusqu’à 14 700 cal. ans BP. Elle est basée
ensuite sur la datation de coraux jusqu’à 26 000 cal. ans BP, et sur la corréla-
tion des signaux climatiques observés dans les glaces du Groenland (GISP 2)
et dans les sédiments marins non varvés du site de Cariaco [15, 16]. Les âges
carbone-14 sont plus jeunes de 2 000 ans par rapport aux âges calendaires à
15 000 cal. ans BP environ, et de quelques 4 000 ans, il y a 25 000 cal. ans BP.
Cet écart est aussi caractérisé par la présence de plateaux d’âges 14C de diffé-
rentes durées, c’est-à-dire une invariance des âges 14C pendant quelques siècles
au fur et à mesure que le temps s’écoule (Fig. 3.3). Ces âges plateaux sont
liés à des modifications des échanges de CO2 entre l’atmosphère et l’océan, à
des variations de la circulation océanique globale ou bien à des variations de
la production [12].

IntCal04 repose néanmoins sur un consensus, car quelques centaines d’an-
nées peuvent séparer les différentes estimations de l’écart âges 14C âges ab-
solus, en fonction de l’origine des matériaux datés. Au-delà de 12 400 cal.
ans BP, les coraux et foraminifères planctoniques utilisés sont issus du réser-
voir océanique qui n’est pas en équilibre radioactif avec l’atmosphère et une
correction s’impose [16, 17].

3.2.2 Exemples de l’apport d’une calibration précise
des âges carbone-14

3.2.2.1 La datation de l’éruption de Santorin

Responsable de la disparition de la civilisation minoenne, l’éruption de
Thera, sur l’île de Santorin, dans les Cyclades en mer Égée, a projeté d’im-
portantes quantités de cendres volcaniques dans l’atmosphère. Dispersées vers
l’est et le sud, ces cendres ont recouvert une grande partie du Moyen-Orient.
Elles constituent un marqueur chronologique unique pour l’ensemble de cette
région, permettant de préciser la chronologie des relations géographiques en-
tretenues entre les différentes civilisations vivant dans tout le bassin oriental
de la Méditerranée au cours du second millénaire avant JC. Les archéologues
ont, par exemple, relié l’apogée de la civilisation minoenne à celle du Nouvel
Empire en Égypte, au xvie BC, en raison du raffinement et des décors des
objets retrouvés dans la couche de cendres à Santorin. L’âge de cette éruption
est cependant dispersé sur un intervalle de temps calendaire de 60 ans en-
viron, bien qu’une centaine de datations carbone-14 aient été effectuées [18].
La découverte récente d’une branche d’olivier ensevelie avec ses feuilles dans
les cendres volcaniques a permis de dater très précisément cette éruption.
Friedrich et al. [18] ont daté des échantillons regroupant plusieurs cernes de
croissance annuelle du bois (Fig. 3.5). Les âges carbone-14 obtenus recouvrent
très précisément ceux de la courbe de calibration (wiggle matching), le nombre
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Fig. 3.5 – Datation de l’éruption de Santorin (modifié d’après [18]). Quatre groupes
de cernes comptés à partir d’une branche d’olivier d’une dizaine de centimètres ont
été datés. Le nombre total de cernes est égal au nombre d’années calendaires. Les
âges carbone-14 ont été replacés sur la courbe de calibration IntCal04 [15]. L’âge de
cette éruption est compris entre 1621 BC et 1605 BC au niveau de confiance de 1 σ

(68,2 %), et entre 1627 BC et 1600 BC à 2 σ (95,4 %).

d’années calendaires étant égal au nombre de cernes. L’âge de l’éruption de
Santorin est ainsi estimé entre 1 627 et 1 600 cal. ans BC, avec un niveau de
confiance de 95 %. L’apogée de la civilisation minoenne serait donc antérieure
à celle du Nouvel Empire, et contemporaine d’une époque où les souverains
étrangers – Hyksos – occupaient ce pays [18].

3.2.2.2 Le schéma de bascule du transfert nord-sud de chaleur

Au cours de la dernière glaciation, des fluctuations rapides du climat ponc-
tuent la dernière période glaciaire et la déglaciation (événements de Heinrich,
Dryas récent, événements de Dansgard-Oeschger). Ces fluctuations ont été
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expliquées par des variations de l’intensité de la circulation océanique ther-
mohaline (voir chapitre 20). Ce scénario a été précisé grâce aux mesures de
la teneur en 14C de l’atmosphère, obtenues au cours de la déglaciation par le
croisement des âges 14C et des âges absolus déduits du comptage des varves
sédimentaires déposées annuellement dans le bassin de Cariaco [15, 16]. La
teneur en 14CO2 de l’atmosphère est très sensible au taux de formation des
eaux profondes, car le CO2 de l’atmosphère est transféré vers les couches pro-
fondes de l’océan via la circulation océanique. Ce taux régule aussi les apports
de chaleur vers les hautes latitudes. Au cours de l’événement climatique froid
du Dryas récent, dont la durée est environ 1 200 ans calendaires, la teneur en
14C de l’atmosphère a d’abord augmenté pendant les premiers 200 ans, puis
diminué au cours des 1 000 ans suivants (Fig. 3.6A). Si cette augmentation
est en accord avec un schéma de réduction de la formation des eaux profondes
dans l’océan Atlantique Nord, et donc un climat froid, comment expliquer la
diminution observée postérieurement dans un contexte climatique identique ?

Les glaciologues ont montré que les refroidissements abrupts observés dans
l’hémisphère nord s’accompagnaient d’un réchauffement en Antarctique, et in-
versement [19]. Rapprochant ces deux résultats, Broecker [19] a proposé un
schéma de bascule du transfert nord-sud de chaleur via l’océan ou « thermal
bipolar seesaw » (Fig. 3.6B) : Une réduction de la formation d’eaux profondes
dans l’océan Atlantique Nord induit l’installation d’un climat froid dans l’hé-
misphère nord, et l’augmentation de la teneur en 14C de l’atmosphère. L’océan
Austral prend ensuite le relais avec la formation d’eaux profondes, permettant
ainsi la diminution de la teneur en 14C de l’atmosphère et l’installation d’un
climat plus clément en Antarctique.

3.2.3 Les âges apparents

3.2.3.1 Milieux océaniques : les âges de ventilation et les âges
réservoirs

Le carbone se présente sous diverses formes : monoxyde CO et dioxyde
de carbone CO2, méthane CH4, nombreuses molécules complexes organiques
(cellulose. . . ), les formes dominantes étant les ions bicarbonates et carbonates
(CO2−

3 , HCO−
3 , H2CO2

3) dissous dans les eaux, et des carbonates de calcium,
baryum ou magnésium (CaCO3, BaCO3, MgCO3). La plupart des végétaux
et des êtres vivant à la surface de la Terre assimilent directement le 14CO2 de
l’atmosphère. Dans l’océan, les organismes incorporent du 14C qui n’est pas
en équilibre avec le 14CO2 de l’atmosphère.

Les foraminifères benthiques, organismes carbonatés vivant actuellement à
la surface des sédiments marins, prélevés vivants à une profondeur de 2 000 m
dans les océans Atlantique Nord et Pacifique, auront respectivement des âges
14C d’environ 600 ans et 1 400 ans, ou âges de ventilation. Ces âges carbone-14
sont des âges apparents qui incluent l’âge de l’organisme et celui de la masse
d’eau dans laquelle l’organisme a sécrété son test carbonaté à partir des ions
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Fig. 3.6 – A – Variations de la teneur en 14C de l’atmosphère exprimée en %�
(triangle) et variations de couleur (trait) mesurées à partir des sédiments marins du
bassin de Cariaco en fonction du temps, obtenues par comptage de varves [15, 16].
B – Variations de la composition isotopique δ 18O du CO2 piégé dans les bulles
de glace des carottages prélevés aux sites GISP2 au Groenland (trait) et Byrd en
Antarctique (losange) en fonction du temps, synchronisées par les co-variations de
la teneur en méthane de la glace aux deux sites [19].
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dissous suivant :

CO2 + H2O ↔ H2CO3 ↔ H+ + HCO−
3

HCO−
3 ↔ H+ + CO2−

3

(Ca+
2 + 2HCO−

3 → CaCO3 + H2O + CO2).

Les âges de ventilation des eaux profondes actuelles sont le résultat de la
boucle de circulation thermohaline que décrit notre océan moderne, avec le
plongement des masses d’eau en mer de Norvège, leur mouvement en profon-
deur depuis l’océan Nord Atlantique vers les océans Indien et Pacifique, et leur
retour en surface vers l’océan Nord Atlantique. Une fois isolé de l’atmosphère
par la formation d’eau profonde, le 14CO2 dissous des eaux intermédiaires et
profondes commence à décroître. Par ailleurs, bien qu’en contact avec l’atmo-
sphère, les eaux de surface de l’océan ont une teneur différente en 14C de celle
de l’atmosphère, car elles se mélangent avec les eaux sous-jacentes qui sont
appauvries en 14C. Les âges 14C des organismes vivant dans l’océan sont des
âges apparents. La différence entre ces âges apparents et l’âge 14C de l’atmo-
sphère pour un même âge absolu est nommée âge réservoir R. Ce dernier a
une valeur différente dans les masses d’eau océanique de surface, intermédiaire
ou profonde.

La valeur moyenne de R est obtenue en soustrayant l’âge carbone-14 d’un
organisme marin à celui des cernes d’arbre qui ont un même âge absolu.
Les eaux de surface des régions équatoriales et subtropicales ont une valeur
moyenne de 400 ans, qui peut atteindre quelque 1 100 ans autour du continent
Antarctique. Des valeurs de 700 ans environ sont mesurées dans les régions
océaniques proches des zones de remontées des eaux intermédiaires et pro-
fondes dans l’océan Indien Nord, ainsi qu’en bordure de l’océan Pacifique.
ΔR définit la différence entre l’âge réservoir 14C d’un site et l’âge réservoir
moyen 14C de l’océan global. Ce dernier est calculé à partir d’un modèle simple
en boîtes intégrant la production du 14C, modulée par l’activité solaire et par
le champ géomagnétique, et le cycle du carbone [12].

Dans le passé, la circulation océanique a changé et les âges réservoirs ont
donc varié. L’amplitude de ces variations peut être estimée en datant les
produits éruptifs ou tephra qui sont largement dispersés à la fois dans les sé-
diments marins et sur le continent [20], ou bien encore en datant des couples
d’échantillons de charbons et coquilles de mollusques marins déposés en même
temps dans des sédiments côtiers [21]. Ces estimations montrent, par exemple,
que les âges réservoirs des eaux de surface ont au moins doublé pour atteindre
800 ans dans l’océan Atlantique Nord, il y a 11 000 cal. ans BP, ainsi qu’en mer
Méditerranée, il y a 15 000 cal. ans BP [20, 21]. Dans l’océan Pacifique Sud, au
large de la Nouvelle-Zélande, les âges réservoirs des eaux superficielles, actuel-
lement de 500 ans, étaient d’environ 2 000 ans pendant la période glaciaire [21].
Outre les changements du schéma de circulation océanique moderne, les varia-
tions de R sont aussi attribuées à des modifications des échanges entre l’océan
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et l’atmosphère, notamment liées à l’accroissement de la couverture spatiale
de glace de mer aux hautes latitudes, pendant les périodes glaciaires, et donc
à une limitation des échanges de 14CO2 entre l’atmosphère et l’océan [20].
Aussi, seules les datations des coraux et des foraminifères planctoniques pré-
levés dans les zones tropicales sont incluses dans la procédure de calibration
des âges 14C, une fois corrigées de la valeur R présumée invariante au cours
du temps.

3.2.3.2 Milieux continentaux : les effets d’eau dure
et le carbone mort

Les végétaux lacustres modernes, ainsi que les carbonates de précipitation
dans les lacs de régions calcaires présentent eux aussi des âges 14C plus an-
ciens que ceux de l’atmosphère, et ce vieillissement peut atteindre quelque
2 000 ans [12, 15, 16]. Le 14CO2 utilisé lors de la photosynthèse ou lors de la
précipitation de ces carbonates provient pour partie de la dissolution des car-
bonates d’âge géologique dépourvus de 14C (dead carbon). Ce vieillissement
est appelé effet d’eau dure (hardwater effect). De plus, la stratification des
eaux dans les lacs ou bien l’extension d’une couverture de glace dans les zones
d’altitude et les régions polaires tendent à limiter l’apport de 14CO2 d’origine
atmosphérique vers les eaux de fond des lacs. Ces deux effets tendent à vieillir
l’âge carbone-14 des eaux des lacs par rapport à l’âge de l’atmosphère.

Les stalagmites sont des concrétions carbonatées formées par l’action des
eaux légèrement acidifiées par du CO2 d’origine atmosphérique et du CO2 pro-
venant de la dégradation des sols sur les carbonates géologiques dépourvus de
14C ou carbone mort (dead carbon). Leurs âges carbone-14 présentent aussi un
vieillissement par rapport à ceux de l’atmosphère. Sur la figure 3.7 est repor-
tée la procédure d’estimation de cette proportion de carbone mort pour une
stalagmite provenant des îles Bahamas, situées à l’ouest de l’océan Atlantique
Nord [15]. À l’âge absolu mesuré par la méthode 230Th/U, correspond un âge
carbone-14 « atmosphérique », dérivé des courbes de calibration. La différence
entre cet âge « atmosphérique » et l’âge carbone-14 mesuré dans la stalagmite
est en moyenne de 1 450 ans entre 11 000 cal. ans BP et 15 000 cal. ans BP,
ce qui correspond à une proportion de carbone mort de 16 %. Néanmoins, ce
vieillissement n’est pas constant et varie de quelque 1 000 ans à 2 000 ans. Ces
variations semblent étroitement corrélées aux fluctuations climatiques obser-
vées dans les glaces au site GISP2 et dans les sédiments marins du bassin de
Cariaco. Ces fluctuations climatiques (température locale, régime des précipi-
tations) peuvent expliquer environ 30 % de la variabilité de la proportion de
carbone mort dans cette stalagmite.

Les sols sont potentiellement datables par le 14C [22]. Ils sont soumis
à l’action conjuguée de la dégradation bactérienne et du mélange méca-
nique induit par la rhizosphère. Ce sont des systèmes ouverts, biologique-
ment actifs avec un renouvellement permanent du stock de matière orga-
nique du sol. Cette dernière est minéralisée par l’activité biologique, et elle est
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Fig. 3.7 – Variations des âges carbone-14 en fonction des âges 230Th/U, mesurés
dans une stalagmite des îles Bahamas [15]. A – Les carrés noirs représentent les âges
mesurés à partir de la stalagmite ; les carrés blancs correspondent aux âges corrigés
de 1 450 ans ; les carrés grisés correspondent aux âges du réservoir atmosphérique,
déduits des âges 230Th/U et de la courbe de calibration. B – Comparaison de la
variation de la proportion de carbone mort en fonction des âges 230Th/U (trait
gras) et des fluctuations isotopiques δ 18O (trait fin) enregistrées dans la carotte de
glace groenlandaise GISP2 (Paterne, unp).
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constamment remplacée par de la matière organique récente, issue de l’humifi-
cation des résidus de la végétation. L’âge carbone-14 des couches superficielles
du sol intègre celui de tous les composants de la matière organique, et il est
différent de l’âge carbone-14 de l’atmosphère. Il correspond au temps de rési-
dence moyen des différents composants de la matière organique superficielle,
qui varie de quelques dizaines d’années pour un sol tempéré cultivé à plusieurs
milliers d’années en contexte semi-désertique. Au fur et à mesure de l’accu-
mulation de la matière organique, cette dernière, le plus souvent minérale, est
extraite de la zone active du sol, constituée de la zone bactérienne et de la
rhizosphère, et est ainsi soustraite aux apports de matière organique moderne.
On parle alors de « sols fossilisés ». En dehors des apports de carbone mo-
derne, la teneur en 14C de ces horizons profonds décroît avec le temps. Dans
un contexte de forte accumulation minérale, les sols sont rapidement fossi-
lisés : la matière organique est rapidement extraite de la zone active (zone
bactérienne et rhizosphère) et soustraite aux apports modernes. Dans un tel
contexte, les âges carbone-14 obtenus à partir de la matière organique seront
représentatifs des événements climatiques enregistrés par les sols. Toutefois,
ils incluent d’une part l’âge de l’événement et d’autre part le temps de rési-
dence moyen de la matière organique, qu’il faut déterminer empiriquement.
L’âge des événements climatiques archivés dans les paléosols sera d’autant
plus affecté que ces paléosols seront récents. L’interprétation chronologique
des âges carbone-14 des paléosols reste donc délicate.

3.3 Le carbone-14 traceur des échanges
entre les différents réservoirs de carbone

Le 14C est un des traceurs communément utilisés pour évaluer les modèles
de circulation générale océanique. La mesure systématique de la teneur en
14C du carbone inorganique dissous (DIC) dans les différents océans du globe
a débuté par la mise en place de campagnes océanographiques internatio-
nales de mesures de la composition physico-chimique des masses d’eau, telles
que GEOSECS (1972-1978), et s’est poursuivie lors d’autres programmes tel
WOCE (World Ocean Experiment, 1990-2002) [12, 23, 24]. Les deux compo-
santes naturelle et anthropique de la teneur en 14C de l’océan offrent l’op-
portunité de valider la circulation océanique générale simulée par les modèles
numériques [23]. La composante naturelle permet d’évaluer la circulation des
eaux profondes, tandis que la composante anthropique, issue des essais ther-
monucléaires réalisés dans les années 1960, offre la possibilité d’analyser les
processus physiques dont les constantes de temps sont voisines de quelques
décennies, telles que la formation des eaux profondes et intermédiaires et la
ventilation de la thermocline. Du fait de sa décroissance radioactive, la teneur
en 14C d’une masse d’eau océanique diminue régulièrement lors de son trans-
port au sein de l’océan, une fois que la masse d’eau est isolée des échanges avec
l’atmosphère. Cette caractéristique apporte une information indépendante et
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supplémentaire par rapport aux traceurs classiques (température, salinité)
utilisés pour valider les modèles, en permettant d’évaluer les constantes de
temps de la ventilation de l’océan.

3.3.1 Exemples de simulation de la circulation
océanique moderne

La Figure 3.8 représente l’évaluation de la circulation profonde grâce au
modèle ORCA de l’institut Pierre Simon Laplace (IPSL), à partir des données
GEOSECS mesurées dans l’océan Pacifique Est [24]. Le modèle reproduit une
structure réaliste de la ventilation de l’océan profond avec des concentrations
simulées très proches des observations. On remarque notamment la signa-
ture de la ventilation de l’océan profond liée à la formation d’eau profonde

Fig. 3.8 – Simulation à l’aide du modèle ORCA de la teneur en 14C (exprimée en
%�) des eaux en fonction de la profondeur de l’océan Pacifique. La valeur négative
indique un vieillissement des masses d’eau par rapport à l’âge de l’atmosphère. Une
diminution de 10 %� est équivalente à un vieillissement de 80 ans environ. Une
masse d’eau quasi-homogène entre –200 %� et –240 %� occupe l’océan Pacifique Est
aux profondeurs situées entre 2 000 m et 3 500 m. À environ 40 ◦S, il est à noter
la présence d’une masse d’eau plus récente à 4 000 m, entre –180 %� et –200 %�,
formée sur la bordure du continent Antarctique. Elle correspond à l’eau de fond
Antarctique (Antarctic Bottom Water AABW).
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antarctique provenant de l’océan Austral (Antarctic Bottom Water AABW)
qui est caractérisée par des teneurs en 14C plus élevées au fond de l’océan. Le
Pacifique Est est marqué par la présence d’une masse d’eau quasi-homogène
aux profondeurs situées entre 2 000 m et 3 500 m, caractérisée par des teneurs
de 14C faibles entre –200 %� et –240 %�, qui correspondent aux eaux profondes
les plus vieilles de l’océan, respectivement de 1 790 ans et 2 200 ans.

Des séries temporelles quasi-continues d’observation de la variabilité de
la teneur en 14C des masses d’eau peuvent être obtenues à partir de sa me-
sure dans les bandes de croissance annuelle des coraux récents couvrant plu-
sieurs dizaines d’années. Ces séries apportent un complément de validation
des modèles de circulation générale, ces derniers permettant en retour de
mieux identifier les causes et mécanismes responsables de cette variabilité
temporelle. La Figure 3.9 représente la simulation des données 14C mesurées
dans les coraux de surface des Bermudes, obtenue à partir du modèle ORCA.

Fig. 3.9 – Variations de la teneur en 14C, exprimée en Δ 14C %� (cercles), des eaux
de surface de la gyre subtropicale Atlantique au cours des derniers 50 ans, mesurées
dans un corail prélevé aux Bermudes. Son augmentation rapide entre 1960 AD et
1965 AD correspond à l’injection de 14C dans l’atmosphère lors des essais nucléaires
aériens et sa pénétration dans l’océan. Les résultats issus de la simulation interan-
nuelle OPA (8.1) sont figurés par des traits. Cette simulation met notamment en
évidence l’importance des vents dans les échanges entre l’atmosphère et l’océan dans
cette zone de l’océan Atlantique subtropical (Tisnérat, comm. pers.).
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Les concentrations de 14C simulées par le modèle suivent l’évolution tem-
porelle observée à partir des données, indiquant que le transfert du traceur
à l’interface océan-atmosphère, ainsi que sa pénétration en sub-surface dans
l’océan sont correctement reproduits par le modèle.

3.3.2 Paléocirculation océanique

Au vu des progrès importants dans la connaissance de la circulation océa-
nique, réalisés grâce aux mesures du rapport 14C/12C dans la colonne d’eau,
l’idée a bien vite germé de retracer les variations passées de la circulation
océanique grâce au traceur 14C. Des datations 14C ont été ainsi effectuées
sur des couples de foraminifères planctoniques et benthiques prélevés dans
les mêmes horizons de carottes de sédiments. Dans l’océan Pacifique, la diffé-
rence d’âges 14C entre le fond et la surface de l’océan était réduite en période
glaciaire par rapport à celle qui est observée actuellement à des profondeurs
de 2 000 m environ, et plus importante pour les foraminifères extraits de ca-
rottes prélevées à plus grande profondeur [25]. Le renouvellement des eaux
intermédiaires semblait donc plus rapide que le renouvellement des eaux de
fond. Cette différence ne représente cependant pas uniquement le temps de
renouvellement des eaux intermédiaires et profondes depuis qu’elles ont quitté
la surface océanique. En effet, les âges réservoirs des eaux de surface ont aug-
menté pendant la dernière période glaciaire [20, 21]. La différence des âges
14C mesurés entre le fond et la surface de l’océan au glaciaire peut refléter un
vieillissement des eaux de surface dans la zone de formation des eaux inter-
médiaires et profondes, ou bien un changement de la ventilation des masses
d’eau, ou encore les deux. De plus, les mesures ponctuelles de la variation
de R dans le passé montrent que cette dernière a une amplitude différente
dans chaque océan [20, 21]. En l’absence d’une bonne connaissance de R, les
âges 14C des foraminifères planctoniques ne peuvent pas être corrigés pour
être intégrés dans un référentiel chronologique calendaire. Les variations de
la teneur en 14C des masses d’eau des différents océans ne peuvent donc pas
être comparées directement par cette méthode, ce qui rend plus difficile une
évaluation des modifications de la circulation océanique dans le passé.

D’autres incertitudes associées à ces études ont aussi été soulevées par la
suite. En effet, les âges carbone-14 des différentes espèces de foraminifères
planctoniques peuvent être différents bien que prélevées dans le même niveau
sédimentaire. En effet, peu de foraminifères planctoniques passent l’intégralité
de leur vie en surface de l’océan, et leur valeur Δ 14C sera donc représentative
de celle des dizaines à centaines de premiers mètres de la colonne d’eau dans
laquelle ils se sont développés. De plus, le phénomène de bioturbation conduit
à mélanger dans le même niveau sédimentaire des foraminifères d’âge différent.

Une part de ces difficultés a pu être levée grâce à l’existence de coraux ben-
thiques vivant en individus isolés ou bien en colonies, formant des monts car-
bonatés sous-marins jusqu’à des profondeurs de plus de 3 000 m dans l’océan.
Leur test en aragonite a une concentration en uranium bien supérieure à celle
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des foraminifères, ce qui permet de dater ces coraux par le couple radioac-
tif uranium-thorium. Leur datation 230Th/U permet donc de replacer dans
une échelle de temps calendaire les âges carbone-14 de ces coraux. Ils ont, de
plus, des temps de vie plus longs que ceux des foraminifères benthiques (100
à 200 ans par rapport à quelques mois ou années), ce qui permet d’enregistrer
les variations rapides de l’âge des eaux océaniques profondes [26]. Toutefois,
une variation de l’âge 14C des coraux benthiques peut refléter celle de l’âge
des eaux de surface dans la zone de formation des eaux profondes, et non une
modification de la vitesse ou du schéma de la circulation océanique globale.

Ce traceur de circulation ne peut donc être utilisé pour retracer une circu-
lation « à l’équilibre » à un instant passé t, sans prendre en compte l’évolution
du carbone-14 dans les différents réservoirs, pendant les milliers d’années qui
ont précédé cet instant t. En revanche, une carte de la répartition de la te-
neur en Δ14C en surface et en profondeur dans l’océan pour une période de
stabilité de la teneur en 14C de l’atmosphère de quelques milliers d’années est
une contrainte importante pour les simulations numériques du dernier maxi-
mum glaciaire utilisant les modèles trois dimensions (Fig. 3.10). Ce traceur
est particulièrement intéressant pour retracer la dynamique des changements
de circulation, notamment au cours des variations climatiques abruptes de la
déglaciation [26].

3.3.3 Minéralisation de la matière organique
des sols

La contribution des sols et leur rôle en termes de puits et de sources dans
le cycle global du carbone restent jusqu’à ce jour mal évalués. Dans les sols, le
stock de carbone organique présente un équilibre dynamique entre les apports
de débris végétaux et la perte due à leur décomposition (minéralisation). Il
peut être perturbé par les changements de pratiques agricoles et les variations
climatiques. Pour mieux évaluer l’effet de ces perturbations et leur impact sur
le cycle du carbone global, il est nécessaire, d’une part, de caractériser ces
stocks et leur dynamique, et d’autre part, d’élaborer des modèles décrivant
les processus biogéochimiques et physiques qui participent à l’évolution du
carbone organique pédologique.

La matière organique du sol a une composition très complexe et hétéro-
gène, et elle est le plus souvent mélangée ou associée aux constituants mi-
néraux du sol. Sa cinétique de dégradation est fonction de sa composition
biochimique qui lui confère un caractère plus ou moins réfractaire vis-à-vis
de l’activité biologique. La lignine est, par exemple, plus stable que la cel-
lulose. Des méthodes de séparation physique des composés organiques telles
que le fractionnement en fonction de la dimension des particules, de leur den-
sité, ou le fractionnement selon la dimension des agrégats permettent de se
rapprocher d’une certaine homogénéité des fractions vis-à-vis de l’activité pé-
dologique [22]. Une autre voie qui permet une représentation plus réaliste des
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Fig. 3.10 – Simulation de la distribution du Δ 14C par le modèle ORCA de
l’IPSL. Coupe latitude profondeur de l’océan Atlantique. En haut, simulation pré-
industrielle, milieu et bas, deux simulations glaciaires avec des circulations profondes
différentes. Dans les deux cas, la réduction de la formation d’eau profonde dans les
mers nordiques diminue fortement les concentrations en 14C de l’Atlantique Nord
profond. Pour la coupe du milieu, la simulation produit également une réduction de
la formation d’eau de fond autour de l’Antarctique, tandis qu’elle reste similaire à
l’actuelle, voire légèrement renforcée pour la simulation présentée en bas. Les cercles
indiquent des mesures de Δ 14C pour la dernière période glaciaire effectuée sur des
coraux profonds (Tagliabue, comm. pers.).
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comportements des composés organiques dans les sols est la séparation par
famille de molécules.

Les méthodes isotopiques, telles que la datation par le carbone-14, le mar-
quage en carbone-13 ou l’abondance naturelle du carbone 13 (pourcentage
des plantes en C3 et en C4), sont très puissantes dans la mesure où elles
permettent d’estimer le temps de résidence des matières organiques naturelles
dans le sol. Le suivi de la teneur en 13C sur des parcelles instrumentées depuis
les années 1950 est utilisable pour des temps de résidence de l’année jusqu’au
siècle, et la datation au 14C pour des périodes allant du siècle aux milliers
d’années. Ces méthodes peuvent être appliquées à des échantillons bruts aussi
bien qu’à des fractions isolées des sols.

De nombreuses études ont été menées depuis les débuts de la méthode du
14C [22, 27]. Elles ont été réalisées tout d’abord à partir de mesures par comp-
tage radioactif (quelques grammes de carbone), puis par spectrométrie de
masse couplée à un accélérateur (SMA), ce qui ne permettait pas d’atteindre
l’échelle moléculaire visée, car quelques milligrammes de carbone étaient en-
core nécessaires. Néanmoins, leur portée fut grande, puisqu’elles sont à l’ori-
gine de l’identification, parmi les différents constituants de la matière orga-
nique des sols, des pools cinétiques, c’est-à-dire des compartiments qui peuvent
être définis par un temps de résidence déterminé du carbone. Il a ainsi été
montré que les temps de résidence des différents compartiments de carbone
existant dans le sol peuvent aller d’un an à plusieurs dizaines d’années, voire
même quelques milliers d’années pour la fraction stable.

En utilisant la contamination des espèces végétales par le 14C des explo-
sions nucléaires dans les années 1960 AD, Gaudinski et al. [27] ont modélisé
l’activité 14C des différents compartiments d’un sol recevant un apport orga-
nique constant tous les ans, en fonction du temps et de leur temps de résidence
(Fig. 3.11). Le pool dont le temps de résidence est égal à 10 ans a ainsi atteint
un maximum d’activité 14C en 1972, 8 ans après celui enregistré dans l’at-
mosphère. Avec un temps de résidence de 50 ans, le maximum d’activité du
compartiment a été enregistré en 1985. En utilisant le résultat de cette mo-
délisation pour interpréter les mesures faites sur des fractions séparées d’un
même sol, on peut estimer les temps de résidence des différentes fractions.
Ceux-ci, associées aux poids relatifs des différentes fractions, permettent alors
de caractériser la dynamique du carbone de ce sol et d’évaluer ses stocks de
carbone en fonction du temps.

Grâce aux améliorations technologiques dans les nouvelles générations de
SMA, quelques microgrammes de carbone sont maintenant suffisants pour
obtenir une mesure 14C de bonne précision, ce qui rend accessible l’échelle
moléculaire. La formulation et le développement de modèles mathématiques
qui simulent les modifications dans la composition moléculaire de la matière
organique des sols deviennent envisageables à moyen terme.
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Fig. 3.11 – Activité 14C d’un sol, exprimée en Δ 14C en %�, sous apport en carbone
annuel constant en fonction du temps [27]. La courbe noire, en trait fin, représente
l’activité 14C de l’atmosphère dans l’hémisphère nord, les courbes en traits gras celle
des fractions du sol avec des MRT différents. On constate que le pic des bombes se
répercute nettement dans les fractions récentes (<10 ans), alors que son effet est dilué
dans les fractions de MRT de quelques dizaines d’années. Il est quasi-inexistant dans
les fractions plus anciennes.

3.4 Traitements des échantillons et calculs d’âge
carbone-14

Les méthodes de mesures du carbone-14 sont basées soit sur la mesure de
la radioactivité d’un gaz (CO2, C2H2, C6H6) introduit par la suite dans des
compteurs de différents types (proportionnels ou à scintillation liquide), soit
sur le comptage direct des atomes de 14C, 13C et 12C à partir d’une cible
de graphite-fer, grâce à un spectromètre de masse couplé à un accélérateur.
Le lecteur peut se référer à diverses publications sur les équipements et les
méthodes de mesures [3–5].
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3.4.1 Traitement physico-chimique

Les échantillons subissent au préalable des traitements physico-chimiques
dont le rôle est d’éliminer toute contamination par du carbone étranger à
l’échantillon que l’on souhaite dater. Les restes végétaux prélevés dans des sols
peuvent inclure des carbonates anciens ou bien des radicelles provenant de la
végétation actuelle, et leurs âges 14C seront respectivement vieillis et rajeu-
nis. Les restes organiques (graines, charbons, végétaux) subissent un premier
traitement visuel, puis un traitement chimique Acide-Base-Acide (ABA). Ce
dernier vise pour l’essentiel à éliminer les contaminations liées aux différentes
fractions organiques issues de la dégradation bactérienne de la matière or-
ganique. Ils sont finalement brûlés sous vide à 800 ◦C environ, en présence
d’oxyde de cuivre, pour obtenir du CO2. De même, les échantillons de car-
bonates (foraminifères, ptéropodes, coraux, stalagmites) sont examinés sous
loupe binoculaire pour vérifier leur homogénéité et suivre l’élimination des
précipitations secondaires de calcite par traitement mécanique dans le cas
des coraux et des coquillages. Ces recristallisations sont souvent à l’origine
d’un rajeunissement des âges carbone-14. Tous les carbonates subissent un
traitement acide faible pour éliminer une contamination superficielle, puis ils
subissent une attaque acide sous vide pour les transformer intégralement en
CO2. Ce CO2 peut être introduit dans un compteur proportionnel pour comp-
tage radioactif [3, 4]. Pour une mesure au spectromètre de masse couplé à un
accélérateur, il est transformé en graphite par catalyse sur une poudre de fer,
en présence d’hydrogène, à des températures variant entre 500 ◦C et 700 ◦C
environ [3, 5].

3.4.2 Détermination d’un âge carbone-14

La détermination de l’âge carbone-14 d’un échantillon nécessite trois me-
sures, quelle que soit la technique de comptage utilisée. L’activité 14C d’un
échantillon et celle d’un standard de référence de la teneur en 14C de l’atmo-
sphère en 1950 AD (NBS-I ; NBS-II ; sucrose) sont mesurées dans les mêmes
conditions, puis comparées pour en déduire un âge. Les produits utilisés lors
du traitement physico-chimique des échantillons, ainsi que les matériaux de
construction des lignes à vide et des instruments de mesures sont contaminés
par du carbone-14 moderne, dont le rapport 14C/12C était de 1,2 × 10−12 en
1950 AD. On peut calculer par une simple équation de mélange l’effet d’une
contamination par du carbone moderne pour 1 mg de carbone extrait d’un
échantillon. Une contamination de 5 μg ou 10 μg de carbone moderne aura
pour effet de rajeunir de 4 300 ans et 7 200 ans respectivement un échantillon
ayant un âge 14C de 40 000 ans (14C/C = 6,88× 10−15). À l’inverse, de telles
masses de contamination par du carbone dépourvu de 14C (carbone géolo-
gique) n’ont que peu d’effet : environ 40 ans à 80 ans respectivement quel que
soit l’âge 14C de l’échantillon [4]. Il faudrait environ 900 μg de carbone d’âge
infini pour donner à un échantillon d’âge réel 15 000 ans un âge mesuré de
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33 000 ans. Les premières datations carbone-14 de l’art pariétal ont constitué
une révolution dans l’approche chrono-stratigraphique de l’évolution cultu-
relle de l’Homme, en révélant un âge d’environ 31 000 ans BP [28]. On peut
voir qu’un vieillissement artificiel de ces âges, souvent évoqué, impliquerait
des masses de contamination par du carbone d’âge géologique aisément iden-
tifiables.

Les contaminations internes liées à la procédure de datation sont donc
soigneusement estimées. Pour cela, une correction de « blanc » est effectuée.
Elle consiste à mesurer l’activité 14C d’un échantillon très ancien, dépourvu de
carbone-14, traité chimiquement et mesuré dans des conditions identiques à
celles suivies par les échantillons. Plus la masse de l’échantillon est faible, plus
l’effet de la contamination sur l’âge sera grand. Cette contamination interne
varie en fonction de la nature des échantillons, et quelquefois en fonction
des espèces, comme dans le cas des foraminifères planctoniques. Au cours
d’une série de mesures, des échantillons de blanc sont donc intercalés entre les
échantillons d’âge indéterminé, et les valeurs moyennes d’activité de ces blancs
sont soustraites à celle de l’échantillon. Si l’activité 14C du blanc doit être la
plus faible possible, c’est sa variabilité qui détermine à la fois la précision
d’un âge et la limite de datation. Prenons deux échantillons de carbonate et
de charbon, dont l’activité mesurée est 14C/C = 6,88× 10−15 (âge 40 000 ans
BP), avec une erreur absolue de 5 %, à laquelle une valeur de blanc carbonate
ou charbon de 5 × 10−16 et 19 × 10−16 respectivement, est soustraite. Si
l’incertitude sur la contamination augmente de 25 % à 50 %, l’erreur sur l’âge
de l’échantillon augmentera d’une centaine d’années pour les carbonates et
de 700 ans pour les charbons. La justesse de l’âge d’un événement ancien
(>30 000 ans BP) peut être affectée par quelques milliers d’années lorsque
l’estimation de la valeur 14C des blancs est erronée.

3.5 Quelques exemples de perturbations
post-dépôts des âges carbone-14

La validité des datations carbone-14 d’événements climatiques, archéo-
logiques ou géologiques dépend aussi, bien souvent, des perturbations qui
peuvent se produire après la mort et l’enfouissement des organismes dans les
sédiments. Dans les sites archéologiques, les occupations successives par les
hommes et les animaux, de même que les déplacements des sols soumis à
l’action des vents et de l’eau, ou à l’activité biologique peuvent être à l’ori-
gine d’inversion stratigraphique des âges carbone-14, mesurés dans les strates
sédimentaires successives. La masse toujours plus faible des échantillons pré-
levés, puis analysés peut être à l’origine de telles incohérences, car ces petits
échantillons ont tendance à migrer à travers les dépôts sédimentaires.

Les sites archéologiques recèlent de nombreux restes qui peuvent faire l’ob-
jet de datations par le radiocarbone, tels des coquillages, des charbons et des
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os. De nombreuses fois, les chercheurs donnent une priorité à la datation des
charbons, car celle des coquillages nécessite une correction d’âge réservoir. Une
expérience menée par Kennett [29] sur un site situé sur la côte Péruvienne a
permis de comparer des datations de coquillages marins et de charbons, pré-
levés dans les mêmes strates sédimentaires, pour évaluer la variation des âges
réservoirs des eaux superficielles dans cette région. Alors que l’âge réservoir
moderne varie de 540 ans à 970 ans en fonction de l’intensité de l’upwelling pé-
ruvien, i.e. de la remontée en surface d’eaux intermédiaires appauvries en 14C,
il est de 430 ans entre 5 000 cal. ans BP et 5 300 cal. ans BP et de seulement
30 ans entre 5 600 cal. ans BP et 5 900 cal. ans BP. Si l’âge réservoir de 430 ans
est proche de la valeur moderne, celui de 30 ans n’est pas vraisemblable, car il
indique un âge des charbons pratiquement égal à celui des coquillages marins.
Ceci peut être lié à deux phénomènes : les charbons proviennent d’arbres qui
avaient des âges de quelques centaines d’années au moment de leur enfouisse-
ment, ou bien ils ont migré vers le bas des strates archéologiques. Seule une
analyse statistique des âges 14C des charbons et des coquillages mesurés dans
une même strate permettrait d’apporter une conclusion.

Un second exemple est extrait de la datation des différentes étapes de
la déglaciation, mesurée à partir d’échantillons de foraminifères planctoniques
prélevés dans une carotte de sédiments marins de l’océan Atlantique Nord [30].
Les deux espèces datées, prélevées à la même profondeur dans le sédiment,
sont caractéristiques, l’une des eaux polaires (Neogloboquadrina pachyderma
sénestre) et l’autre des eaux subpolaires (Globigerina bulloides). Deux obser-
vations peuvent être faites à partir de la Figure 3.12. Les âges carbone-14
obtenus à partir de l’espèce G. bulloides restent constants, alors qu’ils di-
minuent pour l’espèce N. pachyderma entre 155 cm et 140 cm. De plus, ces
derniers sont beaucoup plus anciens que les âges obtenus à partir de l’espèce
subpolaire à cette profondeur. L’abondance de ces espèces varie en fonction
de la profondeur avec des maxima, ou pics, qui s’étalent sur plusieurs dizaines
de centimètres. Cet étalement est le résultat d’un phénomène de mélange dû à
la présence d’organismes benthiques, qui déplacent vers le haut et vers le bas
les grains sédimentaires (bioturbation). En utilisant un simple filtre de mé-
lange, d’épaisseur constante au cours du temps, nous pouvons observer que
l’abondance estimée après un phénomène de bioturbation est plus faible qu’au
moment du dépôt. Le pic d’abondance n’occupe plus sa position initiale dans
le sédiment, et sa position dépend de la profondeur de mélange (h) (Fig. 3.13).
Dans l’exemple choisi, l’effet de la bioturbation conduit à rajeunir l’âge du
début de l’événement de 900 ans à 1 400 ans en fonction de h et pour un taux
de sédimentation de l’ordre de 10 cm par 1 000 ans. Lorsque le taux de sédi-
mentation est de 30 cm par 1 000 ans, cet effet devient 270 ans et 420 ans, avec
h égal à 10 cm et 15 cm respectivement. L’âge de la fin de l’événement consi-
déré est vieilli après bioturbation : ce vieillissement atteint quelque 600 ans
pour un taux de sédimentation de 10 cm par 1 000 ans. Les effets de rajeu-
nissement ou vieillissement des âges carbone-14 sont limités lorsque les taux
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Fig. 3.12 – Variations de la composition isotopique (trait gras, losange) et du
nombre d’individus par cm2 et par gramme de sédiment (trait fin) : A – des fo-
raminifères planctoniques subpolaires Globigerina bulloides ; B – des foraminifères
planctoniques polaires Neogloboquadrina pachyderma sénestre en fonction de la pro-
fondeur dans une carotte de l’océan Atlantique Nord. Les âges carbone-14 et les
incertitudes (en années BP) sont figurés (modifié d’après [30]).
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Fig. 3.13 – Évaluation de l’impact de la bioturbation sur les âges carbone-14 me-
surés à partir de foraminifères planctoniques monospécifiques, prélevés dans un ca-
rottage ayant un taux de sédimentation : A – de 10 cm par 1 000 ans ; B – de 30 cm
par 1 000 ans. Noter le changement d’échelle d’âges carbone-14 par rapport à la
figure 3.12A.
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de sédimentations sont très supérieurs à la profondeur de bioturbation. De
cet exemple, Bard et al. [30] ont noté que l’âge carbone-14 des événements
considérés peut être obtenu avec une bonne justesse, en prélevant les fora-
minifères dans leur pic d’abondance, et en respectant une adéquation entre
les espèces de foraminifères et la période climatique considérée : datation des
espèces polaires pendant les périodes glaciaires et des espèces subpolaires lors
de la déglaciation et l’Holocène.
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Chapitre 4

Méthodes 40K/40Ar et 40Ar/39Ar

Hervé Guillou, Sébastien Nomade, Stéphane Scaillet
Laboratoire des Sciences du Climat et de l’environnement,
LSCE/IPSL, Laboratoire CEA-CNRS-UVSQ, Domaine du CNRS,
Bât. 12, avenue de la terrasse, 91198 Gif-sur-Yvette, France.

La méthode 40K/40Ar et sa variante 40Ar/39Ar sont fondées sur la décrois-
sance radioactive naturelle du 40K, l’un des isotopes du potassium, en 40Ar,
l’un des isotopes de l’argon. Le 40K décroît en 40Ar* (le symbole * indique qu’il
s’agit ici d’un isotope radiogénique) avec un période de 1,25 × 109 ans, sui-
vant la loi de décroissance radioactive N = N0 e−λt. En d’autres termes, si l’on
considère un système clos, contenant à un instant initial (t0) N0 atomes de
40K, il restera dans ce système N0/2 atomes de 40K au bout de 1,25 ×109 ans.
On entrevoit dès lors l’application géochronologique. Si l’on peut mesurer dans
un échantillon géologique, à la fois le nombre d’atomes parents (40K) et le
nombre de fils formés (40Ar*), il est alors possible de calculer l’âge de for-
mation de cet échantillon. L’abondance relativement élevée de l’isotope 40K
(K : 7e élément le plus abondant sur Terre), combinée à un faible taux de
décroissance font de la méthode 40K/40Ar et de sa variante 40Ar/39Ar deux
des outils géochronologiques les plus utilisés en sciences de la Terre. En effet,
elles sont applicables à divers matériaux géologiques et sur une importante
gamme d’âges, compte tenu de la grande période du 40K.

Dès 1921, Aston, à l’aide d’un spectrographe de masse, met en évidence
deux des isotopes du potassium (39K et 41K). En 1935, Klemperer, ainsi que
Neuman et Walker démontrent expérimentalement la décroissance radioac-
tive naturelle du 40K en 40Ca et 40Ar*. En 1948, Aldrich et Nier confirment
l’origine radiogénique de l’argon 40Ar*. Ils déterminent expérimentalement
le rapport 40Ar/36Ar de plusieurs minéraux potassiques et le comparent à
celui de l’atmosphère, supposé constant et égal à 295,5. Les rapports qu’ils
obtiennent étant supérieurs à celui de l’atmosphère, l’origine de l’argon 40Ar*
par décroissance radioactive du 40K est avérée. En parallèle, la connaissance
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sur la constante de désintégration du 40K devient de plus en plus précise.
Aldrich et Nier entrevoient dès lors les potentialités du couple 40K/40Ar dans
le domaine de la datation des roches.

Le chronomètre K-Ar repose sur les principes de décroissance radioactive et
d’accumulation d’un élément fils. Cependant, des travaux géochronologiques
postérieurs à ceux de Aldrich et Nier démontrèrent que les causes de pertur-
bation du chronomètre 40K/40Ar étaient nombreuses. Parmi celles-ci, on peut
citer l’incapacité de certaines roches ou de minéraux à retenir en leur sein
l’ensemble de l’argon-40 radiogénique (40Ar*), ou la présence dans certains
échantillons « d’excès d’argon ». En conséquence, pour qu’un âge K-Ar soit
supposé juste, il faut s’assurer :

1. que lors du démarrage du chronomètre (au temps zéro t0), le rap-
port 40Ar/36Ar dans l’échantillon est atmosphérique (295,5), en d’autres
termes que 40Ar* = 0 ;

2. et que, entre t0 et le moment où l’échantillon est daté, celui-ci se com-
porte en système clos vis-à-vis de 40K et 40Ar.

La méthode classique 40K/40Ar ne permet pas la vérification de ces deux
hypothèses majeures. Afin d’y remédier, sa variante 40Ar/39Ar fut dévelop-
pée par Wänke et König (1959), et Merihue (1965), qui montrèrent que des
âges K/Ar pouvaient être obtenus en irradiant des échantillons de roches ou
de minéraux. Lorsqu’un échantillon est soumis à un flux de neutrons, au sein
d’un réacteur, une proportion du 39K se transforme en 39Ar. La mesure de
la teneur en 39Ar par méthode de comptage permet de calculer le nombre
d’atomes parents restants (40K) dans l’échantillon, car on connaît les abon-
dances relatives des différents isotopes du potassium (voir plus bas). Par cette
même méthode de comptage, on peut mesurer le nombre d’isotopes 40Ar pré-
sents dans l’échantillon. Néanmoins, cette approche n’est pas satisfaisante,
car elle ne permet pas les corrections nécessaires liées au processus même de
l’irradiation, comme nous le verrons plus loin, et la précision atteinte sur la
détermination des différentes concentrations en isotopes d’argon est insuffi-
sante. Les travaux décisifs pour la méthode 40Ar/39Ar sont ceux de Merrihue
en 1965. Il démontra que l’argon 39Ar généré dans un réacteur nucléaire à par-
tir du 39K d’un échantillon peut être mesuré précisément par spectrométrie
de masse. Cet 39Ar, dérivé du 39K, est noté 39ArK. De plus, les autres iso-
topes de l’argon, 40Ar et 36Ar (indispensables aux calculs de correction et de
la teneur en 40Ar*) peuvent être mesurés de manière identique. Ainsi, en une
seule mesure, on peut calculer les proportions de 40K et de 40Ar* présentes
dans un échantillon, et à partir de là, en calculer son âge. Dans leur article de
1966, Merrihue et Turner établirent l’essentiel des approches et concepts de la
méthode 40Ar/39Ar. Ils montrèrent notamment que les proportions relatives
en parents radioactifs et fils radiogéniques peuvent être calculées précisément
à partir d’une mesure par spectrométrie de masse. Comme de plus, les rap-
ports isotopiques sont mesurés de façon plus précise que les concentrations en
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K et Ar, cette méthode accroît la précision sur les âges et peut être utilisée
pour dater des échantillons de plus petite taille qu’en K/Ar. Ce même travail
posa les jalons de l’application des isochrones et des spectres d’âges (notions
qui seront discutées plus loin) à la méthode 40Ar/39Ar.

Les méthodes 40K/40Ar et 40Ar/39Ar ont connu un large essor en géologie,
car elles sont applicables à différents matériaux géologiques terrestres, tels que
les roches magmatiques terrestres (volcaniques, plutoniques, métamorphiques)
et extra-terrestres (météorites, échantillons lunaires). Dans certaines mesures,
la méthode 40K/40Ar est également bien adaptée à la datation des minéraux
argileux. La gamme d’âge d’application de ces méthodes de datation isoto-
pique a une limite supérieure vers 3 milliards d’années et une limite inférieure
vers 10 000 ans.

Ces deux méthodes ont été utilisées pour la datation d’événements ma-
jeurs de l’histoire de la Terre (faune et flore du Mésozoïque et du Cénozoïque,
extinctions en masse, origine et évolution des hominidés, éruptions volca-
niques majeures, genèse et évolution des grandes chaînes de montagne. . . ).
Elles furent et sont toujours mises en œuvre pour l’établissement et la cali-
bration de l’échelle des temps géologiques, et notamment l’échelle de temps
des inversions du champ magnétique terrestre, très précieuse en paléoclima-
tologie.

Nous présentons dans ce qui suit les grands principes et domaines d’appli-
cation de ces deux méthodes. Pour de plus amples détails, le lecteur pourra se
référer à deux ouvrages de référence rédigés d’après les travaux de Dalrymple
et Lanphere (1969) et McDougall et Harrison (1988).

4.1 Principes de la méthode K-Ar

4.1.1 Schéma de désintégration radioactive du 40K
Le principe de la méthode 40K/40Ar est basé sur la décroissance radioactive

naturelle du 40K en 40Ar (Fig. 4.1). La désintégration du 40K est complexe.
À 88,8 %, le 40K se désintègre en 40Ca par émission β−. Il se désintègre à
11,2 % en 40Ar*, soit par émission β+ (0,01 %), soit par capture électronique
directe (0,16 %), soit par capture électronique suivie d’une émission γ (11 %).
Ce dernier mécanisme est le plus fréquent. Un électron de l’atome est capturé,
entraînant la formation d’un neutron aux dépens d’un proton. L’atome 40Ar
ainsi produit est dans un état dit excité. Il passe ensuite rapidement à l’état
fondamental en émettant un rayonnement gamma.

4.1.2 L’équation d’âge
Comme pour les autres chronomètres isotopiques, la loi fondamentale de

décroissance radioactive s’applique :

N = N0 e−λt (1)
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Fig. 4.1 – Schéma de désintégration radioactive du 40K.

N : nombre d’atomes parents radioactifs (40K) au temps t, N0 : nombre
d’atomes parents radioactifs à t0, λ : constante de décroissance.

À partir de l’équation (2), on peut calculer le nombre d’atomes fils (D∗ =
40K + 40Ca) formés au cours du temps t :

N0 = N eλt

D∗ = N0 − N = N eλt − N = N(eλt − 1). (2)

Les constantes et abondances isotopiques nécessaires au calcul d’âge sont re-
portées dans le tableau 4.1.

L’équation d’âge est établie à partir de l’équation (3) :

40Ar* =
λε

λ
40K(eλt − 1) (3)

où 40Ar* est l’isotope d’argon issu de la désintégration in situ de 40K, λ la
constante radioactive totale de 40K égale à λε +λβ . Le rapport de proportion-

nalité
λε

λ
correspond à la fraction de désintégration conduisant à la formation

de 40Ar* (et non de 40Ca*).
À partir de (4), on obtient :

t =
1
λ

ln
(

40Ar*
40K

λ

λε
+ 1

)
, (4)
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Tab. 4.1 – Constantes de décroissance de 40K et abondances isotopiques de K et
Ar. Les valeurs retenues pour les constantes proviennent de Steiger et Jäger (1977),
pour les abondances isotopiques, de Garner et al. (1975) et Nier (1950).

Constante Valeur
λε = λ 40Ar (5,808 ± 0,004) × 10−11 a−1

λβ = λ 40Ca (4,962 ± 0,009) × 10−10 a−1

λ = λε + λβ (5,543 ± 0,010) × 10−10 a−1

39K 93,258 1 %
40K 0,011 67 %
41K 6,730 2 %
40Ar 99,600 %
38Ar 0,063 2 %
36Ar 0,336 4 %

avec t exprimé en an.
La période de demi-vie (N = N0/2) T est calculée à partir de (2) :

T =
ln 2
λ

= 1,25 × 109 ans.

4.1.3 Fonctionnement de l’horloge potassium-argon

Le chronomètre radioactif 40K/40Ar* est basé sur le processus d’accumu-
lation. K est un des éléments constitutifs du magma. Lorsque celui-ci est
sous forme liquide, l’argon 40Ar* issu de la décroissance du 40K s’échappe
du système. Lors d’une éruption volcanique, le magma qui rejoint la surface
refroidit très rapidement. Ainsi, l’argon 40Ar* est piégé dans la lave solidi-
fiée et s’accumule dans le réseau cristallin. L’argon radiogénique (40Ar*) ainsi
piégé ne peut être libéré que si la roche ou le minéral sont soit fondus, soit
recristallisés, ou encore portés à des températures, généralement supérieures
ou égales à 200 ◦C, telles que l’argon peut diffuser au travers du réseau cris-
tallin. Dalrymple et Lanphere (1969) ont schématisé le fonctionnement de
l’horloge K/Ar (Fig. 4.2), en prenant comme exemple la cristallisation d’un
magma. Dans le cas d’un fonctionnement idéal, trois étapes sont distinguées.
Durant la première étape, à haute température, le phénomène de diffusion
prévaut. 40Ar* n’est pas retenu dans le réseau. La seconde étape correspond
à un début de refroidissement et d’accumulation partielle de l’argon 40Ar*.
La dernière étape correspond au refroidissement rapide en surface du bain
silicaté ou magma. À ce stade, 40Ar* est retenu entièrement dans le réseau
cristallin.
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100

0

Present

TempsAge K/Ar

Rétention d'    Ar* en %40

Bain silicate fondu:
pas d'accumulation

Roche solide refroidie:
accumulation totale d'argon

Solidification et refroidissement:
accumulation partielle d'argon

Fig. 4.2 – Principe de fonctionnement de l’horloge 40K/40Ar dans le cas d’une
roche magmatique à histoire simple (d’après Dalrymple et Lanphere, 1969).

De cette évolution découlent les hypothèses de base d’application du chro-
nomètre K-Ar détaillées ci-dessous.

(a) L’isotope parent 40K décroît à un taux constant et indépendant des
conditions physiques du système (P et T). Les constantes utilisées sont celles
du tableau 4.1.

(b) Le rapport 40K/Ktotal est constant dans les matériaux naturels. Cette
condition est importante car on ne mesure pas directement 40K, mais K total
(K-Ar) ou 39ArK (40Ar/39Ar). 40K est déduit de la composition isotopique
du K. Ce rapport a changé au cours des temps du fait de la décroissance
radioactive, mais ce terme ne rentre pas dans l’équation d’âge. À t donné, ce
rapport est constant dans tous les matériaux car ces isotopes ne fractionnent
pas du fait des processus géologiques.

(c) On considère qu’à t = 0, instant de formation de l’échantillon, celui-
ci est dépourvu d’argon radiogénique (40Ar* = 0) ; dans le cas contraire, les
âges obtenus seront entachés d’une erreur par excès. En géochronologie, cela
revient à admettre, qu’à t = 0, le rapport 40Ar/36Ar de l’échantillon, dit
rapport initial, est considéré égal à celui de l’air, soit 295,5. Des écarts à ce
principe existent. Ce sont les cas d’excès d’argon ou d’argon hérité, qui ne
peuvent être mis en évidence directement par la méthode K-Ar, mais, plus
facilement, par la méthode 40Ar/39Ar. Ces excès d’argon se traduisent par une
surestimation des âges calculés et sont une limite importante de la méthode
K-Ar.

(d) Il faut également que la durée de formation du système soit négligeable
par rapport à l’âge de l’échantillon. De ce fait, les roches volcaniques qui
se forment par un refroidissement très rapide fournissent les échantillons les
mieux adaptés à cette méthode de datation.
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(e) Il est nécessaire d’admettre une évolution en système clos de l’échan-
tillon vis-à-vis du K et de l’Ar depuis l’événement géologique que l’on veut
dater. Cette condition implique de sélectionner des échantillons rigoureuse-
ment sains, non altérés, de façon à éviter toute perturbation (ré-ouverture
postérieure à la formation) du système isotopique.

4.1.4 Matériaux datables et gamme d’âges
Les principaux matériaux adaptés aux méthodes K-Ar et 39Ar/40Ar, ainsi

que les gammes d’âges sont listées ci-dessous et reportées en figure 4.3 :

– roches volcaniques (calibration des échelles de temps, études stratigra-
phiques) ;
minéraux : sanidine (�2 ka), anorthoclase (�5 ka), plagioclase
(�200 ka), amphibole (�1 Ma), leucite, néphéline ;

– roches (laves et téphra) : mésostase (matière vitreuse) de tout type de
roche non altérée (�3 à 4 ka), verre non hydraté (�300 ka) ;

– roches plutoniques, métamorphiques, minéraux ;
feldspaths potassiques, plagioclase, biotite, amphibole, muscovite, phen-
gite, alunite, adulaire ;

– sédiments ;
argiles néoformées, glauconie, evaporites, minéraux détritiques riches en
K, alunite/jarosite.

Fig. 4.3 – Gamme d’âges K-Ar et 40Ar/39Ar possibles pour différents type de
matériaux.
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4.2 La méthode de datation K-Ar sans traceur

4.2.1 Sélection et préparation des échantillons

La position stratigraphique et géographique des échantillons doit être re-
levée précisément sur le terrain. Cela permettra d’apporter des contraintes
externes sur les âges obtenus. Seuls les échantillons non altérés seront re-
tenus, notamment pour satisfaire à l’hypothèse d’évolution en système clos,
discutée plus haut. L’état de fraîcheur est contrôlé par des observations ma-
croscopiques, microscopiques, et par l’analyse chimique qui donne la perte au
feu ou la teneur en eau (marqueur du degré d’altération) de l’échantillon. À
titre d’exemple, un basalte est considéré non altéré si sa teneur en eau est
inférieure à 1 %. La phase (minéral, verre. . . ) de l’échantillon retenue doit
être représentative de l’événement à dater. Dans le cas de roches volcaniques,
les phases retenues sont pour les laves, la pâte microcristalline, car elle se
forme par refroidissement brutal lors de la venue en surface du magma ; pour
les téphras, les phénocristaux (feldspaths, micas ou amphiboles) synchrones
de l’événement éruptif. Après échantillonnage sur le terrain, les roches sont
sciées, broyées et tamisées à la fraction 0,250–0,125 mm. Le granulat obtenu
est lavé aux ultrasons dans un bain d’acide acétique (1N) porté à 50 ◦C.
L’échantillon est ensuite rincé abondamment à l’eau déionisée. Ensuite, la sé-
paration des phases minéralogiques se fait en laboratoire, par tri magnétique
et densitométrique ou piquage sous loupe binoculaire. Dans le cas de téphra,
le mode préparatoire est identique. Compte tenu de la nature même du dépôt,
on s’affranchit cependant, de la phase de broyage.

4.2.2 La détermination de 40Ar*

Pour calculer un âge à partir de l’équation (4), seule la mesure de deux va-
riables est nécessaire : la teneur en argon 40 radiogénique (40Ar*) et la teneur
en potassium 40 (40K). La méthode de datation K-Ar utilisée au L.S.C.E. est
la technique K-Ar sans traceur, développée par C. Cassignol (Cassignol et al.,
1978, 1982).

Préalablement au dosage de l’argon, plusieurs étapes, dont l’extraction et
la purification de l’argon, sont nécessaires. Chaque prise d’échantillon (0,5 à
3 g selon le cas) est placée dans un creuset en molybdène, au préalable dégazé
à 1 500 ◦C sous vide primaire. Ce creuset est introduit dans un module en
quartz et pyrex (Fig. 4.4), comportant un four en quartz, un doigt de silice
contenant du charbon actif et un autre doigt de silice contenant de la mousse
de titane. Un opercule de verre (« queue de cochon ») assurera plus tard
l’étanchéité de l’ampoule renfermant l’argon à analyser.

L’extraction de l’Ar de l’échantillon s’effectue en quatre étapes (Fig. 4.4).
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Stade 4 : Ampoule échantillon
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Fig. 4.4 – Schéma résumant les étapes d’extraction de l’argon de l’échantillon.

– Étape 1 : Prédégazage – mise sous vide. Mise sous vide secondaire
de l’ensemble du module au moyen d’une pompe turbomoléculaire. L’ensemble
est pompé durant environ quatre journées. Durant la première journée et
demi de pompage, le charbon actif est dégazé à une température de 350 ◦C.
Puis, conjointement au charbon, le titane est dégazé à une température de
875 ◦C durant une trentaine d’heures. Le charbon actif et le titane sont ensuite



“paleoclimatique_t1” — 2013/10/23 — 17:22 — page 92 — #119
�

�

�

�

�

�

�

�

92 Paléoclimatologie

ramenés à la température ambiante. Le vide est alors amélioré par l’action
de pompes getter et par cryopompage. Les valeurs de vides atteintes sont
comprises 1,0× 10−7 et 5,0× 10−8 Torr. Les modules sont ensuite séparés de
la ligne à ultravide par queusotage.

– Étape 2 : Fusion. L’échantillon est fondu en utilisant un four à induc-
tion. Lors de la fusion, le charbon actif est porté à la température de l’azote
liquide pour favoriser la désorption totale des gaz occlus dans l’échantillon.

– Étape 3 : Purification. Le gaz extrait de l’échantillon est ensuite
purifié, par combinaison des gaz actifs et de la mousse de titane portée à
830 ◦C.

– Étape 4 : Ampoule échantillon. Le gaz non piégé sur la mousse
de titane (essentiellement l’argon) est ensuite cryopompé par le charbon ac-
tif porté à la température de l’azote liquide, permettant la séparation par
queusotage du doigt de titane, ainsi que du four en quartz.

La mesure des isotopes de l’argon se fait par une spectrométrie de masse.
La méthode que nous présentons ici est une variante de la méthode conven-
tionnelle, dite par « dilution isotopique ». Pour un descriptif exhaustif de
cette dernière, nous renvoyons le lecteur vers deux ouvrages de références
(Dalrymple et Lanphere, 1969 et Roth et Poty, 1985).

Après les étapes d’extraction et de purification, l’ampoule d’argon est
connectée à la ligne à ultravide du spectromètre de masse (Fig. 4.5). Dans
cette ligne, le vide est obtenu par pompages turbomoléculaire et cryogénique.
Il est entretenu en permanence par des pompes getter piégeant les gaz actifs
résiduels. Le gaz de l’échantillon est libéré de l’ampoule de confinement par
rupture de la queue de cochon, au moyen d’une masselotte et d’un aimant
extérieur. Le gaz ainsi libéré est détendu dans la ligne ultra-vide, isolée du
pompage, et est ensuite attiré par condensation sur le doigt de charbon (C.A.),
à proximité de la cellule du spectromètre.

L’argon est ensuite libéré des charbons (C.A.) en ramenant ces derniers
à la température ambiante. Après un cryopompage (P.C.2) rapide du spec-
tromètre, l’argon est introduit dans le spectromètre de masse. L’argon, qui
est un gaz neutre, est ionisé dans le spectromètre de masse, sous l’effet d’une
source électronique. 40Ar devient 40Ar+ et 36Ar devient 36Ar+. Les atomes
ainsi chargés sont accélérés sous l’effet d’une différence de potentiel (environ
620 volts). Ils traversent ensuite un champ magnétique. Leur trajectoire est
dès lors circulaire. Dans une enceinte où règne un vide poussé, ces ions de
masse 40 et 36 et de charge e, animés d’une vitesse acquise par une diffé-
rence de potentiel V (620 V), décrivent, lors de leur passage dans un champ
magnétique H (3 600 Gauss), une trajectoire de rayon R, suivant l’équation :

R =
1 439
H

[m

e
V
]1

2
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Spectromètre de
masse

P.C.2

P.C.1
V.V.

D.C.
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Atm

Gt.

V.u.v.

V.u.v.

Pompage
secondaire

Pompage
primaire

Ampoule
échantillon

C.A

Fig. 4.5 – Représentation schématique de la ligne à ultravide connectée au spec-
tromètre de masse K/Ar. P.C. 1 et 2 : pièges cryogéniques 1 et 2 ; V.u.v : vannes
ultra-vide ; Gt. :pompe getter ; Ref.Atm : bonbonne contenant de l’air prélevé en
laboratoire ; D.C. : bonbonne de calibration ; V.V. : volume variable.

avec R : rayon en millimètre, H : valeur du champ magnétique en Gauss,
m : masse atomique de l’ion, e : nombre de charges élémentaires portés par
l’ion, V : différence de potentiel en volt.

Ainsi, pour un spectromètre paramétré avec H = 3 600 gauss et V =
620 volts, on obtient R40 = 62,9 mm et R36 = 59,7 mm.

Les isotopes 40Ar et 36Ar de l’échantillon sont ainsi mesurés simultanément
sur un double collecteur composé de deux coupelles de Faraday, disposées à
m/e = 40 et m/e = 36. Les signaux sont intégrés sur une durée de 100 se-
condes. Une fois l’analyse du gaz faite, l’échantillon est évacué du spectromètre
de masse par cryopompage. L’argon atmosphérique de référence (at.) est in-
troduit à partir d’une bonbonne contenant de l’air du laboratoire (Ref.Atm.),
puis mesuré aux mêmes conditions de pression que l’échantillon, ce qui per-
met la comparaison directe des deux aliquotes de gaz (échantillon et référence
atmosphérique), et la détermination de la teneur relative en argon radiogé-
nique (Fig. 4.6). Ceci se fait en variant le volume d’analyse par l’intermédiaire
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40Arat
40Ar

36 rA at
36Arat 36Ar

0Ar4
at

0Ar*4

dc

dc

Echantillon Référence atmosphérique Dose calibrée

Fig. 4.6 – Principe de la méthode K-Ar sans traceur. Deux isotopes de l’argon sont
mesurés au spectromètre de masse (40Ar et 36Ar). Le gaz échantillon est composé
d’argon 40Arat et 36Arat, d’origine atmosphérique, ainsi que d’argon 40Ar* radio-
génique, issu de la décroissance du 40K. ech : échantillon, at : atmosphérique, dc :
dose calibrée.

d’un volume variable (V.V.) connecté à la cellule spectrométrique. La teneur
en 40Ar* est donnée par l’équation :

40Ar* =

40Arech
36Arech

−
40Arat
36Arat

40Arech
36Arech

.

La troisième mesure d’une aliquote de gaz est faite pour la calibration, c’est-
à-dire la conversion d’un signal électrique en nombre d’atomes. Un nombre
connu d’argon 40Ar est introduit à partir d’une bonbonne calibrée (D.C.) dans
le spectromètre de masse. La connaissance du nombre d’atome (dc) est déduite
de la mesure de minéraux standards d’âge connu. La procédure permettant
d’établir l’équation de la courbe de calibration (Fig. 4.7) est détaillée dans
Charbit et al., (1998). L’ensemble des trois étapes précédentes est schématisé
dans la figure 4.6.

Les caractéristiques des minéraux standards couramment utilisés en K-Ar
pour la calibration sont données dans le tableau 4.2.

L’analyse du potassium est faite par spectrométrie de flamme (absorption
atomique et émission), sur plusieurs prises indépendantes, afin de s’assurer
de l’homogénéité de l’échantillon. Cette méthode étant classique nous ne la
détaillerons pas ici.
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Fig. 4.7 – Courbe de calibration du spectromètre de masse au 10/11/00.

Tab. 4.2 – Valeurs applicables aux minéraux standards.

Standard K 40Ar* Âge Ref.
(%) (10−9 mol/g) (Ma)

HD-B1 7,987 0,335 24,03 ± 0,41 Fuhrmann et al., 1987
GL-O 6,56 1,093 93,60 ± 0,90 Charbit et al., 1998
LP-6 8,37 1,923 127,8 ± 1,4 Odin et al., 1982
SB-3 7,483 2,213 162,9 ± 0,9 Lanphere et al., 2000

4.2.3 Exemple de calcul d’âge

Calibration du spectromètre de masse

La calibration passe par l’analyse de minéraux standard d’âge connu. Dans
un premier temps, on mesure par spectrométrie de masse les teneurs en 40Ar
et 36Ar du standard. Le minéral standard étudié est LP-6. Sa teneur en K est
de 8,37 % et en 40Ar* de 1,158 × 1015 at/g. Une masse de 0,044 42 g de ce
standard a été fondue. Ensuite, on prélève par un système de double vanne
(pipette), à partir d’une bombonne de calibration, trois aliquotes d’air, et on
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en mesure les teneurs en 40Ar et 36Ar. Les données analytiques obtenues par
spectrométrie de masse sont reportées dans le tableau suivant.

40Ar en volts 36 Ar en millivolts
Échantillon (LP-6) 8,921 3,110
Référence atmosphérique 7,637 28,252
Dose calibrée (3 doses) 7,637

À partir de ces valeurs, on peut calculer les rapports 40Ar/36Ar équivalents,
soit : (40Ar/36Ar)échantillon = R.I.ech = 2 868,49 ; (40Ar/36Ar)air = R.I.air =
270,32 ; et la concentration en 40Ar*, soit : (R.I.ech − R.I.air)/(R.I.ech) =
90,58 %.

On connaît la teneur en 40Ar* (1,158 × 1015 at/g) et le poids fondu
(0,044 42 g) de standard. On peut calculer le nombre d’atomes d’argon 40Ar*
introduits dans le spectromètre de masse : Nat = 1,158 × 1015 × 0,044 42 =
5,144 × 1013 at.

Du signal 40Ar de l’échantillon (8,921 V), 90,58 % correspondent à 40Ar*,
soit 8,080 V. On en déduit que 8,080 V correspondent à 5,144 × 1013 at.
d’argon 40Ar*.

Trois aliquotes d’air donnent un signal de 7,637 V, cela correspond donc
à (7,637 × 5,144 × 1013)/8,080 = 4,862 × 1013 at. d’argon 40Ar*.

Une aliquote d’air prélevée de la bonbonne de calibration est donc équi-
valente à 4,862 × 1013/3 = 1,621 × 1013 at. d’argon 40Ar. On pourra donc
utiliser cette bonbonne pour calibrer le spectromètre de masse lors de la me-
sure d’échantillons communs. Bien évidement, à chaque mesure de calibration,
la teneur en 40Ar diminue dans la bonbonne. On opérera un contrôle de cette
évolution par la mesure périodique de minéraux standard. C’est la courbe
donnée en figure 4.7.

Mesure d’un échantillon d’âge inconnu

Données expérimentales : poids fondu : 1,066 9 g ; teneur en potassium de
la roche analysée K % = 0,643 ; 1 dose calibrée = 1,608 2× 1013 atomes.

Échantillon Réf. atmosphérique Dose Calibrée
40Ar (V) 1,196 1,323 3,912
36Ar (mV) 4,225 4,884 14,474

Le calcul des rapports isotopiques R.I. (40Ar/36Ar) donne : R.I.ech =
283,08 ; R.I.atm = 270,88 ; R.I.dc = 270,28.

Le calcul du taux d’argon radiogénique est obtenu par :

40Ar*% =
R.I.ech − R.I.atm

R.I.ech
= 4,31 %.
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Le nombre d’atomes d’argon 40Ar dans l’échantillon se calcule avec
les données de la calibration. On sait que 3,912 volts correspondent à
1,608 2 × 1013 atomes. Donc 1,196 V (40Ar échantillon) est équivalent à
0,492× 1013 atomes. La concentration en atomes par gramme est cette valeur
divisée par le poids d’échantillon fondu (1,066 9 g), soit 0,461 × 1013 at/g.
4,31 % de l’40Ar mesuré est radiogénique. On a donc 40Ar* at/g = 0,461 ×
1013 × 0,043 1 = 1,987 × 1013.

Le nombre d’atome de 40K est calculé en appliquant :

40K =
(

K × 0,01
39,098 304

× 0,000 116 7
)
× 6,023 × 1023 = 1,156 × 1016.

L’âge est obtenu à partir de l’équation :

t =
1
λ
× ln

[
40Ar
40K

(
λ

λε

)
+ 1

]
= 296 000 ans

(λ = 5,543 × 10−10 et λε = 0,581 × 10−10).

4.3 La méthode 40Ar/39Ar : principes généraux

4.3.1 L’équation d’âge

Cette méthode est une variante de la méthode K-Ar. Les échantillons su-
bissent au préalable une activation neutronique. Cette activation sous flux de
neutrons rapides au sein d’un réacteur nucléaire, a pour but de transformer
l’isotope 39K en 39Ar. La quantité d’argon 39Ar ainsi générée est proportion-
nelle au nombre d’atomes 39K et donc de 40K (atomes parents) présents dans
l’échantillon, le rapport 40K/39K étant (supposé) constant dans la nature.
Pour ce faire, les échantillons sont placés avec des échantillons d’âge connu
(standards) dans des disques en aluminium, eux-mêmes empilés dans un tube
en aluminium (navette). Cette navette est ensuite soumise, pendant une du-
rée comprise entre quelques minutes et 24 heures selon l’âge et la nature des
échantillons, à un flux de neutrons rapides.

L’irradiation entraîne la formation d’un isotope artificiel de l’argon, 39Ar,
suivant la réaction 39

18K(n, p)3918Ar (section de capture de 80 à 100 mbarn,
Mitchell, 1968 ; Roddick, 1983). 39Ar est radioactif. Sa période de désinté-
gration est de 265 ans. Comme les analyses spectrométriques sont effectuées
dans un délai inférieur à un an après l’irradiation, l’erreur commise sur sa dé-
termination est négligeable. L’avantage consistant à produire le l’argon 39Ar
en proportion de l’élément père (40K) est que cette transformation permet
de remplacer la mesure du rapport 40K/40Ar par deux méthodes différentes
(absorption atomique pour 40K et spectrométrie de masse pour 40Ar) par la
mesure directe du rapport 40Ar/39Ar (par spectrométrie de masse).
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La connaissance précise du rendement de production d’39Ar est obtenue
en se référant à des standards d’âges connus. On irradie ces standards dans les
mêmes navettes que les échantillons. Le rendement d’irradiation est calculé
suivant l’équation établie par Mitchell (1968).

39Ars = 39K ΔT

∫
ΦE σE dE = 39KΔTI (5)

I =

∞∫
0

ΦE σE dE

avec : 39K, nombre d’atomes de 39K dans l’échantillon standard ; 39Ars nombre
d’atomes de 39Ar produits dans l’échantillon standard ; ΦE , flux d’énergie ;
σE , section efficace de capture de la réaction 39K → 39Ar à l’énergie E ; ΔT ,
la durée d’irradiation.

La quantité de 40Ar* produite par la désintégration de 40K suit l’équation :

40Ar* =
λε

λ
40K(eλts − 1) (6)

avec ts, âge connu du standard.
En combinant (5) et (5), on obtient :

40Ar*
39Ar

=
40K
39K

λε

λ

1
ΔT

(eλts − 1)
I

. (7)

L’équation (7) est simplifiée en définissant le paramètre J qui est le flux
d’irradiation effectivement reçu par l’échantillon :

J =
39K
40K

λ

λε
ΔTI. (8)

À partir de (7), J devient,

J =
eλts − 1

40Ar*/39Ar
. (9)

Il est alors possible de résoudre l’équation d’âge :

te =
1
λ

ln
[
1 +

(40Ar*/39Ar)e

(40Ar*/39Ar)s
(eλts − 1)

]
(10)

avec s = standard et e = échantillon.
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Le tableau suivant indique l’âge des principaux minéraux standards de
calibration utilisés pour les méthodes K/Ar et 40Ar/39Ar.

Nom Minéral Âge (Ma) Référence
Hb-3gr Hornblende 1 072 ± 11 Turner et al., 1971
MMhb-1 Hornblende 520,4 ± 1,7 Samson et Alexander, 1987
LP-6 Biotite 127,9 ± 1,1 Odin et al., 1982
SB-2 Biotite 162,1 ± 2,0 Dalrymple et al., 1981
GA-1550 Biotite 97,9 ± 0,9 McDougall et al., 1974
B4M Muscovite 18,6 ± 0,4 Flisch (1982)
B4B Biotite 17,3 ± 0,2 Flisch (1982)
FCs Sanidine 28,02 ± 1,9 Rennet et al., 1998
ACR-2 Sanidine 1,194 ± 0,01 Nomade et al., 2005

4.3.2 Les corrections d’argon atmosphérique
et d’interférence de masse

Comme pour la méthode K/Ar, la correction d’argon atmosphérique est
indispensable pour une détermination de l’argon 40Ar*. Cette correction se
fait par des mesures répétées au spectromètre de masse d’aliquotes d’air. On
définit ainsi le rapport 40Ar/36Ar atmosphérique instrumental. Ainsi la plu-
part des spectromètres de masse donnent des valeurs légèrement différentes
de 295,5. Ce sont donc les mesures répétées d’aliquote d’air qui permettent
de connaître la discrimination de masse de l’appareil de mesure. En première
approximation et pour des échantillons dépourvus de calcium, la détermina-
tion du pourcentage d’argon radiogénique peut se faire par simple compa-
raison entre le rapport 40Ar/36Ar de l’échantillon et le rapport instrumental
40Ar/36Ar atmosphérique.

Cependant, lors de l’irradiation, il se produit un nombre de réactions se-
condaires à partir des isotopes de Ca, K et Cl qui produisent également des
isotopes artificiels de l’argon (Fig. 4.8) :

− 40Ca(n, nα) 36Ar

− 42Ca(n, α) 39Ar

− 40K(n, p) 40Ar

− 35Cl(n, γ)36Cl − β− → 36Ar t1/2 = 300 × 103 ans

− 37Cl(n, γ)38Cl − β− → 38Ar t1/2 = 37,3 minutes.

La correction d’interférence des masses 40, 39 et 36 due au Ca est possible
du fait d’une réaction supplémentaire :

− 40Ca(n, α)37Ar t1/2 = 35,1 jours.
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Fig. 4.8 – Spectre de masse d’un échantillon irradié montrant l’origine des divers
constituants de chaque isotope indiqués par l’indice.

Pour connaître les teneurs en 39ArCa et 36ArCa, il suffit d’irradier un sel de
calcium pur, tel que CaF2, et d’en mesurer au spectromètre de masse les
rapports 39/37 et 40/37. Il faut également calculer la valeur initiale, en sortie
de réacteur, de l’argon37Ar. Ceci se fait en appliquant la loi de décroissance
radioactive :

37Ar0 = 37Arm eλ37t λ37ti/(1 − eλ37ti)

avec 37Ar0 = quantité de l’isotope 37 produite à la fin de l’irradiation ;
37Arm = quantité de l’isotope 37 mesurée le jour de l’analyse ; t = durée
de l’irradiation ; ti = intervalle de temps entre irradiation et analyse ; λ37 =
0,0197 4 j−1.

Les facteurs de corrections 39Ar/37Ar0 et 36Ar/37Ar0, qui dépendent du
rendement de l’irradiation sur les sels, sont ainsi définis.

Pour connaître le facteur de correction lié à la production d’argon 40Ar
à partir du 40K, on irradie également un sel pur de K (K2SO4 ou KF). Ceci
permet de définir le rapport (40Ar/39Ar)K que l’on utilise pour calculer la part
d’argon 40Ar issue de l’irradiation du 40K, que l’on retranchera de l’argon 40Ar
total.

En résumé, les masses corrigées des interférences liées à l’irradiation et à
la composante atmosphérique peuvent s’écrire :

40Ar∗ =40 Arm − (40Arat +40 ArK)
39Ar =39 Arm −39 ArCa

36Ar =36 Arat −36 ArCa.
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4.3.3 Les spectres d’âges

La méthode 40Ar/39Ar permet d’obtenir des informations plus com-
plètes que la méthode K/Ar concernant le comportement de l’horloge radio-
isotopique. Dans la méthode dite de « step-heating » (Turner et al., 1966),
l’échantillon est chauffé progressivement par palier de températures crois-
santes (par exemple, des paliers de 100 ◦C). Pour chaque palier, la composition
isotopique en argon du gaz extrait et purifié est mesurée au spectromètre de
masse. On peut ainsi calculer un âge apparent pour chaque étape. Au final,
on obtient un spectre d’âge. L’allure générale de ces spectres permet de voir
si l’échantillon, et, par voie de conséquence, l’horloge K/Ar, ont été, ou non,
perturbés.

Dans le cas d’un échantillon non perturbé (Fig. 4.9), qui a évolué en sys-
tème clos, le K est réparti de façon homogène dans le réseau cristallin. Il en
va de même pour 40Ar* et 39Ar. Lorsqu’un tel échantillon est soumis à un
dégazage par paliers de température, les isotopes 40Ar* et 39Ar seront ex-
traits dans un rapport constant. On obtiendra donc, pour chaque palier un
âge apparent identique, aux erreurs près. Le résultat de l’expérience sera un
« spectre d’âge » concordant de forme horizontale. On définit ainsi l’âge pla-
teau. Plusieurs définitions ont été proposées pour un âge plateau (Dalrymple
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Fig. 4.9 – Âge plateau obtenu pour un basalte des îles Canaries.
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et Lanphere, 1974 ; Berger et York, 1981, McDougall et Harrison, 1988). On
considère en général qu’un plateau est composé d’au moins trois paliers suc-
cessifs contenant au minimum 50 % de l’39Ark et dont les âges apparents sont
cohérents à ±2 sigma (i.e. dans les barres d’erreurs analytiques respectives, à
95,6 % d’intervalle de confiance).

Les cas de spectres d’âges non concordants sont relativement communs et
les raisons de cette discordance sont variées. L’une des raisons les plus souvent
mises en évidence est liée à « l’effet de recul ». La transformation du 39K en
39Ar par la réaction 39K(n,p)39Ar peut s’accompagner du recul de 39Ar. En
d’autres termes, l’atome 39Ar peut se retrouver, du fait de cette réaction, dans
un site cristallographique différent de celui occupé par son parent, le 39K. La
distance de ce recul est proportionnelle, d’une part, à l’énergie mise en jeu
lors de l’activation neutronique, et d’autre part, à la densité de l’échantillon.
Ainsi, cet effet de recul peut entraîner une redistribution de 39ArK dans un
échantillon polycristallin et/ou une perte de 39ArK dans des échantillons, dont
les grains ont une taille inférieure à 5–10 mm. Cette redistribution d’39ArK
peut entraîner une sur- ou une sous-estimation des âges apparents correspon-
dant aux paliers de températures. La perte de 39ArK, liée à l’effet de recul, se
traduira par une surestimation des âges obtenus.

D’autres phénomènes naturels sont également à l’origine de spectres d’âges
non concordants. L’altération, le métamorphisme, l’hydrothermalisme, sont
autant de processus susceptibles de perturber l’horloge K/Ar. Ces processus
sont à l’origine de migration, de perte et ou de gain d’isotopes d’argon et de
potassium.

4.3.4 La méthode au grain par grain
Les développements technologiques des ces dernières décades (spectro-

mètres de masse de plus en plus sensibles, système de fusion laser) offrent la
possibilité de travailler sur des échantillons de plus en plus petits. Il est ainsi
possible de descendre à l’échelle du cristal. Cette approche a été notamment
suivie pour la datation des téphra. Au sein d’un téphra donné, on sélectionne
plusieurs cristaux (environ cinquante, voire plus) de la même espèce minérale.
Après irradiation, chaque cristal est fondu individuellement au laser, et le gaz
extrait, analysé au spectromètre de masse. Un âge est obtenu pour chaque
cristal constitutif du niveau de téphra. On peut ainsi établir des spectres de
probabilité d’âge pour un téphra donné (Deino et al., 1992). L’analyse de
ces spectres permet d’estimer l’homogénéité du niveau stratigraphique et de
définir l’âge statistiquement le plus probable (Fig. 4.10).

4.3.5 Les isochrones
La méthode 40Ar/39Ar se prête particulièrement bien au traitement des

données par les isochrones. Dans le diagramme isochrone 40Ar/36Ar vs.
39Ar/36Ar (Fig. 4.11), la pente est égale au rapport 40Ar*/39ArK, qui est
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Fig. 4.10 – Graphique montrant deux diagrammes de probabilités (bas) et les âges
des mono-grains (haut). Les deux échantillons présentés sont des niveaux de cendres
interstratifiées dans les sédiments lacustres du maar d’Allerêt (Haute-Loire, France)
échantillonnés dans des carottes d’un forage profond de 41 m et réalisé en 2004-
2005. Le niveau de cendre le plus récent est situé à 7 m de profondeur (bleu foncé),
le plus ancien à 30 m (rouge). Les âges en bleu clair sont des cristaux plus anciens
incorporés dans les cendres durant l’éruption.

lui-même proportionnel à l’âge, et l’intercept à l’axe des ordonnés correspond
au rapport (40Ar/36Ar)i. Ce dernier rapport donne la proportion d’40Ar et de
36Ar à t = 0, c’est-à-dire au moment de fermeture du système. Cette valeur
est directement comparable au rapport 40Ar/36Ar atmosphérique. On peut
ainsi, à partir de ce diagramme isochrone, mettre en évidence la présence
ou l’absence d’excès d’argon. Cette information est particulièrement impor-
tante, car elle permet de vérifier l’une des hypothèses de base d’application
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du chronomètre, à savoir qu’un âge est considéré comme juste si à t = 0, on
a 40Ar* = 0 et (40Ar/36Ar)initial = 295,5.

Cette analyse par les isochrones est particulièrement utile pour la data-
tion des téphra. En effet, dans un cas idéal, tous les minéraux d’un même
niveau de téphra doivent être sur la même isochrone, car ils ont a priori le
même âge. Par ailleurs, la valeur (40Ar/36Ar)i doit être de 295,5, la valeur
de l’air. Si certains points expérimentaux ne sont pas sur cette isochrone, on
peut en déduire que les cristaux correspondants sont des xénocristaux, cris-
taux antérieurs remobilisés lors de l’événement éruptif à l’origine du téphra
(Fig. 4.11).
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Fig. 4.11 – Isochrone incluant les grains de sanidine analysés dans le niveau –7 m
du forage d’Allerêt. Les ellipses en blanc correspondent à des grains plus anciens
(voir texte).

4.3.6 Sélection et préparation des échantillons

Le mode opératoire est le même que celui suivi dans le cadre de la méthode
K/Ar.
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4.3.7 Analyse spectrométrique

– Étape 1 : mise sous vide – prédégazage. L’échantillon (cristal
ou pâte microcristalline) est placé dans une enceinte (creuset dans le cas
d’une fusion par four, hublot dans le cas d’une fusion par Laser CO2), mise
ensuite sous vide secondaire par l’intermédiaire de pompes turbomoléculaires.
L’échantillon est ensuite chauffé à environ 500 ◦C. Ce premier gaz extrait est
éliminé par pompage.

– Étape 2 : fusion. L’échantillon est fondu soit par un laser CO2, soit
dans un four à résistance, à double enceinte. Pour ce qui concerne la fusion
laser, elle s’applique pour l’essentiel à l’analyse mono-cristal et à de petites
populations de cristaux (5 à 15 grains environ). Le four est utilisé pour l’ana-
lyse de pâtes microcristallines. Comme vu précédemment, cela permet une
fusion, et donc un dégazage progressif de l’échantillon nécessaire à la méthode
dite de « step-heating ».

– Étape 3 : purification. Le gaz extrait de l’échantillon est purifié par
l’effet combiné de pompes Getters et d’un sublimateur de Titane.

– Étape 4 : mesure au spectromètre de masse. Après purification,
le gaz est introduit dans le spectromètre de masse. L’un des modèles utilisés
est le MM5400 de GVinstruments. Les cinq isotopes de l’argon (40, 39, 38,
37, 36) sont mesurés l’un après l’autre. Ce cycle correspond à un bloc, une
mesure complète correspondant à 25 blocs.

Le même type de mesure spectrométrique est effectué pour la référence
atmosphérique afin d’établir la discrimination du spectromètre de masse. Les
minéraux standards servant au calcul du flux sont analysés de la même façon
que les échantillons communs.

4.3.8 Calcul d’âge

Détermination du facteur J
(flux de neutrons reçu lors de l’irradiation)

J est déterminé pour chaque échantillon. Soit l’analyse suivante d’un grain
du standard ACR-2 (1,194 Ma) soumis pendant 30 minutes à un flux de
neutron rapides (réacteur Osiris, CEA Saclay) :

40Ar 39Ar 38Ar 37Ar 36Ar
Mesuré 9,246 × 10−3 2,321 × 10−3 3,576 × 10−5 1,188 × 10−6 1,375 × 10−6

(mv)

Blanc 2,351 × 10−5 2,586 × 10−7 2,238 × 10−8 6,672 × 10−7 2,383 × 10−7

(mv)

Mesure 2,312 × 10−3 7,967 × 10−4 1,234 × 10−5 3,161 × 10−7 2,981 × 10−6

corrigé
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Suivant l’équation (9), on peut calculer J en posant le rapport
40Ar*/39ArK ou Re comme suit :

Rech =

[
40Ar/39Ar

]
m
− [

40Ar/36Ar
]
A

[
36Ar/39Ar

]
m

1 − [39Ar/37Ar]Ca [37Ar/39Ar]m

+

[
40Ar/36Ar

]
A

[
36Ar/37Ar

]
Ca

[
37Ar/39Ar

]
m

1 − [39Ar/37Ar]Ca [37Ar/39Ar]m

−
[

40Ar
39Ar

]
K

avec m : rapports mesurés (voir table ci-dessus).[
40Ar/36Ar

]
A

= rapport atmosphérique de référence = 292,8
(pour cet échantillon) ;[

36Ar/37Ar
]
Ca

= (donné par le sel de calcium) 5,60 × 10−4 ;[
39Ar/37Ar

]
Ca

= (donné par le sel de calcium) 6,95 10−4 ;[
40Ar/39Ar

]
K

= (donné par le sel de potassium) 3,52 10−3 ;

Rech =
3,974 − 292,8 × 4,898 × 10−4 + 292,8 × 5,60 × 10−4 × 5,09 × 10−2

1 − 6,95 × 10−4 × 5,09 × 10−2

− 3,52 × 10−3 = 3,835 5.

Soit ts = 1,194 Ma et λ = 5,543× 10−10 ; J est alors calculé comme suit :

J =
(
e1,194×1 000 000 0,000 000 000 554 3 − 1

)
/3,835 5 = 1,726 × 10−4.

La mesure est répétée au minimum sur trois grains afin de quantifier les
éventuelles erreurs externes ayant pour origine l’hétérogénéité en âge du stan-
dard (∼1 %). Une moyenne pondérée est alors calculée à partir de ces mesures
et utilisée pour calculer l’âge de l’échantillon.

Calcul de l’âge d’un échantillon

Soit les mesures obtenues pour 1 grain de sanidine irradié 90 minutes dans
le réacteur Osiris (CEA Saclay) :

40Ar 39Ar 38Ar 37Ar 36Ar
Mesuré 2,491× 10−03 7,969× 10−04 1,241× 10−05 4,612× 10−07 3,136× 10−06

(mV)
Blanc 1,791× 10−04 1,515× 10−07 7,158× 10−08 1,451× 10−07 1,554× 10−07

(mV)
Mesure 2,312× 10−03 7,967× 10−04 1,234× 10−05 3,161× 10−07 2,981× 10−06

corrigé



“paleoclimatique_t1” — 2013/10/23 — 17:22 — page 107 — #134
�

�

�

�

�

�

�

�

4. Méthodes 40K/40Ar et 40Ar/39Ar 107

En combinant l’expression de J (équation 9) et l’équation 10, le calcul
d’âge s’écrit :

te =
1
λ

ln
[
1 + J

40Ar*
39ArK

]
avec J = 6,530 × 10−4 (calculé pour cet échantillon) ;

λ = 5,543 × 10−10 (constante de désintégration totale du 40K) ;
Re = 1,790 8 (voir calcul de Re ci-dessus, avec

[
40Ar/36Ar

]
A

= 296,1) ;

te = 1/(5,543 × 10−10) × ln(1 + 6,530 × 10−4 × 1,790 8) = 2,108 Ma.

4.4 Avantages et inconvénients des méthodes
40K/40Ar et 40Ar/39Ar

Méthode K/Ar 40Ar/39Ar
Avantages – Rapidité de mise en

œuvre.
– Pas d’irradiation préa-
lable des échantillons.
– Mesure précise de faibles
teneurs en 40Ar* (bien
adapté aux jeunes basaltes
des dorsales océaniques).

– Les hypothèses de base
sont vérifiables (spectre
d’âge, isochrones).
– Datation possible sur de
très petites prises d’échan-
tillon (datation au grain
par grain bien adaptée
pour les téphra).

Inconvénients – Les hypothèses de base
(40Ar/36Ar initial = 295,5,
évolution en système
fermé. . . ) d’application du
chronomètre ne sont pas
vérifiées.
– Poids élevé (>1 g)
d’échantillon requis.
Ces deux points interdisent
la datation des téphra par
la méthode K-Ar.

– L’irradiation préalable
entraîne des corrections
(interférence de masses).
– Effet de recul rendant
complexe la datation
d’échantillons très fins ou
de texture vitreuse.

4.4.1 Application : exemple de la datation
de l’événement de Laschamp

Dans le chapitre 6 consacré à la stratigraphie magnétique, l’importance
de la datation des événements géomagnétique est discutée. Nous allons ici
présenter comment l’excursion du Laschamp a pu être datée de façon juste et
précise.
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La datation de cet événement a pu être obtenue par l’étude géochrono-
logique combinant les méthodes K-Ar et 40Ar/39Ar appliquées à deux laves
du Massif Central (Guillou et al., 2004). Avant cette étude, les âges estimés
étaient imprécis et en relatif désaccord avec l’âge déduit d’autres moyens de
datation, telle la calibration astronomique.

Deux coulées de laves ont donc fait l’objet d’une étude paléomagnétique
et géochronologique. L’une des coulées provient du « Puy de Laschamp » qui
appartient à la chaîne des Puys, située dans le Massif Central. La seconde
coulée, dite « coulée d’Olby », est issue du « Puy de Barme » appartenant
également à la chaîne des Puys.

Pour chaque échantillon, les âges K-Ar (méthode sans traceur) sont cal-
culés à partir de deux déterminations indépendantes du potassium et trois
déterminations également indépendantes de l’argon. Les âges obtenus pour la
coulée de Laschamps (41,5± 1,9 ka) et celle d’Olby (41,4± 1,9 ka) sont iden-
tiques à deux sigma. Le calcul de la moyenne pondérée de ces deux valeurs
conduit à un âge de 41,4 ± 1,4 ka. Pour ce qui concerne les âges 40Ar/39Ar
(Fig. 4.12), sept expériences sur treize donnent des spectres d’âge concordants,
pour lesquels 100 % du gaz extrait à pu être retenu pour définir un âge pla-
teau. Pour les six autres expériences, entre 76 % et 96 % du gaz extrait est
retenu pour définir un âge plateau. Par ailleurs, les valeurs d’intercept pour les
courbes isochrones, sont équivalentes au rapport atmosphérique. Ceci indique
que les déterminations d’âges ne sont pas entachées d’erreur attribuables soit
à une perte, soit à de l’excès d’argon. La moyenne pondérée des âges iso-
chrones pour les deux sites de prélèvement de la coulée de Laschamps sont
respectivement de 39,4 ± 2,6 ka et de 38,3 ± 2,6 ka. La coulée d’Olby a un
âge de 39,2 ± 4,9 ka. La combinaison de ces trois âges donnent une moyenne
pondérée de 38,9 ± 1,7 ka.

Les âges K-Ar et 40Ar/39Ar sont compatibles à deux sigmas. Comme ces
deux coulées enregistrent la même excursion paléomagnétique, celle-ci est da-
tée à 40,4±1,1 ka. Il faut noter que si l’on prend en compte l’incertitude (2,4 %)
sur la constante de désintégration du potassium, l’erreur sur l’âge passe de
1,1 ka à 2,0 ka. Ainsi, l’âge retenu pour l’excursion est de 40,4±2,0 ka. Cet âge
est comparable à celui obtenu par des méthodes chronologiques indépendantes
(voir chapitre 6).

Cette étude met en évidence les potentialités du chronomètre K-Ar pour
dater des événements récents d’âges quaternaires. Ces données chronologiques
sont utiles pour, entre autres, la calibration des échelles de temps, différentes
applications en sciences de la Terre, en archéologie et en paléoclimatologie.
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Fig. 4.12 – Spectres d’âges et courbes isochrones pour les coulées de Laschamps
(site 1 et 2) et d’Olby, dans Guillou et al., 2004.
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Chapitre 5

Datation des coraux
et autres échantillons géologiques
par le déséquilibre
entre les isotopes de l’uranium
et du thorium

Norbert Frank et Eline Sallé, Laboratoire des Sciences du
Climat et de l’Environnement, Laboratoire CEA-CNRS-UVSQ,
Domaine du CNRS, Bât. 12, avenue de la terrasse, 91198
Gif-sur-Yvette, France, email : Norbert.Frank@lsce.ipsl.fr.

Les méthodes de datation par le déséquilibre dans la famille de l’uranium se
sont développées durant les quarante dernières années. Elles sont appliquées
à des minéraux qui, au moment de leur formation, incorporent l’uranium
dans leur réseau cristallin, mais tendent à ne pas piéger de thorium dont
un des isotopes 230Th est un fils de 234U (Fig. 5.1). C’est le cas des coraux
qui forment leur squelette calcaire aragonitique à partir d’éléments présents
dans l’eau de mer et que nous prendrons comme exemple tout au long de
ce chapitre. L’idée de base est que dans l’eau de mer, il y a de l’uranium
dissous mais très peu de thorium car cet élément est insoluble. Par conséquent,
chaque cristal d’aragonite qui se forme inclut exclusivement de l’uranium,
sans ses descendants de premier ordre que sont les isotopes du thorium. La
concentration en uranium de l’eau de mer est très constante et homogène avec
∼3,3 μg d’U par litre d’eau. Le rapport d’activités (234U/238U) est également
très constant dans l’océan et se situe entre 1,146 et 1,150. Cette valeur est
due à un léger excès en 234U issu du lessivage préférentiel de cet isotope dans
les roches, au cours de l’altération de la croûte continentale [14]. Henderson
et al. (2002) [12] ont montré que le rapport (234U/238U) a dû rester constant
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au moins au cours des derniers 800 000 ans. Toutefois, de légères variations
de ±0,01 de ce rapport sont possibles, suite aux changements de l’altération
continentale et des apports d’eaux de rivière consécutivement aux variations
climatiques [7].

Ainsi, si le squelette d’un corail reste un système chimiquement clos après
sa formation (c’est-à-dire sans échange d’uranium ou de thorium avec l’en-
vironnement sédimentaire), du 230Th provenant de la désintégration de 234U
s’accumule au fur et à mesure que le temps passe, tandis que l’excès en 234U
décroît.

Ces déséquilibres radioactifs permettent de déterminer l’âge d’un corail
très précisément selon la technique de mesure appliquée. Lorsque cette mé-
thode de datation a été développée, les isotopes de l’uranium et du thorium
étaient mesurés par leur radioactivité, soit directement par spectrométrie α,
soit indirectement par spectrométrie γ, permettant ainsi de dater une gamme
d’âges allant de quelques milliers d’années à environ 300 000 ans. On sait
maintenant mesurer l’abondance de ces isotopes en les caractérisant selon leurs
masses, ce qui permet une bien meilleure précision. La gamme d’âges aujour-
d’hui accessible par spectrométrie de masse à thermo-ionisation, ou même par
spectrométrie de masse à double focalisation, couplée à une source plasma va
de quelques années à quelques centaines de milliers d’années (> 500 000 ans).
En conséquence, la datation U/Th est devenue aujourd’hui un outil indis-
pensable de la géochronologie fine et de la recherche sur les changements
environnementaux et climatiques de la fin du Quaternaire.

Un des plus grands succès de cette discipline est sans conteste la recons-
truction fine du niveau marin au cours des cycles climatiques à partir de sé-
quences de croissances coralliennes Thompson et Goldstein, 2005 [21]. Cette
technique géochronologique permet aussi de déterminer la subsidence ou l’élé-
vation de récifs générées par les mouvements tectoniques au fil du temps Frank
et al., 2006 [9]. Des avancées significatives ont également été réalisées sur la
calibration des âges 14C par croisement des méthodes de datation 230Th/U et
14C Edwards et al., 1993 [6].

Depuis une dizaine d’années, on s’aperçoit que le système minéralogique
d’un corail n’est pas un système complètement fermé concernant l’échange
d’uranium ou de thorium avec l’environnement sédimentaire. Ceci résulte de
l’observation du fait que l’uranium 234U et le 230Th sont souvent en excès
par rapport à l’évolution théorique des rapports d’activités (234U/238U et
230Th/238U) attendus par décroissance radioactive. Ces perturbations sont
issues de la recristallisation, de la diagenèse précoce et de la décroissance ra-
dioactive de l’uranium. Cela rend la datation moins précise que ne le laisserait
croire la précision analytique et entraîne des corrections d’âges.

Face à ces observations, la recherche en géochronologie s’est focalisée plus
particulièrement sur ces phénomènes depuis plusieurs années. Cela a abouti au
développement de modèles de correction dit de système « ouvert », permettant
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aujourd’hui de tenir compte de certains aspects de ces perturbations pour les
coraux tropicaux [19, 22].

Concernant ces coraux tropicaux, nous nous limiterons à la description de
l’état d’avancement de la recherche sur leur datation U/Th, sans tenir compte
des nouveaux axes de recherche sur la microstructure, la biominéralisation et
l’amélioration des modèles de système ouvert. Nous verrons la méthodologie
en détail avec l’impact du système ouvert et quelques applications en paléo-
climatologie et géologie.

Ce principe de datation par déséquilibre radioactif dans la chaîne de dé-
croissance de l’uranium s’applique à un grand nombre d’archives du climat,
tels que les coraux profonds, les coquilles de mollusques et les précipitations se-
condaires de carbonates sur le continent (stalagmites et travertins). À chaque
fois, le processus de création des minéraux favorise l’incorporation de l’ura-
nium par rapport à ses descendants radioactifs. Par contre, chaque dépôt
minéralogique a ses propres conditions initiales vis-à-vis de l’incorporation de
l’uranium et du thorium. Elles doivent être prises en compte pour obtenir une
datation U/Th fiable. Nous traiterons ici en détail le cas d’une seule archive :
les coraux tropicaux. Pour les autres archives climatiques, le descriptif tech-
nique est similaire mais leur comportement par rapport à l’incorporation de
l’uranium, la fermeture du système à l’échange de l’uranium ou du thorium, ou
la présence de thorium initiale sera différente. Nous analyserons brièvement à
la fin de ce chapitre le cas d’autres échantillons géologiques susceptibles d’être
datés par les déséquilibres entre l’uranium et le thorium.

5.1 Méthodologie de la datation 230Th/238U

5.1.1 Principe de la datation 230Th/238U
Cette méthode est basée sur la chaîne de décroissance radioactive de 238U

(Fig. 5.1).

Fig. 5.1 – Début de la chaîne de décroissance radioactif de 238U.

Les temps de décroissance dans cette chaîne radioactive sont très variables,
allant de quelques milliards d’années à quelques heures. La radioactivité du
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234Th et celle du 234Pa décroissent très rapidement avec des temps de demi-
vie (aussi appelés périodes) respectifs de 24,1 jours et de 6,7 heures. Ils sont
donc tout à fait négligeables par rapport aux périodes de l’234U et du 230Th,
isotopes-clés de la datation 230Th/238U. Au cours de la formation du sque-
lette, seuls les isotopes de l’U sont incorporés, de sorte que l’isotope 230Th
est absent (concentration en 230Th nulle à t = 0). C’est donc seulement par
décroissance de l’234U que le 230Th s’accumule au cours du temps dans la
structure du corail.

Pour dater un échantillon, il est nécessaire de déterminer avec précision
les activités en 238U, 234U et 230Th. La datation se fait ensuite en utilisant les
équations de décroissance radioactive pour les rapports d’activités 234U/238U
et 230Th/238U qui permettent de calculer le temps écoulé depuis la formation
du squelette corallien (équations 1 et 2). L’équation de décroissance ne peut
être résolue analytiquement et les âges sont donc estimés par itération.(

230Th
238U

)
= 1 − e−λ230t +

δ234Um

1000
× λ230

λ230 − λ234
× (1 − e−(λ230−λ234)t) (1)

(
234U
238U

)
=
(

234U
238U

)
initial

× (1 − e−λ234t) (2)

avec λ230 et λ234 les constantes respectives de désintégration du 230Th et 234U
(Tableau 5.1), et t le temps écoulé depuis la fermeture du système.

Dans l’équation (1), le rapport d’activité (234U/238U) mesuré est exprimé
en %� par rapport à l’équilibre radioactif :

δ234U =

⎡
⎢⎣
(

234U/238U)échantillon(
234U/238U)équilibre

− 1

⎤
⎥⎦× 1000. (3)

L’application de la méthode nécessite la validité de deux conditions fonda-
mentales :

1. Seul l’uranium est incorporé dans le squelette aragonitique au moment
de sa formation, donc 230Th est absent au moment de la construction
du squelette corallien.

2. Le système reste fermé à tout échange d’uranium et de thorium avec
l’environnement sédimentaire depuis la formation de l’aragonite.

Si un corail se comporte selon ces conditions fondamentales, les rapports
d’activités 234U/238U et 230Th/238U évoluent au cours du temps suivant la
figure 5.2 – en supposant un rapport d’activités 234U/238U dans l’eau de mer
égal à 1,148 (δ234U = 148 %�) au moment de la précipitation de l’aragonite.

La précision de la datation U/Th est principalement liée à la précision de
mesure des rapports isotopiques, mais la qualité de l’échantillon joue aussi un
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Fig. 5.2 – Évolution temporelle des rapports d’activités 230Th/238U et δ234U en
système clos. Les points (◦) reflètent la position d’un corail tous les 50 k ans.

rôle capital, car elle détermine si les conditions fondamentales de la datation
sont respectées. Tous les radionucléides sont émetteurs alpha. Auparavant, on
utilisait donc la spectrométrie alpha, c’est-à-dire la mesure directe de l’émis-
sion alpha de chaque radionucléide. Cependant, depuis la fin des années 1980,
l’application de la spectrométrie de masse à thermo-ionisation est devenue
possible, avec des mesures de très haute précision de 238U et de ses descen-
dants à longue durée de vie (234U, 230Th). Cette méthode a l’avantage de
mesurer directement le nombre d’atomes d’un isotope, au lieu de mesurer sa
radioactivité. Ceci se traduit par un gain de précision très important car au
lieu de mesurer quelques émissions alpha par minute, on mesure des dizaines
à des milliers d’ions par seconde. Par contre, un traitement chimique très ri-
goureux en amont est indispensable car tout autre élément présent au cours
de l’ionisation diminue la qualité de la mesure. À partir du nombre d’atomes
de chaque radionucléide mesuré par spectrométrie de masse, on peut calculer
son activité Ai selon la loi de décroissance Ai = λ×Ni ; relation dans laquelle
Ni désigne le nombre d’atomes mesuré par spectrométrie de masse et λ la
constante de désintégration du radionucléide. Pour calculer les activités des
descendants de l’238U à partir des mesures isotopiques, on utilise aujourd’hui
des temps de décroissance, récemment réévalués, donnés dans le tableau 5.1.

Dans les paragraphes suivants, nous allons aborder l’aspect analytique. Ce-
pendant, nous préciserons auparavant les critères de sélection d’un échantillon,
puis nous développerons la procédure chimique et enfin la mesure physique
(Fig. 5.3).
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Tab. 5.1 – Décroissance des descendants de l’238U selon Cheng et al. (2000b) [4]
avec T1/2 le temps de demi-vie et λ la constante de désintégration.

T1/2 (ans) λ

238U 4 468 314 000 1,55125× 10−10

234U 245 250 2,82629× 10−06

230Th 75 690 9,15771× 10−06

Fig. 5.3 –

Schéma de la méthodologie de datation U/Th des coraux. Des sous-
échantillons de corail sont prélevés du squelette afin de vérifier que celui-ci
est bien constitué quasi-exclusivement d’aragonite (analyse par diffractomé-
trie X et par microscope électronique à balayage). L’uranium et le thorium
sont alors extraits, séparés chimiquement du carbonate, et leurs isotopes sont
mesurés par spectrométrie de masse à thermo-ionisation.

5.1.2 Sélection d’un corail en vue de la datation
230Th/238U

Afin d’obtenir une bonne précision sur l’âge des coraux, il est crucial de
sélectionner un échantillon de telle façon qu’il soit le mieux préservé possible.
Le but de l’analyse est d’obtenir des rapports entre 238U, 234U et 230Th pro-
duits « exclusivement » par décroissance radioactive et donc indépendants de
tout apport ou perte secondaire d’uranium ou de thorium au cours des milliers


