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INTRODUCTION GÉNÉRALE 

PROBLÉMATIQUE GÉNÉRALE ET ÉTAT DE L’ART 

La mer Méditerranée est une zone de première importance économique et sociétale 

pour de nombreux pays qui la borde, puisque sur leur 466 million d’habitants vivant 

dans les pays limitrophes à la Méditerranée (recensement de 2010), 143 millions sont 

installées sur son pourtour (UNEP/MAP - Barcelona Convention, 2012). Les activités 

humaines et économiques des domaines littoraux Méditerranéen sont, par ailleurs, 

fortement tributaires des conditions climatiques et de l’état des écosystèmes 

marins. Ces régions sont ainsi sujettes à un fort stress hydrique (Sowers et Weinthal, 

2010), causée par une aridification croissante des climats et par une agriculture 

intensive dont l’irrigation détourne la majeure partie des écoulements fluviatiles à la 

mer Méditerranée. Il en résulte des apports d’eau douce à la Méditerranée réduits 

d’environ 20% au cours des quatre dernières décennies (Ludwig et al., 2009). Les 

projections climatiques prévoient des conditions climatiques encore plus chaudes et 

arides pour la Méditerranée au cours des prochaines décennies (Stocker et al., 2013). 

La circulation globale de la méditerranéenne pourraient alors être fortement impactés 

par de tels changements climatiques, comme l’atteste les changements de la position 

des zones de convections principales des masses d’eau profonde entre la mer Égée et 

la mer Adriatique qui se sont produites durant les années 1990 (par ex. Lascaratos et 

al., 1999 ; Theocharis et al., 1999 ; Roether et al., 2007). Ces changements de la position 

des zones convectives ont été attribuées à la rétention de l’eau douce pour l’agriculture 

et à des hivers très rigoureux (par ex. Zervakis et al., 2004 ; Skliris et al., 2007). Ce type 

d’événement, nommé EMT (Eastern Mediterranean Transient), est susceptible de se 

reproduire à l’avenir (Adloff et al., 2015), et de s’être déjà produit dans le passé 

(Incarbona et al., 2016). Le rôle primordial de la circulation thermohaline 

méditerranéenne pour le transport de chaleur, la dispersion des polluants, et la vitalité 

des écosystèmes marins via l’oxygénation des masses d’eau et la répartition des 

nutriments en fait un mécanisme très important à comprendre pour améliorer la 

capacité prédictive des modèles climatiques, cruciaux pour mesurer les risques 

environnementaux et sociétaux auxquels seront confrontés les populations du 

pourtour méditerranéen. 

Dans le passé, la circulation thermohaline de la Méditerranée a été très sensible aux 

changements climatiques, que ce soit lors des alternances glaciaires / interglaciaires 

(Cacho et al., 2002 ; Rogerson et al., 2006 ; Toucanne et al., 2012), lors des changements 

climatiques rapides des hautes latitudes (comme par exemple les événements de 

Heinrich (Cacho et al., 2002 ; Sierro et al., 2005 ; Voelker et al., 2006 ; Frigola et al., 2007), 
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ou durant des périodes d’intensification de la mousson africaine (Rohling et al., 2002a 

; Cacho et al., 2006 ; Toucanne et al., 2012 ; Tesi et al., 2017). Les variations climatiques 

passées, et leurs impacts sur l’hydrologie de la Méditerranée doivent être mieux 

contraintes afin de tester et améliorer les modèles climatiques. 

 

La Méditerranée est un bassin semi-fermé avec un bilan hydrique négatif où 

l’évaporation excède les précipitations et les apports par les fleuves (Nil, Rhône, Pô, …). 

Ceci induit un fort gradient de salinité des eaux de surfaces d’Ouest en Est. Les masses 

d’eau de l’Atlantique Nord pénétrant en Méditerranée occidentale par la surface au 

niveau du détroit de Gibraltar ont une salinité qui augmente progressivement lors de 

leur cheminement vers l’Est pour atteindre des valeurs de plus de 39.5 PSU dans le 

bassin Levantin. Il en résulte une circulation thermohaline où ces apports d’eau de 

surface de l’Atlantique Nord à la Méditerranée sont transformés lors des périodes 

hivernales, sous l’action de vents catabatiques froids et secs, en masses d’eaux 

intermédiaires et profondes au niveau de plusieurs centres de formations d’eaux 

profondes situées au Nord de la Méditerranée occidentale (Golfe du Lion) et orientale 

(mer Égée et mer Adriatique). Le détroit Siculo-tunisien constitue une zone de seuil 

(400 m de profondeur) permettant une recirculation des masses d’eaux intermédiaires 

produites dans le bassin oriental vers le bassin occidental et l’Atlantique Nord via le 

détroit de Gibraltar et limitant les échanges d’eaux profondes entre les deux bassins 

méditerranéens. 

Plusieurs études basées sur des archives sédimentaires marines ont démontré que 

l’hydrologie de la Méditerranée présente une forte réactivité aux changements 

climatiques des hautes et basses latitudes (par ex. Cacho et al., 2002 ; Sierro et al., 2005 

; Revel et al., 2014 ; Tesi et al., 2017). Des modifications de la circulation océanique en 

Méditerranée se seraient alors produites depuis la dernière période glaciaire, lors des 

événements de Dansgaard/Oeschger et de Heinrich en Atlantique Nord, attestant ainsi 

l’idée d'un fort lien entre le climat Nord Atlantique et la Méditerranée (Cacho et al., 

1999, 2000, 2001 ; Paterne et al., 1999 ; Rohling et al., 2002b ; Moreno et al., 2005 ; 

Rogerson et al., 2006 ; Voelker et al., 2006). Un autre exemple de ces liens serait la 

relations existantes entre l'intensification de l'eau de fond méditerranéenne sortante 

(Mediterranean Outflow Water : MOW) et l'intensité de la circulation Atlantique 

méridienne (Atlantic Meridional Overturning Circulation : AMOC) (Cacho et al., 1999, 

2000, 2001 ; Bigg et Wadley, 2001 ; Sierro et al., 2005 ; Rogerson et al., 2006 ; Voelker 

et al., 2006) qui a été récemment étayé par de nouvelles données géochimiques dans 

les sédiments du Golfe de Cadix (Bahr et al., 2015) et des modélisations dynamique de 

l’hydrologie de l’océan (Swingedouw et al., 2019). Plus particulièrement, il a été suggéré 

que les changements de l’intensité de la MOW, et plus généralement, des variations 
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de la circulation thermohaline de la mer Méditerranée pourrait jouer un rôle significatif 

en contribuant à réactiver l'AMOC lors de période de fort ralentissement (i.e. 

événements d’Heinrich) par l'injection d'eaux intermédiaires méditerranéennes 

relativement salé en Atlantique Nord (Rogerson et al., 2006 ; Voelker et al., 2006 ; Khélifi 

et al., 2009). Les eaux intermédiaires méditerranéennes, notamment la LIW (Levantine 

Intermediate Water) qui constituent aujourd'hui plus de 80 % du volume de la MOW 

(Mediterranean Outflow Water) entrant en Atlantique Nord (Kinder et Parrilla, 1987), 

est donc considérée comme pouvant jouer un rôle non négligeable sur les apports de 

sel en Atlantique Nord. Par ailleurs, la LIW est fortement impliquée dans la formation 

des eaux profondes en mer Égée, en mer Tyrrhénienne, en mer Adriatique et dans le 

Golfe du Lions (Millot et Taupier-Letage, 2005). 

Les contributions d’eau douce provenant du Nil (Rossignol-Strick et al., 1982), des 

nombreux paléo-fleuves Nord-Africain (Medjerda, Irharhar, Sahabi et Kufrah) (Drake et 

al., 2011 ; Paillou et al., 2012 ; Bout-Roumazeilles et al., 2013 ; Skonieczny et al., 2015) 

ou de la fonte des calottes de l’hémisphère Nord via la mer Noire et le détroit de 

Dardanelles  (Ryan, 1972 ; Ryan et al., 1997) ont été proposés par la communauté 

scientifique comme étant potentiellement à l'origine d’une forte diminution de la 

formation d’eau intermédiaire (LIW) et profonde (East Mediterranean Deep Water : 

EMDW) et au dépôt de niveaux riches en matière organique dans le bassin de la 

Méditerranée Orientale (Rohling, 1994 ; De Lange et al., 2008 ; Rohling et al., 2015 ; 

Tachikawa et al., 2015). Ces dépôts de sédiments riches en matière organique (>2%wt) 

ont été observés dès les années 1930 dans de nombreuses carottes sédimentaires de 

la Méditerranée Orientale et ont été nommés « sapropèles ». Les sapropèles se sont 

déposés en Méditerranée Orientale durant les minima de précession (correspondant 

au maxima d’insolation de l’Hémisphère Nord) avec des périodicités fortement 

marquées à 21 000 et 100 000 ans attestée depuis au moins 7 Ma (Lourens et al., 1996). 

Ceci implique un fort contrôle de l’hydrologie de la Méditerranée aux variations 

hydriques des basses latitudes de l’Hémisphère Nord, et plus particulièrement de la 

mousson africaine. En effet, les maximums d’insolation reçues par la terre aux basses 

latitudes de l’hémisphère Nord sont associés à une migration vers le nord de l’ITCZ 

(Intertropical Convergence Zone) et de la ceinture de pluie induisant ainsi un Sahara 

verdoyant (par ex. Demenocal et Tierney, s. d. ; Larrasoaña et al., 2013 ; Tierney et al., 

2017) et des systèmes fluviaux tels que le Nil ou de nombreux paléo-fleuves Nord-

africain aux débits accrus apportant de grandes quantités d’eau douce à la 

Méditerranée (Larrasoaña et al., 2003 ; Osborne et al., 2008 ; Paillou et al., 2009, 2012 ; 

Drake et al., 2011 ; Skonieczny et al., 2015). Ces apports d’eau douce ont abaissé la 

salinité de surface de la Méditerranée Orientale (Williams et Thunell, 1979 ; Kallel et al., 

1997b ; Bar-Matthews et al., 2000 ; De Lange et al., 2008), diminué l’advection d’eau 

intermédiaire et profonde au niveau des centres de production (Williams et Thunell, 
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1979 ; Rossignol-Strick et al., 1982 ; Kuhnt et al., 2008 ; Rohling et al., 2015) et ainsi 

diminué la ventilation d’eaux oxygénés sur le fond (Rossignol-Strick et al., 1982 ; 

Rohling et al., 2015). Par ailleurs, la forte charge sédimentaire et de nutriments associés, 

serait responsable d’une augmentation de la productivité de surface (Rossignol-Strick, 

1985 ; Mélières et al., 1997).  

L’étude des assemblages faunistiques et des isotopes stables de l’oxygène (18O) et du 

carbone (13C) mesurés sur les foraminifères benthiques obtenus dans les carottes 

situées aux profondeurs intermédiaires et profonde dans le bassin oriental révèle des 

masses d’eaux (LIW et EMDW) bien ventilées pendant la dernière période glaciaire et 

la déglaciation (Kuhnt et al., 2008 ; Schmiedl et al., 2010). Le début de l’Holocène est 

caractérisé par une très forte réduction de la LIW (Kuhnt et al., 2008 ; Schmiedl et al., 

2010 ; Toucanne et al., 2012) synchrone avec le dépôt du sapropel S1 (10.2 - 6.4 cal ka 

BP ; Mercone et al., 2000 ; De Lange et al., 2008). Les traceurs des masses d’eaux 

profondes indiquent, par ailleurs, un retour vers une reprise à très court terme de la 

convection des masses d’eaux profondes dans le bassin méditerranéen oriental autour 

de 8.2 cal ka BP (Rohling et al., 1997 ; Siani et al., 2013 ; Tachikawa et al., 2015), 

responsable de l'interruption du dépôt du sapropel S1 et divisant le dépôt de ce 

sapropèle en deux épisodes S1a et S1b (Rohling et al., 2015). 

Plus récemment, des modèles expérimentaux ont suggéré la nécessité d’un pré-

conditionnement de la Méditerranée de quelques milliers d’années (au moins depuis 

la dernière déglaciation) faisant intervenir la contribution des eaux de surface de 

l’Atlantique Nord peu salées pour atteindre les conditions anoxiques nécessaires au 

dépôt du dernier sapropel S1 (Grimm et al., 2015). Celle-ci produit une stratification 

graduelle des masses d’eau impliquant que les apports d’eau douce via le Nil et les 

paléo-fleuves Nord Africains au cours de la phase humide Holocène (11 – 6 ka) ne 

joueraient qu’un rôle secondaire. Un tel scénario impliquerait une augmentation 

progressive du temps de résidence des eaux profondes qui s’isoleraient graduellement. 

Cependant, un tel modèle de circulation en Méditerranée n’est actuellement pas étayé 

par des données attestant de tels changements de ventilation et d’isolement des 

masses d’eaux de fond. 

Par ailleurs, des sédiments avec des teneurs plus faibles en matière organique (<0,5% 

wt) appelés « Organic Rich Layer (ORL) » ont également été mises en évidence dans 

plusieurs carottes de la Méditerranée Occidentale (Cacho et al., 2002 ; Martı́nez-Ruiz 

et al., 2003 ; Rogerson et al., 2008). De nombreuses études se sont concentrées sur la 

variabilité de la circulation des eaux profondes du bassin méditerranéen occidental 

depuis la dernière période glaciaire pour comprendre les changements hydrologiques 

pouvant entrainer ces phases d’anoxies (Cacho et al., 2000 ; Sierro et al., 2005 ; Frigola 

et al., 2007, 2008). Pendant la dernière période glaciaire, une forte convection en eau 
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profonde a eu lieu dans le Golfe du Lions, produisant des eaux froides, et fortement 

ventilés en Méditerranée occidentale (WMDW) (Sierro et al., 2005). Avec le début de la 

Terminaison 1 (T1) à environ 15 cal ka BP, la production de la WMDW a décliné jusqu'au 

début de l’Holocène en raison de la remontée du niveau marin, avec un mode de 

circulation relativement ralenti pendant les événements de Heinrich 1 (HS1) et du 

Younger Dryas (YD) (Sierro et al., 2005 ; Frigola et al., 2008), qui a conduit au dépôt 

d’une couche riche en matière organique (ORL1 ; 14.5-8.2 cal ka BP). 

À cause de la disparition ou de la rareté des faunes de foraminifères épi-benthiques 

(comme Cibicidoides spp) qui sont utilisées pour les reconstructions paléo-

hydrologiques pendant les périodes de réduction d’oxygénation du fond, les 

restitutions de la variabilité des circulations profondes et intermédiaires de la 

Méditerranée sont relativement peu nombreuses, épars et discontinues durant les 

épisodes de sapropèles. Elles ont alors été principalement basées sur des analyses 

granulométriques des sédiments et de la géochimie des dépôts (Frigola et al., 2007 ; 

Jiménez-Espejo et al., 2015). 

La composition isotopique du néodyme (Nd) de test de foraminifères planctoniques 

reflète celle du fond et/ou des eaux porales, en raison de la présence d’encroûtement 

Fe-Mn authigénique précipités sur leur coquille de calcite (par ex. Roberts et al., 2010 ; 

Tachikawa et al., 2014 ; Wu et al., 2015a). Ainsi, les valeurs de l’Nd des tests de 

foraminifères planctoniques sont actuellement largement utilisées comme un traceur 

des changements passés de la circulation des eaux profondes et intermédiaires de 

l’océan (par ex. Piotrowski et al., 2012 ; Noble et al., 2013 ; Wu et al., 2015a, 2019 ; 

Cornuault et al., 2016 ; Dubois-Dauphin et al., 2017). En Méditerranée, ce traceur, 

analysé sur des foraminifères planctoniques, peut ainsi permettre de combler la lacune 

d’information pouvant être extraite à partir des isotopes stables (13C) analysés sur des 

foraminifères épi-benthiques lorsque ceux-ci sont absents ou en très faibles quantités 

due à des problèmes d’anoxie sur le fonds. Il constitue donc un traceur de choix 

complémentaire pour contraindre l’hydrologie des masses d’eau intermédiaires (LIW) 

et profondes (WMDW et EMDW) de la Méditerranée au cours des phases d’anoxie et 

des phases dites de pré-conditionnement. Ce traceur a déjà été utilisé avec succès dans 

les sédiments des bassins occidental (Jiménez-Espejo et al., 2015 ; Dubois-Dauphin et 

al., 2017) et oriental (Freydier et al., 2001 ; Scrivner et al., 2004 ; Osborne et al., 2008, 

2010 ; Cornuault et al., 2018 ; Wu et al., 2019) de la Méditerranée. 

En Méditerranée Orientale, les enregistrements en Nd existants sont très parcellaires, 

géographiquement, mais surtout temporellement. Les deux épisodes de sapropèles 

récents les plus développés (S1 et S5) sont couverts par quelques enregistrements 

(Freydier et al., 2001 ; Scrivner et al., 2004 ; Osborne et al., 2008, 2010 ; Cornuault et al., 

2018 ; Wu et al., 2019), mais la comparaison des études se heurte à la disparité des 
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protocoles analytiques employés et à l’impossible comparaison de ces sapropèles avec 

les variations glaciaire et interglaciaire éventuelles, aucun cycle climatique n’étant 

étudié dans sa totalité. Dans ces circonstances, et étant donnée la difficulté d’obtention 

des enregistrements continus de traceurs tels que le δ18O et le δ13C mesurés sur des 

foraminifères benthiques, les variations de la circulation des masses d’eaux 

intermédiaires et profondes en mer Méditerranée durant les épisodes de sapropèles 

restent mal contraints. 

 

OBJECTIFS 

 

Afin de progresser sur notre connaissance de l’hydrologie des masses d’eaux 

intermédiaires et profondes de la Méditerranée au cours du dernier cycle climatique, 

et de contraindre les différents modèles de circulation océanique proposés par la 

littérature, il s’avère nécessaire de retracer les changements de l’origine des masses 

d’eau intermédiaires et profondes à partir de la composition isotopique en Nd (Nd) 

mesurée sur des foraminifères planctoniques. Ce travail de thèse vise à tester les 

différents scenarii hydrologiques ayant conduit à des modifications de la circulation 

thermohaline en Méditerranée au cours du dernier cycle climatique avec un focus plus 

particulier sur la dernière période glaciaire et de la dernière déglaciation. Nous 

chercherons également à mieux contraindre les mécanismes à l’origine des 

modifications hydrologiques lors des évènements climatiques rapides de la dernière 

période glaciaire et de leurs éventuels impacts sur la mise en place des dépôts riches 

en matière organique (ORL et sapropèles). 

 

STRATÉGIE SCIENTIFIQUE 

 

Les analyses de la composition isotopique du Nd de foraminifères planctoniques 

seront réalisées sur une période de temps couvrant le dernier cycle climatique 

glaciaires – interglaciaires où se sont déposés les 5 derniers sapropels (S1 à S5) afin de 

contraindre l’hydrologie à l’origine de ces événements anoxiques sous des conditions 

environnementales différentes (niveau marin, apports d’eau douce du continent 

africain et connexion hydrologique au niveau du détroit de Gibraltar différents des 

conditions environnementales actuelles). Nous restituerons les variations 

hydrologiques des masses d’eaux intermédiaires et profondes de plusieurs zones clés 
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de la Mer Méditerranée centrale (mer Ionienne, détroit Siculo-Tunisien, et ouest de la 

Méditerranée occidentale au niveau du chenal de Corse et du Sud de la Sardaigne) et 

orientale (Bassin Levantin) où les gradients des valeurs de l’Nd entre les masses d’eau 

provenant de l’Est et de l’Ouest sont les plus forts permettant de tracer l’origine des 

masses d’eau via ce traceur. 

En effet, les masses d’eaux en mer Méditerranée présentent une large gamme de 

variations comprises entre ~-11 et ~-5 avec des valeurs plus radiogéniques pour les 

masses d’eau du bassin méditerranéen orientale (Spivack et Wasserburg, 1988 ; Henry 

et al., 1994 ; Tachikawa et al., 2004 ; Vance et al., 2004). Des analyses récentes de l’Nd 

dans de l’eau de mer répartis sur l’ensemble de la Méditerranée ont permis d’améliorer 

notre connaissance de la distribution de ce traceur et de mettre en évidence un fort 

gradient des valeurs de l’Nd entre la Méditerranée occidentale et orientale (Montagna 

et al., en préparation). Cette étude met clairement en évidence qu’il est possible de 

tracer la LIW jusqu’en Méditerranée occidentale permettant d’utiliser le traceur Nd 

dans la Méditerranée comme un traceur du mélange et de l’origine des masses d’eau 

à l’actuel et dans le passé (par ex. Dubois-Dauphin et al., 2017 ; Cornuault et al., 2018).  

Par conséquent, les valeurs de l’εNd ont été analysées sur des foraminifères 

planctoniques de 7 carottes situées dans des zones clés de la Méditerranée orientale 

et occidentale. Ces carottes ont été sélectionnées pour restituer la composition 

isotopique du Nd de la masse d’eau intermédiaire principale (LIW), et des masses d’eau 

profonde orientale (EMDW) et occidental (WMDW), au niveau de zones clés de la 

circulation océanique méditerranéenne. 

Deux carottes ont été sélectionnée afin d’établir, pour la première fois, un 

enregistrement de l’εNd de l’eau de mer du dernier cycle climatique. Ces carottes sont 

situées respectivement dans le bassin Levantin et au niveau d’une zone de passage 

importante de la LIW correspondant au chenal Corse. Ces deux carottes présentent 

également l’avantage d’avoir été précédemment étudiée, d’avoir un modèle d’âge 

contraint et de fournir des indicateurs géochimique et sédimentaires complémentaires 

à notre étude (Zhao et al., 2011, 2012 ; Toucanne et al., 2012 ; Minto’o et al., 2015). 

Néanmoins, à proximité de sources sédimentaires telles que les marges continentales 

des apports de Nd lithogéniques sont possibles et peuvent modifier la composition 

isotopique en Nd des masses d’eau via des processus d’échange à la marge (Lacan et 

Jeandel, 2005 ; Wilson et al., 2012, 2013) et des apports par les fleuves et les poussières 

atmosphériques (Goldstein et al., 1984 ; Frost et al., 1986 ; Henry et al., 1994 ; Osborne 

et al., 2014 ; Che et Zhang, 2018). Afin d’interpréter les changements de la composition 

isotopique en Nd obtenue sur des archives climatiques (foraminifères) en termes de 

changements hydrologiques, il est ainsi nécessaire de contraindre dans le passé 

l’évolution potentielle de la signature isotopique de ces masses d’eau par l’apport de 
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Nd lithogénique provenant des rivières et des apports éoliens (pouvant être modifié 

par l’aridification du continent Nord-africain et des changements du niveau marin). 

Dans ce contexte, nous allons contraindre l’évolution de la signature des principales 

masses d’eau pouvant modifier au cours du temps la signature de la LIW à partir de 

l’analyse de la valeur de l’εNd de foraminifères de carottes sédimentaires situées dans 

les zones de formation d’eau profonde (bassin Levantin et Mer Adriatique). Combinée 

aux enregistrements de δ13C obtenus sur des foraminifères benthiques (lorsque les 

foraminifères benthiques sont présents) d’une part et à des traceurs des apports 

terrigène d’autre part, cette approche permettra d’estimer la part des changements de 

l’εNd lié aux changements hydrologiques entre le bassin oriental et occidental 

imputables à des changements de la signature isotopique en Nd des masses d’eau 

induits par des apports lithogéniques (comme les apports peu radiogéniques du Pô ou 

bien encore les apports radiogéniques du Nil). Elle permettra également d’estimer de 

façon plus rigoureuse la circulation océanique en Méditerranée et sa dynamique. 

Par ailleurs, les modèles d’âges des carottes étudiées ont été établis durant ce travail à 

partir de datations radiocarbones effectuées sur des foraminifères et du calage de 

l’enregistrement de la composition isotopique de l’oxygène (δ18O) de foraminifères 

planctoniques (G. bulloïdes) analysés également durant cette étude avec des 

enregistrements de référence de la Méditerranée. 

 

Le manuscrit de thèse sera organisé de la façon suivante : 

Dans le chapitre 1, le contexte hydrologique et la circulation des masses d’eau seront 

présentés en détail pour la Mer Méditerranée. Le comportement du néodyme dans 

l’océan sera décrit ainsi que l’utilisation de la composition isotopique en Nd en tant 

que traceur de la circulation océanique. Enfin, un panorama complet des valeurs de la 

composition isotopique du néodyme disponible dans la Mer Méditerranée sera 

effectué et les archives permettant de restituer la composition isotopique de Nd de 

l’eau de mer dans le passé seront présentées. 

Dans le chapitre 2, seront présentés le matériel utilisé pour cette étude et les 

protocoles de préparation des échantillons et d’analyse réalisés dans cette 

étude (mesure de la composition isotopique du Nd dans les foraminifères, mesures 

radiocarbones et des isotopes stables de l’oxygène (δ18O) et du carbone (δ13C) dans les 

foraminifères). 

Dans le chapitre 3, seront présentés les résultats de cette thèse concernant la 

reconstitution de l’εNd passé de l’EMDW, puis discutés les contributions relatives des 

débits du Nil et de la MAW à la mer Levantine, ainsi que leur potentiel contrôle sur les 

événements anoxiques du dernier cycle climatique. Ce chapitre est basé sur un article 
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publié dans Quaternary Science Reviews auquel nous avons ajouté des résultats 

obtenus à partir de modèles en boites. 

Dans le chapitre 4, seront présentés les résultats de cette thèse concernant la 

reconstitution de l’εNd des eaux intermédiaires dans la Méditerranée Centrale au cours 

du dernier cycle climatique. Cette reconstitution permettra de discuter de l’impact des 

événements climatiques observés en Méditerranée (cyclicité glaciaire/interglaciaire, 

événements de Heinrich, sapropèles) sur la circulation en Méditerranée Centrale, et 

notamment de la pénétration de la LIW en Méditerranée Occidentale au cours du 

dernier cycle climatique. Ce chapitre est basé sur un article soumis à Paleoceanography 

and Paleoclimatology. 

 

Une conclusion générale clôturera ce manuscrit.  





Chapitre 1. CONTEXTE GÉNÉRAL 

 

Ce chapitre a pour but de présenter brièvement, par une rapide synthèse 

bibliographique, le contexte hydrologique actuel et les principales masses d’eau de 

surface, intermédiaires et profondes de la Méditerranée qui seront citées dans cette 

étude. Un état de l’art sur les modalités de dépôt des sapropèles et des épisodes 

d’anoxies se produisant au fond de la Méditerranée est ensuite abordé. 

Ce chapitre se poursuit par une section expliquant le potentiel que présente la 

composition isotopique du Nd analysée dans l’eau de mer et dans des archives 

sédimentaires pour restituer l’hydrologie actuelle et passée des océans. La première 

partie de cette section abordera quelques généralités sur le système isotopique Sm/Nd 

et sur le comportement géochimique du Nd dans les différentes enveloppes terrestres 

(continents et océans). Une rapide synthèse de la distribution de la composition 

isotopique du Nd des sources de matériel détritiques à l’océan global et la 

Méditerranée (bassins versants et zones d’érosion éolienne) ainsi que des différentes 

masses d'eau de Méditerranée, indispensable pour comprendre les variations passées 

de la circulation océanique à partir du traceur isotopique du Nd, sera ensuite exposée. 

Enfin, une brève présentation des archives utilisées dans la Méditerranée à ce jour pour 

restituer la composition isotopique du Nd de l’eau de mer dans le passé termine ce 

chapitre. 
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 HYDROLOGIE ACTUELLE DE LA MER MÉDITERRANÉE  

1.1.1 Physiographie 

La mer Méditerranée est un bassin semi-fermé bordé au nord par l’Europe, au sud par 

l’Afrique à l’est par le Proche-Orient. Elle est connectée à l’océan Atlantique Nord par 

le détroit de Gibraltar, qui se caractérise par une largeur d’environ 20 km et une 

profondeur maximum de 300 m. Ses dimensions atteignent 4000 km d’Est en Ouest 

(compris entre 5°W et 35°E) et 800 km du Nord au Sud (compris entre 30°N et 45°N). 

Elle couvre une surface de 2,5 millions de km2. Sa bathymétrie atteint au maximum 

5267 m dans le bassin ionien (fosse Calypso) et se caractérise par une valeur moyenne 

de 1500 m. Elle est divisée en deux bassins, appelés bassin occidental et le bassin 

oriental, séparés par le détroit Siculo-tunisien profond de 400 m. 

 

 

Figure 1 Toponyme et bathymétrie de la Méditerranée, d’après Houpert et al., (2015). 

 

Le bassin occidental se subdivise en plusieurs sous-bassins. Le bassin Algéro-provençal, 

ou bassin Algérien, à une bathymétrie comprise entre 2500 et 3000 m. La mer 

Tyrrhénienne a une profondeur atteignant 3700 m et est délimitée à l’Ouest par les 

reliefs de la Corse et la Sardaigne et à l’Est par l’Italie. Au sud-ouest du bassin Algéro-

provençal se situe la mer d’Alboran, d’une bathymétrie maximale de 1500 m, qui se 

caractérise par un rétrécissement d’est en ouest se terminant par le détroit de Gibraltar. 

La mer des Baléares, entre l’Espagne continentale et les Baléares, a une bathymétrie 

maximale de 1500 m. 
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Quatre sous-bassins peuvent être distingués dans le bassin Oriental. La mer Égée est 

située du nord au sud entre le détroit des Dardanelles (correspondant à un seuil peu 

profond connectant la Méditerranée à la mer de Marmara) et la Crète, et d’ouest en 

est entre la Grèce et la Turquie. Sa bathymétrie atteint localement 2100 m, mais excède 

en peu d’endroits 1000 m. La mer Adriatique, située entre l’Italie et les Balkans, est peu 

profonde (bathymétrie maximale de 1200 m) et présente au Nord un large plateau 

continental, d’une bathymétrie inférieure à 250 m. La mer Ionienne, délimitée par l’Italie, 

la Sicile et la côte occidentale de la Grèce, a une bathymétrie atteignant 5121 m. Le 

bassin Levantin, parfois appelé mer Levantine, occupe l’est du bassin Oriental. Il s’étend 

de la côte méridionale de la Turquie à la côte septentrionale de l’Égypte. Le bassin 

Levantin a une bathymétrie moyenne de 2500 m, avec un maximum de 4480 m. La mer 

Ionienne fait la connexion à l’ouest avec le bassin Occidental à travers le détroit Siculo-

tunisien, à l’est par la mer Égée et le basin Levantin, au nord par la mer Adriatique.  

1.1.2 Hydrologie 

La Méditerranée et sa bordure continentale sud (Afrique du Nord) sont le lieu de faibles 

précipitations, mais d’une évaporation intense, notamment dans ses parties sud et 

orientale. C’est ainsi un bassin d’évaporation dont les apports par les précipitations (P 

= 426 mm/an) et les fleuves (R = 142 mm/an) sont inférieurs à l’évaporation (E = 

1129 mm/an) dans le bassin (Sanchez-Gomez et al., 2011). La perte de hauteur d’eau 

est estimée à environ 0,5-1 m/an sans échange d’eau avec l’Atlantique Nord (Mariotti 

et al., 2002). Ce bilan hydrique négatif entraîne alors un niveau d’eau dans la partie la 

plus orientale de la Méditerranée de quelques mètres en dessous du géoïde. Le 

gradient de pression généré entre l’est et l’ouest de la Méditerranée produit alors un 

apport net d’eau de surface depuis l’Atlantique Nord estimé à ~1 Sv (106 m3.s-1) (Bryden 

et Kinder, 1991 ; Astraldi et al., 1999 ; Criado-Aldeanueva et al., 2012). 
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Toponymie des masses d’eau de la Méditerranée 

Sont repris ici de manière synthétique les masses d’eau méditerranéennes, leur sigle 

associé, leur origine et leur extension. Le détail de ces masses d’eau est expliqué dans 

la section suivante. 

Eaux de surface : 

- SAW : Surface Atlantic Water  

Depuis l’océan Atlantique, elle traverse le détroit de Gibraltar et circule 

en mer d’Alboran. 

- MAW : Modified Atlantic Water (parfois simplement nommée Atlantic Water)  

Eau de surface méditerranéenne qui suit un trajet cyclonique, elle est le 

résultat du mélange de la MAW terminant son trajet vers l’ouest et de la 

SAW circulant en mer d’Alboran et entrant en Méditerranée. 

Eaux intermédiaires : 

- LIW : Levantine Intermediate Water 

Formée par convection de la MAW dans la gyre de Rhodes, c’est l’eau 

intermédiaire principale, qui circule dans les bassins oriental et occidental, 

et sort en Atlantique Nord par le détroit de Gibraltar. 

- CIW : Cretan Intermediate Water 

Formée au large de la Crête par convection, elle se mélange à la LIW dans 

son trajet vers l’ouest.  

- WIW : Winter Intermediate Water 

Formée par convection au large du delta du Rhône, elle circule sous la 

LIW et s’y mélange partiellement, dans le bassin occidental exclusivement. 

Eaux profondes : 

- TDW : Tyrrhenian Dense Water 

Eau formée par cascading en mer Tyrrhénienne, et par mélange avec une 

part d’EMDW passant le détroit Siculo-tunisien  

- WMDW : Western Mediterranean Deep Water 
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D’origine semblable à la WIW, mais à la suite d’une convection plus 

profonde et à du cascading dans le golfe du Lion, et au mélange avec la 

EDW. Elle est exclusive au bassin occidental, hormis une aspiration faible 

par le détroit de Gibraltar.  

- AdDW : Adriatic Deep Water 

Originaire de la mer Ardiatique où elle se forme par convection profonde 

et cascading, elle vient former l’essentiel de la EMDW actuelle 

- AeDW : Aegian Deep Water 

Originaire de la mer Égée où elle se forme par convection profonde et 

cascading, son existence est transitoire dans la Méditerranée moderne, 

mais est parfois le composant majeur de la EMDW. 

- CDW : Cretan Deep Water 

Formée par convection au large de la Crête, c’est un constituant mineur 

de l’EMDW avec une importance plus locale que les précédentes.  

- EMDW : Eastern Mediterranean Deep Water 

Constituant l’eau profonde du bassin oriental, elle est aspirée par la LIW 

dans le bassin occidental. Constituée par le mélange de la AdDW, AeDW 

et de la CDW.  
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Figure 2 Salinité et température des masses d'eau en Méditerranée : a) Section longitudinale montrant la salinité 

(PSU) et les principales masses d’eau sur les premiers 2500 m (pas de variation visible entre 2500 et 4000 m) ; b) 

Répartition des profondeurs d’eau dans un diagramme salinité versus température (m/PSU/°C) ; c) Stations du World 

Ocean Atlas 13 1 ° 1955-2012 ; d) Section longitudinale montrant la température (°C) et les principales masses d’eau 

sur les premiers 2500 m. Les sections longitudinales reportées dans les figures (a) et (d) ont été interpolées en 

utilisant le modèle DIVA gridding [scale lenght : temp. 24‰, sal. 14‰ ; signal-to-noise ratio : 100].  
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Figure 3 Principales masses d'eau selon leur caractéristique de température (°C) et salinité (PSU) : a) Digramme 

reportant la température en fonction de la salinité. La profondeur des mesures est reportée dans ce digramme avec 

des couleurs différentes. (même stations que sur la figure 2) ; Digramme reportant la température en fonction de la 

salinité. La longitude des stations est reportée dans ce digramme avec des couleurs différentes (interpolation 

réalisée en utilisant le modèle DIVA gridding [scale lenght : temp. 24‰, sal. 14‰ ; signal-to-noise ratio : 100]). 
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 Eaux de surface 

Le déficit hydrique méditerranéen engendre un gradient de pression compensé par 

l’entrée, via le détroit de Gibraltar, de l’eau de surface atlantique (Surface Atlantic 

Water : SAW). La SAW (T ~ 15-16 °C ; S ~ 36-37 ; σ ~26-27) est modifiée par mélange 

avec l’eau de surface méditerranéenne dans la mer d’Alboran, pour former la Modified 

Atlantic Water (MAW) (Bethoux et Gentili, 1994). La MAW constitue l’essentiel de l’eau 

de surface méditerranéenne. La MAW a des caractéristiques physico-chimiques 

proches de l’eau de surface de l’Atlantique Nord du golfe de Cadix, mais devient 

progressivement durant sa circulation vers l’Est plus chaude (T ~ 20-28 °C dans la 

couche mélangée), plus salée (jusqu’à S ~38-39) et donc plus dense (jusqu’à σ ~28-29) 

(Fig. 2 et 3) (Malanotte-Rizzoli et Hecht, 1988). La MAW reste plus froide et moins salée 

que la moyenne des eaux méditerranéennes de surface, et est la moins dense. Le trajet 

de cette masse d’eau est principalement cyclonique, formant des gyres suivant la 

morphologie des côtes dans le sens antihoraire (Tintore et al., 1988). Les courants qui 

longent l’Afrique du Nord (courant Algérien et courant Libyo-Egyptien) sont à l’origine 

de tourbillons anticycloniques de méso-échelle (Fig. 4 ; Millot et Taupier-Letage, 2005). 

   

Figure 4  Circulation générale des eaux de surface de la Méditerranée transportant la MAW vers l’Est, simplifiée 

d’après Millot et Taupier-Letage (2005). 

 

La MAW se forme en mer d’Alboran et s’écoule ensuite le long de la côte algérienne (à 

0° de longitude) pour former le courant Algérien (Fig. 4). Quand il est stable, ce courant 

a une vitesse de plusieurs dizaines de cm.s-1 et il est large de quelques dizaines de 

kilomètres et profond de 100 à 200 m. Quand il est instable, il se forme généralement 

des tourbillons anticycloniques de quelques dizaines de kilomètres de diamètre et de 

quelques centaines de mètres de profondeur (Millot et al., 1990). Ses tourbillons 

peuvent parfois être de plus grande ampleur et ainsi affecter toute la colonne d’eau. 
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De tels tourbillons ne passent pas le détroit Siculo-tunisien, et se maintiennent jusqu'à 

~3 ans dans le centre du bassin Algéro-provençal (Millot et Taupier-Letage, 2005). 

Le courant Algérien se sépare en plusieurs branches dans l’est du bassin Occidental : 

une première branche circule le long de la côte ouest de l’Italie, à travers la mer 

Tyrrhénienne ; une deuxième branche pénètre dans le détroit Siculo-tunisien et y 

comble le fort déficit hydrique. Les deux premières branches se rejoignent dans la mer 

Ligure pour former le courant Nord (jusqu’à 50 cm.s-1), puis suivent les côtes françaises 

et espagnoles (à travers la mer des Baléares) pour se mélanger à nouveau avec la MAW 

nouvellement formée, sortant de la mer d’Alboran. On peut ainsi définir une gyre 

cyclonique suivant les limites de tout le bassin Occidental. La circulation de la MAW 

dans le détroit Siculo-tunisien est complexe, celui-ci ayant une bathymétrie très 

variable (entre 50 et 1000 m selon les endroits), sur une largeur de détroit assez 

importante.  

À l’est du détroit Siculo-tunisien, une branche principale de la MAW suit la limite de la 

plateforme tunisienne (Fig. 4). Des tourbillons anticycloniques de méso-échelle se 

forment également à la sortie du détroit, qui dérivent puis se maintiennent dans le 

centre de la mer Ionienne et du bassin Afro-sicilien. Les branches tunisiennes se 

rejoignent pour former une branche dite libyenne, qui est à l’origine de tourbillons qui 

se propagent dans le sud de la mer Ionienne. La branche Libyenne devient le courant 

Libyo-égyptien en Cyrénaïque Nord. Ce courant génère des tourbillons anticycloniques 

similaires à ceux du courant Algérien, qui se maintiennent au sud-est de la Crête, avec 

ceux produits par le Meltem (un vent catabatique entre la Grèce et la Turquie). Le 

courant Libyo-égyptien continue de suivre la limite de la plateforme continentale, le 

long du Levant. D’autres tourbillons anticycloniques sont produits au large du delta du 

Nil, qui s’accumulent dans le bassin Levantin. Le produit des tourbillons et du courant 

Libyo-égyptien est nommé « courant d’Asie Mineure » le long du Levant et du sud de 

la Turquie. Les eaux se propagent au niveau de l’île de Rhodes, et à l’intérieur de la mer 

Égée. En sortie de la mer Égée, les branches se rejoignent et contournent le 

Péloponnèse avant qu’une branche entre en mer Adriatique par l’est du détroit 

d’Otrante, puis circule de manière cyclonique dans la mer Adriatique avant d’en 

ressortir par le côté ouest du détroit d’Otrante. Une autre branche n’entre pas en 

Adriatique et contourne directement la plateforme Est de l’Italie. Ainsi se boucle une 

deuxième gyre cyclonique, cette fois dans le bassin oriental. 

1.1.2.1 Eaux intermédiaires 

Le pourtour nord-méditerranéen est le lieu de décharges d’eaux douces fluviatiles 

(principalement, les fleuves Rhône, Pô et Nil). Ces eaux se mélangent à la MAW et sont 

en hiver modifiées par l’action des vents catabatiques (Fig. 5). Ces vents gravitationnels, 

produits par le poids d’une masse d’air froid coulant le long de la topographie, sont le 
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produit de l’orographie accidentée du pourtour méditerranéen. Ils entraînent de fortes 

pertes thermiques en hiver pour l’eau de surface, dépassant -1000 W/m2 (Mertens et 

Schott, 1998). Il existe plusieurs vents catabatiques agissant sur la Méditerranée : le 

Mistral et la Tramontane dans le golfe du Lion, la Bora en mer Adriatique, le Meltémi 

(synonyme : Étésien) en mer Égée et d’autres vents dans la mer ionienne (depuis le 

Golfe de Squillace notamment). Sous l’action de ces forts vents froids et secs, l’eau de 

surface se refroidit et s’évapore fortement ce qui induit une augmentation de la salinité 

et de la densité des eaux de surfaces. Ceci est à l’origine de la formation des masses 

d’eaux intermédiaires et profondes de la Méditerranée (discuté dans la section 

suivante). Cela est exacerbé dans l’est de la Méditerranée Orientale, particulièrement 

aride, où se forme la Levantine Intermediate Water (LIW) au Sud et au Sud-Est de l’île 

de Rhodes.  

 

Figure 5 flux de chaleur net moyen à la surface de la Méditerranée, analyse atmosphérique ALDERA, et vent moyen, 

période 2006-2013 (modifié d’après Bosse et al., 2015). 

 

La LIW circule à des profondeurs comprises entre 200 à 800 m et elle se caractérise par 

une température de 15-16°C, une salinité de ~39‰ et une densité de σ~29 (Lascaratos 

et al., 1993). Ce couple T-S est très caractéristique ((Fig. 2 et 3)) et permet le traçage de 

la LIW dans tout le bassin méditerranéen (Fig. 6), malgré le mélange continu avec 

d’autres masses d’eaux intermédiaires pouvant être relativement important dans le 

Nord de la Méditerranée occidentale (Millot et Taupier-Letage, 2005). 
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Figure 6 Circulation simplifiée de la LIW (masse d’eau comprise entre 200-800 m de profondeur)  (d'après Millot et 

Taupier-Letage, 2005). 

 

Au nord de la Méditerranée, la LIW circule le long de la plateforme continentale, avec 

un trajectoire globale semblable à celui des eaux de surface, et est affectée également 

pas des tourbillons méso-échelles. Elle se divise en deux branches au niveau de la Crête, 

la majorité passant par le sud et l’autre branche ne pénétrant que peu dans le nord de 

la mer Égée, peu profonde. La LIW circule dans le sud de l’Adriatique (le détroit 

d’Otrante a une profondeur de 800 m) et la majorité de celle-ci traverse le détroit 

Siculo-tunisien (profondeur de 400 m) pour passer dans le bassin Occidental. La 

branche qui ne pénètre pas le détroit Siculo-tunisien est entraînée le long de la 

plateforme tunisienne et boucle une gyre intermédiaire dans le bassin Oriental.  

La signature physico-chimique de la LIW qui sort du détroit Siculo-tunisien est modifiée 

par des mélanges avec les eaux de surface et l’eau profonde avec lesquelles elle est en 

contact turbulent dans le détroit. En mer Tyrrhénienne, la LIW longe alors la plateforme 

italienne à une profondeur de 200-600 m (Millot, 1987 ; Astraldi et al., 2001) et est 

caractérisée par une T comprise entre 13,1 et 13,7°C et une S comprise entre 38,4 et 

38,7‰ (Bryden et Stommel, 1982 ; Salat et Font, 1987 ; Millot, 1999). Arrivée au nord 

de la mer Tyrrhénienne, elle se sépare en une branche qui contourne la Corse et la 

Sardaigne par le sud, et une autre qui traverse la mer Ligure, les deux branches s’y 

rejoignant.  

Au terme de son trajet cyclonique, la LIW traverse le détroit de Gibraltar et devient ce 

que l’on appelle l’eau de débordement méditerranéen (Mediterranean Outflow Water : 

MOW). Cette masse d’eau se répand alors en Atlantique Nord à une bathymétrie 



22 

 

comprise entre 800 et 1200 m. Lors du débordement de la MOW, cette masse d’eau 

est modifiée par mélange avec la NEADW (North-Eastern Atlantic Deep Water) pour 

former la MSW (Mediterranean Sea Water). La LIW constitue plus de 80 % de la MOW 

(Baringer et Price, 1999), bien que ce terme comprenne alors non seulement les eaux 

formées dans le Levant, mais aussi des eaux intermédiaires secondaires qui se 

mélangent à la LIW au cours de sa trajectoire vers l’Ouest. Au niveau de Gibraltar, la 

MOW a une vitesse de l’ordre du m/s, et transporte 0,9±0,1 Sv (Send et al., 1999). La 

MSW remontant le long de la façade européenne a été identifiée jusqu’au bassin de 

Porcupine. Le front Subpolaire, dont la localisation varie au cours du temps avec la 

North Atlantic Oscillation (NAO), aurait un impact sur la progression de la MSW qui 

pourrait alors atteindre le chenal de Rockall et pénétrer dans la gyre subpolaire durant 

des périodes d’état de faible NAO (Lozier et al., 2008). Découverte dans les années 1980 

(Farmer et al., 1988), la MSW est un vecteur important de sels dans l’Atlantique Nord 

(Spall, 1994). Elle pourrait ainsi être un facteur forçant dans la circulation thermohaline 

globale (Candela, 2001 ; Rogerson et al., 2006 ; Voelker et al., 2006 ; Lozier et al., 2008 

; Khélifi et al., 2009). 

 

D’autres masses d’eau intermédiaires sont produites sur le pourtour septentrional de 

la Méditerranée, d’importance mineure comparée à la LIW. Ce sont notamment la 

Cretan Intermediate Water (CIW) en Méditerranée Orientale et la Winter Intermediate 

Water (WIW) en Méditerranée Occidentale. La CIW se mélange à la LIW, ce qui modifie 

peu ses propriétés physico-chimiques. La WIW se forme dans le Golfe du Lion, par 

mélange des eaux froides et douces de l’embouchure du Rhône, de la MAW et d’une 

partie de la LIW. Elle se forme en hiver lorsque la couche mélangée s’épaissit 

(D’Ortenzio et al., 2005 ; Houpert et al., 2015). La WIW (T = 12,5-13 °C ; S = 38,1-38,3 

(Salat et Font, 1987) convecte alors jusqu’à 200-500 m (Fig. 2 et 3), la LIW étant située 

entre 300 et 800 m de profondeur. Elle est surtout distincte dans l’ouest de la 

Méditerranée Occidentale. 

 

1.1.2.2  Eaux profondes 

La Méditerranée est constituée de deux bassins séparés par le détroit Siculo-tunisien 

où la bathymétrie est de seulement 400 m. Le bassin Occidental est également séparé 

de l’Atlantique Nord par le détroit de Gibraltar dont la bathymétrie est de 300 m. Il en 

résulte des eaux profondes méditerranéennes restant pour l’essentiel dans le bassin où 

elles sont formées. On distingue ainsi en premier lieu la Western Mediterranean Deep 

Water (WMDW) et l’Eastern Mediterranean Deep Water (EMDW) (Fig. 7). Ces deux 

grandes masses d’eau ont plusieurs origines, discutées ci-après. Comme les autres 
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masses d’eaux méditerranéennes, elles circulent dans leur bassin dans le sens 

cyclonique, sous l’effet de la force de Coriolis. 

 

 

Figure 7 Circulation des eaux profondes simplifiée d'après Millot & Taupier-Letage (2005) 

 

La WMDW est produite d’une part par des processus de convection profonde 

hivernaux dans le Golfe du Lion et, d’autre part, par le mélange avec la Tyrrhenian 

Dense Water (TDW).  

Des périodes de convection d’eaux profondes ont été décrites pour la première fois 

dans le Golfe du Lion dès 1970 (MEDOC-group, 1970), puis des intenses vitesses 

verticales au paroxysme du mélange vertical (Leaman et Schott, 1994). Cette 

convection continue d’être très étudiée à l’actuel, avec une compréhension de plus en 

plus nette notamment du phénomène de cascading des eaux denses depuis le plateau 

(Durrieu de Madron et al., 2013). 

En effet, il faut ajouter à la convection discutée dans la section précédente le 

phénomène de cascading pour comprendre la formation des eaux profondes en 

Méditerranée occidentale. Ce dernier consiste en la formation d’une couche de fond 

peu salée, mais très froide (T < 10 °C) sur le plateau continental (des Shelf Dense 

Waters : SDW), lors d’hivers rigoureux. Ces eaux très denses formées sur le plateau peu 

profond (~100 m dans le Golfe du Lion) vont alors s’écouler sur le fond, en suivant la 

bathymétrie. Cet écoulement des SDW, appelé phénomène de cascading, peut 

atteindre des vitesses proches de 1 m/s dans les canyons (Canals et al., 2006). Les SDW 

constituent alors les apports majoritaires d’eau à la WMDW. 
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La WMDW se caractérise par une T de ~12,8°C et une S de ~38,5‰ (Fig. 2 et 3 ; 

Lacombe et al., 1985 ; Béthoux et al., 1990). Bien que l’origine de la convection menant 

à la formation de cette masse d’eau puisse s’étendre à la mer Ligure lors d’épisodes 

convectifs de grande ampleur (Smith et al., 2008), le Golfe du Lion en reste le principal 

pourvoyeur. Par ailleurs, la partie la plus profonde de l’eau qui passe par le détroit 

Siculo-tunisien coule et se mélange avec la WMDW sous-jacente en Mer Tyrrhénienne, 

formant l’eau Tyrrhénienne dense (Tyrrhenian Dense Water : TDW).  Située en dessous 

de la LIW et au-dessus de la WMDW, la TDW suit la courantologie de l’une ou l’autre 

des deux masses d’eau selon la bathymétrie. Elle se mélange en cours de son 

écoulement avec ces deux masses d’eau. 

L’EMDW a deux origines attestées par les observations historiques : soit le cascading 

de l’Adriatic Deep Water (AdDW) qui se forme dans la mer Adriatique moyenne, soit 

l’Aegean Deep Water (AeDW) qui se forme en mer Égée (Millot et Taupier-Letage, 

2005). L’AdDW à une température de 13,3°C et une salinité de 38,7 (Fig. 2 et 3 ; Manca 

et al., 2002). L’AeDW a une température T de ~14°C et une salinité S de ~39,1 (Fig. 2 

et 3 ; Manca et al., 2002). 

Jusque dans les années 1990, l’AdDW constituait 65 % des apports de l’EMDW (par ex. 

Pollak, 1951 ; Wüst, 1961 ; Robinson et al., 1992). En hiver, les eaux de l’Adriatique Nord, 

adoucies par les apports du fleuve du Pô, sont refroidies par la Bora. Elles coulent alors 

en Adriatique centrale et cascadent en Adriatique sud, en s’y mélangeant avec la 

branche de la LIW qui y rentre. Ces eaux sortent de l’Adriatique et s’écoulent sur le 

fond du bassin Ionien, bien plus profond (>2000 m). Entre 1990 et 1995, il a été mis en 

évidence que la AeDW n’était la masse d’eau prédominante de la EMDW (Theocharis 

et al., 1999 ; Schröder et al., 2006). Une nouvelle source, la Cretan Deep Water (CDW) 

est à l’origine de ce changement majeur dans la composition de la EMDW. Durant cette 

période, cette eau très dense déborde de la mer Égée et augmente la contribution des 

masses d’eau de cette mer à la formation de l’EMDW. Depuis cet épisode, nommé 

Eastern Mediterranean Transient (EMT), le contributeur majoritaire de la EMDW est 

redevenu l’AdDW. Une étude récente basée sur l’isotopie des isotopes de l’oxyène et 

la reconstitution de la température de surface (par Mg/Ca et alkenones) a mis en 

évidence cinq périodes d’augmentation de la production d’eaux profondes en mer 

Égée au cours des 1500 dernières années (Incarbona et al., 2016). Ces résultats ont mis 

en évidence une extrême sensibilité des zones de productions de la EMDW aux 

changements récents et passés des conditions climatiques. 

Les temps de résidence des eaux du fond de la Méditerranée sont de 20-100 ±20 ans 

pour le bassin occidental et 50-100 ±20 ans pour le bassin oriental (Béthoux et al., 1990 

; Theocharis et al., 1999).  
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 LES SAPROPÈLES ET LES ÉPISODES D’ANOXIE DES EAUX PROFONDES 

MÉDITERRANÉENNES 

1.2.1 Généralités sur les dépôts riches en matière organique : sapropèles et ORL 

Les sapropèles sont des dépôts sédimentaires riches en matière organique, qui n’a pas 

été reminéralisée (du grec sapros, putride ; pelos, le sol). En Méditerranée, ces dépôts 

riches en matière organique sont identifiables dans les séquences sédimentaires par 

des niveaux de couleur gris foncé à noir, ou même vert olive (par ex. Kullenberg, 1952 

; Olausson, 1961 ; Murat et Got, 1987). Leur taux de matière organique est typiquement 

de 1 à 10 % (Emeis et al., 1998 ; Möbius et al., 2010). Le terme « sapropèle » est sensu 

stricto réservé à des dépôts sédimentaires où la teneur en matière organique est 

supérieure à 1% wt (pourcentage massique) (Kidd, B., 1978), tandis que les sédiments 

« sapropéliques » se réfèrent aux sédiments à la matière organique supérieure à 0,5% 

wt seulement (Murat et Got, 2000). Les sapropèles de la Méditerranée orientale sont 

numérotés pour le Quaternaire S[i], S1 étant le plus récent. Les niveaux de sapropèles 

sensu stricto sont peu fréquents en Méditerranée occidentale (Murat, 1999), les 

épisodes sapropéliques l’étant plus. Ces niveaux ont alors été tous nommés ORL 

(Organic Rich Layer) par la communauté scientifique (Cramp et O’Sullivan, 1999 ; 

Rogerson et al., 2008). La nomenclature de ces ORL est moins standardisée, si ce n’est 

que le dernier est souvent noté ORL1. 

La durée des cinq sapropèles les plus récents peut varier selon les carottes étudiées, 

mais se corrèle généralement avec les variations bien datées de δ18O mesurés dans des 

spéléothèmes de la grotte Soreq en Israël (Bar-Matthews et al., 2000) (Fig. 8). Parmi ces 

cinq derniers sapropèles, le plus développé est le sapropèle S5 qui s’est déposé entre 

128,3 et 120,9 cal ka BP (Grant et al., 2012). Les teneurs en Corg peuvent y atteindre de 

7-8%wt, voir 15%wt au large de Chypre (Marino et al., 2007). 

Les laminations submillimétriques à millimétriques des sapropèles sont généralement 

le litage originel des sédiments, et impliquent une très faible bioturbation sur le fond 

marin au moment du dépôt des sapropèles. La faune benthique et les foraminifères 

benthiques y sont le plus souvent absents (Rohling et al., 1993). Cela indique un milieu 

anoxique, ou pour le moins très disoxique, qui empêche la colonisation du fond marin 

par ce taxon emblématique. Dans certains sapropèles, des foraminifères benthiques 

peuvent y être présent en faible quantité, occasionnellement ou tout au long de 

l’événement. Cela indique des conditions anoxiques moins sévères sur le fond marin 

(Van Straaten, 1972 ; Nolet et Corliss, 1990 ; Rohling et al., 1993, 1997 ; Nijenhuis et al., 

1996 ; Schmiedl et al., 2003, 2010). 
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Bien que la couleur et le taux de Corg des laminations visibles aient été les critères 

essentiels de détermination d’un épisode sapropélique, ce n’est plus le cas 

actuellement. En effet, le Corg s’oxyde fréquemment après son dépôt, lorsque 

l’environnement sédimentaire devient plus riche en oxygène (De Lange et al., 1989, 

2008 ; Higgs et al., 1994 ; Thomson et al., 1995, 1999). Ainsi, certains sapropèles pauvres 

en Corg peuvent être dus à une ré-oxydation de la matière organique, et des méthodes 

alternatives ont ainsi été mises en place dans le but de mieux discriminer la présence 

de ces niveaux. Le rapport élémentaire Ba/Al a notamment été utilisé (Higgs et al., 1994 

; Thomson et al., 1995 ; van Santvoort et al., 1996, 1997 ; De Lange et al., 2008). En effet, 

le baryum de la matière organique se remobilise peu, tandis que l’aluminium 

représente la fraction terrigène du sédiment. Ainsi, les variations géochimiques du 

rapport Ba/Al se corrèlent relativement bien aux variations de la teneur en Corg pour 

les carottes peu oxydées (Mercone et al., 2000, 2001). L’absence de faunes benthiques 

est également un indicateur fort d’un épisode sapropélique dit « fantôme » (Emeis et 

al., 2000a). 

Figure 8 Position des sapropèles au cours des 140 derniers ka en méditerranée orientale (notés avec un dièse), 

identifiés dans les enregistrements de δ18O (A) et δ13C (B) de spéléothèmes de la grotte Soreq (Israël). L’assemblage 

des spéléothèmes utilisés est reportée au-dessus de la courbe de δ18O.  Figure d'après Bar-Matthews et al. (2000). 
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1.2.2 Formation des sapropèles 

Si la préservation du Corg au cours des épisodes de dépôts des sapropèles nécessite 

une anoxie plus ou moins sévère de l’eau du fond de la Méditerranée orientale, cette 

anoxie peut être expliquée par deux processus non exclusifs. D’une part, une 

productivité primaire intense peut induire l’export d’une grande quantité de Corg vers 

le bassin profond, et excéder les processus de reminéralisation de la matière organique 

(respiration bactérienne notamment). D’autre part, la ventilation des eaux de fond peut 

être fortement ralentie, ou cesser. Ceci a pour conséquence de limiter l’oxygénation 

des masses d’eau du fond du fait du ralentissement voir de l’arrêt de masses d’eaux 

advectées sur le fond et d’induire rapidement une anoxie du fond de la Méditerranée 

d’autant plus importante que la productivité primaire est forte en surface. Même si des 

différences importantes de durée et de puissance existent entre les sapropèles, des 

cyclicités fortes de 21 ka, 100 et 400 ka ont été observés dans les dépôts de sapropèles 

au cours du Quaternaire (Rossignol-Strick et al., 1982 ; Rossignol-Strick, 1985 ; Lourens 

et al., 1996 ; Kroon et al., 1998). Les dépôts de sapropèles ont été associés aux 

minimums de précession des équinoxes correspondant à des périodes de maximum 

d’insolation et de précipitation de mousson sur le Nord de l’Afrique (Rossignol-Strick 

et al., 1982 ; Rossignol-Strick, 1985 ; Larrasoaña et al., 2003, 2013 ; Zhao et al., 2011, 

2012 ; Rohling et al., 2015 ; Grant et al., 2016). 

 

1.2.3 Mousson africaine et apports fluviatiles à la Méditerranée 

Le contraste existant entre la forte capacité calorifique et l’inertie thermique des océans, 

et la faible capacité calorifique et l’inertie thermique des continents induit un 

phénomène de mousson en Afrique du Nord. Lorsque la précession des équinoxes 

était plus faible, correspondant à une insolation d’été reçue par la terre plus forte aux 

moyennes latitudes, et à un contraste saisonnier terre – mer de T°C accru, la zone de 

convergence intertropicale (ITCZ) et la ceinture de pluie associée étaient alors 

localisées à de plus hautes latitudes nord. Les précipitations d’été étaient alors plus 

intenses au nord de l’Afrique, notamment en Ouganda, au sud du Soudan et en 

Éthiopie. Lors de ces périodes, l’actuel désert du Sahara était une savane (dit Sahara 

Vert) parcourue par des paléo-fleuves (Larrasoaña et al., 2003 ; Osborne et al., 2008 ; 

Paillou et al., 2009, 2012 ; Drake et al., 2011 ; Skonieczny et al., 2015). Les précipitations 

dépassent alors l’évaporation dans l’immense bassin versant du Nil, qui prend sa source 

en Ouganda (Nil Blanc) et en Éthiopie (Nil Bleu) (Blanchet et al., 2015 ; Wagner et al., 

2018). L’humidité importante de la région par rapport au désert actuel est attesté, par 

exemple, par l’importance du réseau de drainage fossile (références ci-dessus), le 
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niveau des lacs et paléo-lacs (Gasse, 2000 ; Berke et al., 2012 ; Garcin et al., 2012 ; 

Forman et al., 2014 ; Junginger et al., 2014 ; Bloszies et al., 2015 ; Wagner et al., 2018), 

la couverture végétale estimée par le pourcentage de plante en C4 (Blanchet et al., 

2014), les précipitations estimées par le δDwax (Marshall et al., 2011 ; Costa et al., 2014), 

la productivité primaire des lacs grâce au TOC (Wagner et al., 2018), et la charge 

sédimentaire grâce au rapport Ba/Ca ou au rapport smectite/illite (Zhao et al., 2012, 

2016 ; Ehrmann et al., 2016). De nombreuses preuves archéologiques attestent de 

l’établissement de l’homme à cette période dans la région, avec la pratique de la chasse 

d’animaux de savane et de l’élevage, de cités et de cultures adaptées à un écosystème 

plus humide qu’actuellement, et qui ont disparus avec l’aridification ultérieure du 

Sahara, à partir de 6-4 cal ka BP. Bien que le débit du Nil soit plus important durant ces 

évènements (Revel et al., 2010 ; Zhao et al., 2012, 2016), il reste difficile d’estimer 

quantitativement l’augmentation de ce débit.  

La charge sédimentaire accrue du Nil et des paléo-fleuves tels que la rivière de Kufrah 

et Sahabi (Drake et al., 2011 ; Paillou et al., 2012) amènerait plus de nutriments 

(phosphates, nitrates et fer) en Méditerranée, ce qui augmenterait la productivité 

primaire (Castradori, 1993 ; van Santvoort et al., 1997). L’augmentation de cette 

productivité primaire induit un export plus fort de Corg vers le fond, où il est 

reminéralisé en consommant du dioxygène dissous. Cet export est alors plus important 

que la ventilation des eaux de fond, ce qui mène à leur anoxie et à une bonne 

préservation du Corg dans les sédiments. Toutefois, une productivité accrue n’est pas 

en mesure d’expliquer à elle seule le développement de l’anoxie profonde, au moins 

pour le S1 (Grimm et al., 2015). Parallèlement à l’export de nutriments, les apports d’eau 

fluviatile accrus en Méditerranée orientale abaissent la salinité de surface de ce bassin. 

Or, la forte salinité de surface est à l’origine de la convection profonde en Méditerranée 

orientale, et un débit des fleuves fortement accru, notamment du Nil, pourrait 

permettre de ralentir, voire d’arrêter, la convection et le renouvellement de l’oxygène 

du fond de la Méditerranée orientale, en stratifiant les masses d’eau. Dans des modèles 

de circulation océanique, différentes hypothèses de débit du Nil ont été utilisées : 2X 

(Cornuault et al., 2018), 2,7X (Grimm et al., 2015), 4X (Cornuault et al., 2018) ou 5X 

(Vadsaria et al., 2019) le débit moderne pré-Aswan (5358 m3.s-1). Toutefois, ces 

hypothèses sont encore arbitraires et ne reposent pas sur une estimation précise du 

débit passé du Nil. Néanmoins, il a été que cet apport d’eau douce dans le bassin 

oriental pourrait être suffisant pour inverser le gradient est-ouest de salinité en 

Méditerranée, ainsi que la circulation thermohaline interne à cette mer (Thunell et 

Williams, 1989). Cette inversion de la circulation aurait ainsi diminué la ventilation de 

l’EMDW. Il a été ensuite estimé que le gradient de salinité de surface entre les bassins 

avait pu être réduit de 75%, mais pas inversé (Rohling et De Rijk, 1999). 
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1.2.4 Niveau marin et échanges d’eau avec l’Atlantique Nord 

La section précédente s’est attachée à expliquer comment un apport d’eau douce 

fluviatile est un facteur de la mise en place des sapropèles. Toutefois, compte tenu de 

la salinité très élevée de la Méditerranée orientale, bien supérieure à celle de la 

Méditerranée occidentale, et encore plus de l’Atlantique Nord, la MAW qui entre dans 

le bassin oriental peut être considérée comme une eau pouvant entraîner une 

diminution significative de la salinité des eaux de surface de la Méditerranée orientale 

qui peuvent atteindre 39‰ (Fig. 2) à l’Est du bassin oriental. Il a été alors proposé que 

les flux d’eau de surface entre l’Atlantique Nord et le basin occidental d’une part et les 

bassins occidental et oriental d’autre part pouvaient être réduits de moitié durant les 

périodes glaciaires par rapport aux interglaciaires (Bryden et Stommel, 1984 ; Rohling, 

1994 ; Mikolajewicz, 2011). Cette diminution serait liée à une baisse du niveau marin 

de 120 m et de la morphologie étroite et surtout peu profonde des détroits de Gibraltar 

et Siculo-Tunisien (Mikolajewicz, 2011). Ainsi, durant les périodes de déglaciations, 

l’apport plus important d’eaux peu salées d’origine Atlantique pourrait se surimposer 

aux apports fluviatiles (Mikolajewicz, 2011). 

Le modèle couplé océan et bio-géochimie utilisé par Grimm et al. (2015) s’est ainsi 

montré incapable d’atteindre l’anoxie de la EMDW suffisamment rapidement pour le 

développement du S1, avec la seule augmentation du débit du Nil (même en testant 

un débit ~3X le débit moderne pré-Aswan) et des apports en nutriments associés. Un 

pré-conditionnement du bassin durant 6 ka, c’est-à-dire depuis le dernier événement 

de Heinrich (HE1) a alors été proposé pour atteindre l’anoxie sans mettre en jeu des 

débits fluviatiles déraisonnables. Ce pré-conditionnement correspond effectivement à 

un abaissement de la salinité de surface en Méditerranée grâce à l’apport important 

de MAW depuis le bassin occidental. Un tel phénomène, également attesté dans un 

autre modèle récent (Vadsaria et al., 2019), est pour le moment uniquement discuté 

pour le S1, où il est de plus cohérent avec des études récentes (Wu et al., 2019). 

L’impact du niveau marin sur le développement des sapropèles pourrait être étendu à 

d’autres sapropèles que le S1, et pourrait être une des causes de la variabilité dans 

l’épaisseur et la chronologie des sapropèles, selon la concomitance des variations du 

niveau marin et de l’intensification du régime de pluie de la mousson africaine. 

 

1.2.5 Mer Noire 

Olausson (1991) a proposé qu’une formation d’eau superficielle peu saline en mer 

Noire pourrait être un processus important du dépôt des sapropèles en Méditerranée 

orientale. L’eau de surface de la mer Noire est bien moins salée que la Méditerranée 
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(~18‰ en mer Noire, contre ~39‰ en Méditerranée Orientale), et est séparée de 

celle-ci par le détroit du Bosphore caractérisé par une faible bathymétrie (maximum : 

124 m). Pendant les périodes glaciaires, le niveau marin est plus bas que ce seuil, et la 

mer Noire deviendrait alors encore moins salée. Lorsque le niveau marin augmente lors 

des déglaciations, un flux d’eau saline en provenance de Méditerranée dans les eaux 

intermédiaires chasserait l’eau moins salée de la surface de la mer Noire en retour 

(Badertscher et al., 2011). Ce mécanisme n’est pas attesté pour le S1, puisque la plus 

récente intrusion d’eau salée en mer Noire est datée de 9,5–9,3 cal ka BP, alors que le 

S1 commence à 10.5 cal ka BP (Lambeck et al., 2007 ; Aksu et al., 2016). Pour d’autres 

sapropèles (comme le S5), la chronologie des reconnexions entre la Méditerranée et la 

mer Noire est méconnue et ce mécanisme ne peut pas être exclu. 
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 LE TRACEUR εND : PRÉSENTATION ET APPLICATION AU BASSIN 

MÉDITERRANÉEN 

1.3.1 Généralité sur la composition isotopique du Nd dans les roches et les 

réservoirs à la surface de la Terre 

Le néodyme appartient au groupe des lanthanides (éléments des terres rares) et 

comporte 7 isotopes naturels ayant les masses 142, 143, 144, 145, 146 et 150.  Parmi 

ces isotopes, le 143Nd est un isotope radiogénique, issu de la décroissance radioactive 

de l’isotope 147Sm. Les comportements physico-chimiques du Sm et du Nd sont très 

proches, car le Sm est également un lanthanide, de même valence (+3) et de rayon 

ionique voisin de celui du Nd (0,96 Å pour le Nd et 1,0 Å pour le Sm). Ainsi, les 

différences d’abondances relatives entre ces deux éléments des terres rares sont faibles 

dans les compartiments terrestres. Cette différence provient de l’hygromagmaphilie 

plus grande du néodyme par rapport au samarium, due à la différence de rayon ionique. 

En conséquence, le néodyme est enrichi dans la croûte continentale et appauvri dans 

le manteau, comparativement au samarium. 

La désintégration alpha du 147Sm en 143Nd se produit selon une période de demi-vie 

de 1,06. 1011 ans. La désintégration alpha de l’autre isotope radioactif naturel du 

samarium (148Sm) en 144Nd, est bien plus lente : sa période de demi-vie est de 7.1015 

ans. Cette période est suffisamment longue pour que cette production de 144Nd soit 

négligeable dans un échantillon naturel à la surface de la Terre. Par conséquent, dans 

un système clos l’abondance de l’isotope 144Nd peut être considérée comme stable au 

cours du temps, tandis que l’abondance de l’isotope 143Nd augmente au cours du 

temps du fait de la désintégration du 147Sm. Par conséquent, pour un système clos,  

l’évolution au cours du temps de l’abondance de l’isotope 143Nd normalisé à l’isotope 

144Nd est alors décrite par l’équation suivante :(
𝑁𝑑 

143

𝑁𝑑 144 )
𝑡
= (

𝑁𝑑 
143

𝑁𝑑 144 )
𝑖
+ (

𝑆𝑚 
147

𝑁𝑑 144 )
𝑡
. (𝑒𝜆𝑡 − 1) 

où (143Nd/144Nd)t représente le rapport isotopique mesuré dans l’échantillon; 

(143Nd/144Nd)i représente le rapport isotopique initiale (au moment de fermeture du 

système) de l’échantillon; (147Sm/144Nd)t représente le rapport isotopique mesuré dans 

l’échantillon; λ représente la constante de désintégration du 147Sm (λ=6,54x10-12 an-1). 

Selon l’âge de leur formation et leur histoire géologique, les roches à la surface de la 

terre n’ont donc pas le même rapport isotopique 143Nd/144Nd.  

Comme le Sm et le Nd ont des propriétés physico-chimiques assez similaires, ces deux 

terres rares sont peu différenciées au cours des processus de la géodynamique interne 

et externe de la Terre et la gamme des rapports 147Sm/144Nd des roches et des 

différents réservoirs de la terre est relativement petite, impliquant également une 
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étroite gamme de rapports 143Nd/144Nd. Par convention, le rapport 143Nd/144Nd d’un 

échantillon est alors normalisé par la valeur à l’actuel d’un modèle établi par DePaolo 

et Wasserburg (1976) appelé CHUR (Chondritic Uniform Reservoir). Ce modèle consiste 

en l’estimation de la composition isotopique en Nd qu’aurait une Terre non 

différenciée (la chondrite initiale) depuis sa création jusqu’à l’actuel, sous le seul 

contrôle des désintégrations nucléaires se produisant (Fig. 9). La valeur actuelle du 

CHUR a été estimée à 0,512638 et représente la composition isotopique moyenne 

actuelle globale de la terre (Jacobsen et Wasserburg, 1980). 

 

La valeur de l’εNd se définit par l’équation suivante (DePaolo et Wasserburg, 1976) : 

𝜖𝑁𝑑 =

(
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. 104 

où (143Nd/144Nd) échantillon représente le rapport isotopique mesuré dans l’échantillon ; 

(143Nd/144Nd) CHUR représente le rapport isotopique du CHUR à l’actuel (0,512638 ; 

Jacobsen et Wasserburg, 1980). 

 

 

Figure 9 Évolutions temporelles du rapport isotopique 143Nd/144Nd et de la valeur de l’Nd du modèle CHUR et de 

roches injectées dans la croûte continentale ou issue du manteau (croûte continentale et manteau) au cours du 

temps (d’après O’Nions et al., 1978). 
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L’εNd des roches différenciées de la croûte (comme les granites) sera négatif (de -47 à 

0) alors que les roches provenant du manteau (comme les basaltes) seront 

caractérisées par des valeurs positives, dites radiogéniques (jusqu’à +10) (Hemond et 

al., 1993 ; Lázaro et García-Casco, 2008) (Fig. 9). L’εNd d’une roche croît avec le temps, 

puisque l’abondance du 143Nd augmente dans l’échantillon aux dépens du 147Sm 

présent ; par exemple, les formations archéennes du Canada ont des valeurs 

s’échelonnant entre -47 et -25 (Thrane, 2002), tandis que les formations cambrio-

ordoviciennes des Appalaches ont des valeurs comprises entre -13 et –5 (Patchett et 

al., 1999). Une compilation de la composition isotopique en Nd des différentes marges 

continentales a été effectuée par Jeandel et al. (2007) (Fig. 10). Cette compilation donne 

également la composition isotopique en Nd à grande échelle des grands bassins 

versants à partir de la composition de sédiments détritiques marins d’origines fluviatile 

et éolienne.  

 

 

Figure 10 Compilation de Jeandel et al. (2007) de la composition isotopique en Nd (εNd) des marges continentales 

(en haut), et carte extrapolée réalisée à partir de la composition des sédiments charriés par les principaux systèmes 

fluviatiles et leurs bassins versants associés (en bas). 



34 

 

 

1.3.2 Sources continentales de Nd dans le bassin Méditerranéen 

Une carte à plus haute résolution spatiale des marges continentales de la Méditerranée 

a été constituée récemment par Ayache et al. (2016) (Fig. 11). La distribution des 

données y est très satisfaisante pour le pourtour nord et est de la Méditerranée, ainsi 

que pour le Maroc, mais est très lacunaire pour le pourtour Sud de la Méditerranée. Ce 

sous-échantillonnage a été résolu par l’extrapolation des quelques points de données 

disponibles aux zones dont la géologie et l’âge sont semblables (Ayache et al., 2016). 

Cette approche, certes nécessaire et optimale pour répondre aux besoins de la 

modélisation, induit toutefois une faible contrainte sur la signature isotopique du Nd 

du pourtour libyen et égyptien, finalement contraint par une seule donnée 

géochimique. 

 

Figure 11 Distribution spatiale de la composition isotopique en Nd (εNd) des marges continentales (d’après Ayache 

et al., 2016). 

Des tendances se dessinent à l’échelle du bassin méditerranéen dans la Figure 11, avec 

des signatures isotopiques moins radiogéniques (εNd compris entre -8,5 et -12,5) à 

l’ouest d’une limite située autour de 20°E de longitude et plus radiogénique (εNd 

compris entre 5,5 et -7) à l’est de cette même limite. Les seules exceptions notables à 

cette grande tendance sont localisées à l’est de Chypre (εNd = -10,5), en Corse et en 

Sardaigne (εNd entre -4,5 et 5), ainsi qu’au niveau des zones volcaniques italiennes 

(εNd compris entre 5 et -2,5). À l’est, la région du Sinaï, la bordure du Proche-Orient, 

ainsi qu’une partie de la marge continentale Sud de la Turquie ont les signatures 

isotopiques les plus radiogéniques (εNd compris entre 5,5 et 3).  
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La carte la plus récente de la signature isotopique en Nd des sédiments marins 

méditerranéens est issue d’une base de données compilée par Blanchet (2019) 

présentée ci-dessous (Fig. 12). 

 

Figure 12 Composition isotopique en Nd des sédiments marins de la Méditerranée d’après Blanchet, (2019). A. 

Compilation et extrapolation des compositions isotopiques de Sr et de Nd ; B. et C. précédentes extrapolations de 

la composition en Nd et Sr du sédiment marin méditerranéen. 

Ces cartes mettent en évidence que le fond actuel de la mer Levantine est 

majoritairement composé de sédiments détritiques, en provenance du Nil et des 

marges continentales adjacentes constituées de sédiments volcaniques (Krom et al., 

1999 ; Weldeab et al., 2002a). Les valeurs d’Nd les plus radiogéniques se situent dans 

l’Est de la mer Levantine ainsi qu’en mer Égée. Le nord de la mer Tyrrhénienne se 

caractérise également par des valeurs d’Nd assez radiogéniques comparativement 

aux valeurs observées pour l’ensemble du bassin occidental. La source terrigène la plus 

importante de néodyme radiogénique de l’est du bassin Levantin correspond au 

matériel sédimentaire charrié par le Nil. Les poussières éolienne provenant de l’Afrique 

du Nord (Sahara et autres provinces sources) constituent une source de matériel 

terrigène importante à la sédimentation des bassins profonds de la Méditerranée 

(Jilbert et al., 2010 ; Padoan et al., 2011 ; Scheuvens et al., 2013) caractérisées par des 

valeurs d’Nd non-radiogéniques comprises entre -11 et -15 suivant les zones sources 

d’alimentation (Revel et al., 2010 ; Padoan et al., 2011 ; Scheuvens et al., 2013). 
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Les sédiments charriés actuellement par le Nil sont très radiogéniques (εNd compris 

entre -3 et +3 ; Padoan et al., 2011 ; Blanchet et al., 2013 ; Garzanti et al., 2015; Fig. 13), 

car ils proviennent principalement de la branche du Nil Bleu, qui prend sa source dans 

les terrains basaltiques du haut-plateau Ethiopien (Padoan et al., 2011 ; Garzanti et al., 

2015). La branche du Nil Blanc, qui prend sa source dans le craton de l’Ouganda, charrie 

des sédiments très peu radiogéniques (εNd pouvant atteindre ~ -32 ; Blanchet et al., 

2015). Cependant au cours de son parcours dans le Sud du Soudan, la branche du Nil 

Blanc traverse des zones de marais (le Sudd) qui piège la plus grande partie des 

sédiments (Garzanti et al., 2015). Ainsi, si la branche du Nil Blanc est majoritaire en 

termes de débit à la confluence à Khartoum, sa charge sédimentaire ne correspond 

qu’a 3±2% de la charge sédimentaire total au niveau du delta du Nil. Le reste de cette 

charge sédimentaire est constituée du Nil Bleu (61±5%) et de la rivière Atbara (35±4%) 

(Garzanti et al., 2006). Ces estimations diffèrent peu des travaux précédents, qui 

assignaient ~71% de la charge sédimentaire au Nil Bleu, ~25% à la rivière Atbara et 

~4% au Nil Blanc (Adamson et al., 1980 ; Foucault et Stanley, 1989 ; Williams et al., 

2003). Les études, basées sur la granulométrie des sédiments, leur pétrographie et leur 

contenu en minéraux denses ont été confirmés plus récemment par la composition 

isotopique en Nd et Sr de ces sédiments (Padoan et al., 2011). 

Figure 13 Composition isotopique en Nd de la poussière éolienne du Sahara oriental, du Nil et de ses tributaires 

(Revel et al., 2010 ; Padoan et al., 2011 ; Scheuvens et al., 2013 ; Blanchet et al., 2013 ; Garzanti et al., 2015) 
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1.3.3 Le cycle du néodyme dans l’océan global 

Le néodyme est peu concentré dans l’océan (de l’ordre de quelques ppt) et est présent 

à 90-95% sous forme dissoute, le reste étant dans la phase particulaire (Jeandel et al., 

1995). Les apports élémentaires de Nd à l’océan proviennent (1) des échanges existants 

entre l’eau de mer (absorption/désorption) et le matériel éolien apporté depuis les 

zones désertiques par les vents (Goldstein et al., 1984 ; Goldstein et Hemming, 2003 ; 

Rousseau et al., 2015) ; (2) des échanges existants entre l’eau de mer 

(absorption/désorption) et le matériel terrigène apporté par les fleuves ainsi que des 

apports dissous de Nd fluviatile (Goldstein et Jacobsen, 1987 ; Rousseau et al., 2015); 

(3) de processus dits d’échange à la marge appelé Boundary Exchange (Lacan et 

Jeandel, 2005 ; Singh et al., 2012 ; Stichel et al., 2012 ; Pearce et al., 2013) (Fig. 14). 

Les fleuves et les rivières transportent le Nd sous forme dissoute ou particulaire en 

quantité significative, bien que 70% du Nd dissous soit soustrait par les sédiments des 

estuaires (Elderfield et al., 1990 ; Sholkovitz, 1993 ; Ingri et al., 2000). Le flux total de Nd 

par les apports fluviatiles a été estimé entre 2,6.105 et 3,4.105 kg.an-1 (Goldstein et 

Jacobsen, 1987 ; Arsouze et al., 2009 ; Rempfer et al., 2012), l’abondance variant 

notablement localement selon l’altérabilité des terrains du bassin versant (Bayon et al., 

2015). Il a été montré récemment que ces apports par les fleuves pouvaient dans 

certains contextes être importants et induire une saisonnalité dans la composition 

isotopique du Nd des mers marginales, comme cela a été mis en évidence dans le golfe 

du Bengale (Yu et al., 2018). 

Le matériel éolien échange une faible proportion de son néodyme lors de la chute des 

particules dans la colonne d’eau. Les apports de Nd lithogénique à l’océan par les 

poussières éoliennes restent pour autant mal estimés avec des taux de dissolution du 

matériel éolien variant selon les études entre 2 et 50 % (Greaves et al., 1994 ; Henry et 

al., 1994 ; Jeandel et al., 1995 ; Tachikawa et al., 1999). Les estimations de flux dissous 

globaux d’origine éolienne se basent sur une proportion faible de dissolution du Nd 

particulaire, avec un flux de l’ordre de 1.108 à 2,6.108 g(Nd)/an (Arsouze et al., 2009 ; 

Rempfer et al., 2012).  

Les apports hydrothermaux de Nd dissous sont très importants à l’aplomb des fumeurs 

noirs et des dorsales, avec des teneurs en Nd dissous pouvant atteindre jusqu’à 500 

fois la teneur moyenne des océans (Chavagnac et al., 2006). Toutefois, les oxydes et 

hydroxydes qui précipitent à leurs abords sont de très bons puits pour le Nd dissous, 

et ces sources locales sont considérées comme des puits à plus large échelle (Goldstein 

et O’Nions, 1981 ; Piepgras et Wasserburg, 1985 ; German et al., 1990 ; Halliday et al., 

1992). 
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Ces sources de Nd lithogénique ne peuvent expliquer à elles seules la distribution des 

concentrations et des compositions isotopiques en néodyme de l’océan global. Il existe 

en effet une incohérence entre la distribution spatiale de la concentration en Nd dans 

l’océan et celle de la composition isotopique en Nd global (Bertram et Elderfield, 1993 

; Jeandel et al., 1995, 1998 ; Tachikawa et al., 1997, 1999 ; Lacan et Jeandel, 2001). 

Elderfield et al. (1988) a montré que la concentration en néodyme augmentait avec la 

profondeur d’eau le long de la circulation thermohaline dans les divers océans, 

impliquant un comportement du Nd dissous voisin du celui des silicates dont le temps 

de résidence est d’environ 20 000 ans (Broecker et Peng, 1992). À l’inverse, la 

composition isotopique du Nd (Nd) indique des variations entre les différents bassins 

océaniques, suggérant un temps de résidence du Nd plus court (360 à 700 ans, 

(Tachikawa et al., 2003 ; Siddall et al., 2008 ; Rempfer et al., 2011) que le temps de 

brassage global des eaux océaniques estimé à environ 1000 ans (Broecker et al., 1982). 

Afin de réconcilier concentration et composition isotopique du Nd, l’existence 

d’interactions dissous/particulaire dans la colonne d’eau a été envisagée (Bertram et 

Elderfield, 1993 ; Tachikawa et al., 1999, 2003). A la surface des océans, le Nd dissous 

est soustrait par adsorption sur les particules marines (scavenging). Les particules alors 

exportées verticalement à de plus grandes profondeurs de l’océan où le Nd est 

partiellement remis en solution (« reminéralisation »). Le rôle majeur de ce cycle vertical 

a été confirmé par les tentatives de modélisation du cycle du Nd (Siddall et al., 2008). 

Cependant, toutes les études qui se penchèrent sur la quantification des flux du Nd 

n’ont pas permis d’équilibrer le bilan global du Nd dans l’océan en ne considérant que 

les apports fluviatiles et éoliens (Bertram et Elderfield, 1993 ; Tachikawa et al., 2003 ; 

van de Flierdt et al., 2004 ; Arsouze et al., 2007, 2009).  

Lacan et Jeandel (2005) ont alors avancé dans la résolution de ce paradoxe en 

proposant un mécanisme supplémentaire d’interaction, cette fois entre le Nd dissous 

de l’eau de mer et le Nd des sédiments des marges continentales. Le sédiment jouerait 

ainsi un rôle de puits (absorption) ou de source (désorption et dissolution) de néodyme 

au cours du temps, avec des effets sur la signature en εNd de l’eau après cet échange 

à la marge (Boundary Exchange). Cet échange intervenant dans les masses d’eau de 

fond pourrait ainsi expliquer une modification de l’εNd d’une masse d’eau au contact 

d’une marge océanique sans en changer la concentration (Lacan et Jeandel, 

2005).  Lacan et Jeandel (2005) ont par ailleurs mis en évidence l’impact que pouvait 

avoir le phénomène de Boundary Exchange sur la composition isotopique de Nd des 

masses d’eau océanique en plusieurs endroits de l’océan. Les mécanismes en jeu dans 

les processus dits d’échange à la marge ne sont actuellement pas bien compris et font 

encore l’objet de débats dans la communauté scientifique, car de nombreuses marges 

semblent ne pas être une source significative de Nd à l’océan. Notamment, une étude 
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récente a montré que l’échange isotopique de Nd à la marge islandaise était limité aux 

abords des embouchures de fleuves, quand bien même la marge islandaise soit très 

riche en particules terrigènes volcaniques très altérables et de composition isotopique 

en Nd distinctes de la composition de l’eau de mer environnante (Morrison et al., 2019). 

De même, le Boundary Exchange semble être un phénomène local et limité, 

lorsqu’étudié dans la mer de Chine du Sud (Wu et al., 2015a) et dans le Golfe du 

Bengale (Yu et al., 2018) où les apports terrigènes sont très forts avec des compositions 

isotopiques de Nd contrastés à celles des océans environnants. 

Néanmoins, les modélisations du cycle du Nd suggèrent que le Boundary Exchange est 

la source majeure de Nd dans l’Océan (Arsouze et al., 2007, 2009 ; Rempfer et al., 2011). 

Le flux de Nd libéré par les marges océaniques est estimé selon les auteurs entre 5,5. 

109 et 1,1. 1010 g (Nd)/an (Arsouze et al., 2009 ; Rempfer et al., 2011), soit 90-95 % du 

flux total de Nd dans l’eau de mer (Arsouze et al., 2009 ; Rempfer et al., 2011). Le temps 

de résidence du Nd a alors été estimé entre 350 et 1000 ans (Tachikawa et al., 1999, 

2003 ; Arsouze et al., 2009). Un tel temps de résidence est bien inférieur aux 1500 ans 

nécessaires pour le brassage des océans par la circulation thermohaline (Broecker et 

al., 1982). 

 

En l’absence d’apports lithogéniques de Nd importants, le Nd peut être considéré 

comme un traceur conservatif de la circulation (Lacan et Jeandel, 2004). Ceci signifie 

que la composition isotopique du Nd pour une masse d’eau donnée ne sera modifiée 

que par mélange avec une masse d’eau de composition isotopique différente. 

 

Figure 14 Sources et puits de néodyme dans les océans. Repris de GEOTRACES (URL : 

http://www.geotraces.org/science/science-plan#). 
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1.3.4 L’εNd comme traceur océanique à l’actuel, application au bassin 

méditerranéen 

Les premières analyses de l’εNd sur l’eau de mer actuelle ont commencé avec les 

travaux pionniers de G. Wasserburg au California Institute of Technology (Piepgras et 

al., 1979 ; Jacobsen et Wasserburg, 1980 ; Piepgras et Wasserburg, 1980, 1982, 1985 ; 

Stordal et Wasserburg, 1986 ; Spivack et Wasserburg, 1988). Depuis ces premiers 

travaux, l’intérêt porté par la communauté scientifique n’a pas cessé de croître afin de 

contraindre les échanges pouvant se faire entre les continents et les océans (par ex. 

Siddall et al., 2008 ; Molina-Kescher et al., 2014), comprendre les sources et les puits 

des éléments des terres rares dans l’océan (ex. Tachikawa et al., 1999 ; Jeandel et al., 

2007 ; Arsouze, 2008 ; Rempfer et al., 2011 ; Yu et al., 2017, 2018), restituer l’hydrologie 

actuelle (par ex. Tachikawa et al., 2017 ; Dubois-Dauphin et al., 2019) et dans le passé, 

sur des périodes allant du Quaternaire au Jurassique (par ex. Pucéat et al., 2005 ; 

Gourlan et al., 2008 ; Colin et al., 2010, 2019 ; van de Flierdt et Frank, 2010 ; Charbonnier 

et al., 2012 ; Dubois-Dauphin, 2016 ; Yu et al., 2018 ; Cornuault et al., 2018 ; Dubois-

Dauphin et al., 2019 ; Wu et al., 2019). 

Les croûtes d’oxydes de fer et de manganèse ont constitué la première utilisation du 

traceur εNd pour tenter de tracer les masses d’eau (O’Nions et al., 1978 ; Piepgras et 

al., 1979 ; Goldstein et O’Nions, 1981), avant que l’analyse des eaux elles-mêmes soit 

réalisée en routine dans les laboratoires du fait des faibles concentrations en Nd 

caractérisant l’eau de mer. Depuis ces travaux pionniers, les analyses de la composition 

isotopique du Nd réalisées dans l’eau de mer ont été très nombreuses et des 

compilations des résultats obtenus dans l’océan ont été faites par Lacan et al. (2012) 

qui recense 880 points de données réparties sur 280 stations réparties dans tous les 

océans du globe. L’ensemble des données compilées par Lacan et al. (2012) vérifie que 

les masses d’eaux peuvent être correctement tracées à travers l’εNd de l’eau de mer (à 

travers les données de Piepgras et Wasserburg, 1987 ; Jeandel, 1993 ; Von 

Blanckenburg, 1999). 

Plus récemment, la compilation NEOSYMPA a permis d’élargir cette base de données 

(Tachikawa et al., 2017). Il en ressort que la variabilité en εNd est plus importante aux 

profondeurs inférieures à 500 m, dans l’Atlantique, le Pacifique et l’Indien. Les εNd des 

masses d’eaux profondes de l’Atlantique montrent une tendance à des valeurs plus 

radiogéniques du nord vers le sud avec des valeurs de -13 dans l’Atlantique Nord (50-

75°N), intermédiaire (-12) pour l’Atlantique tropicale et de ~-9 dans l’Atlantique Sud. 

Dans le Pacifique, les valeurs de l’εNd présentent également un gradient sud-nord le 
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long de la circulation thermohaline avec des valeurs de ~-8 à 20-60 ° S, et ~-4 entre 0-

75°N.  

Les signatures isotopiques en néodyme des masses d’eaux méditerranéennes sont 

connues à travers les travaux de Spivack et Wasserburg (1988), Henry et al. (1994), 

Scrivner et al. (2004), Tachikawa et al. (2004), Vance et al. (2004), Dubois-Dauphin et al. 

(2017) ainsi que de données non publiées de Montagna et al (communication 

personnelle). Les eaux méditerranéennes ont un εNd qui traduit leurs relations 

génétiques avec les sources très contrastées que sont la province sédimentaire 

soumise aux apports du Nil (εNd ≈ -3 à +3) (Frost et al., 1986 ; Freydier et al., 2001 ; 

Weldeab et al., 2002a), du Golfe du Lion (εNd = -11,4 à -12,4, Grousset et al., 1990 ou -

10,4, Henry et al., 1994, mêmes échantillons ré-analysés) et de l’Atlantique Nord (εNd 

≈ -11) (Spivack & Wasserburg, 1988). Le Nd dissous dans la Méditerranée se caractérise 

alors par des valeurs d’εNd très contrastées avec un gradient est-ouest dans la 

distribution spatiale de ces valeurs bien marquées (Fig. 15). La MAW, sous influence 

des apports de l’Atlantique Nord, se caractérise en mer d’Alboran par les valeurs d’εNd 

les plus négatives du bassin, comprises entre -9 et -10 (Dubois-Dauphin et al., 2017 ; 

Tachikawa et al., 2004). Dans l’est du bassin Levantin, les eaux de mer ont au contraire 

une signature isotopique très radiogénique pouvant atteindre jusqu’à -4,8 (Tachikawa 

et al., 2004 ; Vance et al., 2004).  La mer Ionienne, la mer Égée et le détroit Siculo-

tunisien présentent des valeurs d’εNd intermédiaires, de l’ordre de -7 à -8 (Tachikawa 

et al., 2004 ; Montagna et al., données non publiées). 

Comme vu dans la section sur l’hydrologie globale de la Méditerranée, celle-ci peut 

être simplifiée comme un bassin avec une circulation cyclonique avec en surface une 

intrusion d’eau Atlantique au niveau du détroit de Gibraltar qui circule progressivement 

vers l’est de la Méditerranée pour être transféré par advection verticale à des 

profondeurs intermédiaires principalement dans le bassin Levantin (LIW). Ces masses 

d’eau intermédiaire (LIW) recirculeront vers l’ouest et participeront pour partie à la 

formation d’eau profonde principalement dans l’Adriatique et le Golfe du Lion avant 

de ressortir de la Méditerranée via le détroit de Gibraltar. Les valeurs d’εNd connues 

en Méditerranée seront donc décrites dans ce paragraphe d’ouest en est pour les eaux 

de surface, puis d’est en ouest pour les eaux plus profondes. La SAW entre dans le 

Golfe de Cadix, avec des valeurs d’εNd comprises entre -11,8 et -9,9 (Spivack et 

Wasserburg, 1988). Entrant dans le détroit, les valeurs d’εNd des 30 premiers mètres 

de la colonne d’eau sont comprises entre -10,1 et -9,4 (Tachikawa et al., 2004). Arrivée 

en mer d’Alboran, la Modified Atlantic Water (MAW) est caractérisée par des valeurs 

de -10,8 à -9,4 (Spivack et Wasserburg, 1988 ; Tachikawa et al., 2004; Dubois-Dauphin 

et al., 2017). À l’est du bassin nord-occidental, en mer Ligure, la MAW a une valeur 

moyenne de -9,7 (Henry et al., 1994). Dans le bassin Levantin, la composition 
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isotopique du Nd ne permet plus de distinguer clairement une composante atlantique, 

les valeurs de la masse d’eau de surface étant alors de l’ordre de -5 (Tachikawa et al., 

2004 ; Vance et al., 2004).  

Cette valeur très radiogénique des eaux de surfaces levantines est alors transférée par 

advection verticale en profondeur dans les masses d’eaux intermédiaire (LIW) et 

profonde (EMDW) du bassin Levantin. La LIW (200 – 800 m) se caractérise ainsi à l’est 

du basin Levantin par des valeurs d’Nd comprises entre -4,8 et -5,7 (Tachikawa et al., 

2004 ; Vance et al., 2004). Avant de s’écouler par le détroit Siculo-tunisien, la signature 

isotopique en Nd de la LIW est alors contrainte par une seule valeur d’εNd de -7,7 

(analysé sur un échantillon à 375 m de profondeur) (Henry et al., 1994). A ouest du 

détroit Siculo-tunisien, la LIW présente une valeur d’εNd moyenne de -9,2 entre 200 et 

500 m dans la mer Ligure (Henry et al., 1994). Enfin en mer d’Alboran, la LIW chemine 

vers le détroit de Gibraltar avec une signature isotopique en Nd moyenne de -9,6 

(Tachikawa et al., 2004), qui se rapproche de la gamme haute des valeurs de surface de 

l’Atlantique entrant par le détroit.  La MOW a une signature isotopique dans le détroit 

de Gibraltar de -9,4 (Tachikawa et al., 2004 ; Dubois-Dauphin et al., 2017). 

En ce qui concerne les eaux profondes, supérieures à 1000 m, la composition 

isotopique en Nd est assez homogène dans chacun des bassins oriental et occidental. 

En accord avec la tendance des eaux sus-jacentes qui forment ces masses d’eau 

profonde dans leur bassin respectif, l’EMDW se distingue de la WMDW par des εNd 

plus radiogéniques. Ainsi, la composition isotopique dans le bassin oriental aux 

profondeurs supérieures à 1300 m (EMDW) est comprise entre -6,4 et -7,8 (Tachikawa 

et al., 2004). Dans la zone la plus proche de l’embouchure du delta du Nil, les apports 

volcaniques apportés par celui-ci induisent des valeurs radiogéniques pouvant 

atteindre -5 à la base de la colonne d’eau (Vance et al., 2004). Au contraire, la WMDW 

est caractérisée par des valeurs de -10,2 en mer Ligure (Henry et al., 1994) et de -10,7 

en mer d’Alboran (Tachikawa et al., 2004).  
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Figure 15 Distribution suivant une section longitudinale de la Méditerranée (WOA 13 1 ° 1955-2012) (a) de la salinité 

(PSU) (b), de la température (°c) (c), et de l'εNd de l'eau de mer (d, Tachikawa et al., 2012 ; Montagna et al., en 

préparation).  Le diagramme (e) reporte la salinité aux profondeurs de la LIW versus εNd pour toutes les stations sur 

la section reporté en (a). 
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1.3.5 Les archives sédimentaires permettant de restituer l’Nd des masses d’eau 

dans le passé 

La composition isotopique en Nd des eaux océaniques dans le passé peut être restituée 

à partir de l’analyse de nombreuses archives sédimentaires. Dans cette section, un 

inventaire des archives utilisées pour l’analyse de la composition isotopique en 

néodyme en Méditerranée sera fait, avec un accent plus particulier sur leurs avantages 

et inconvénients. La section se terminera par une présentation de l’archive utilisée pour 

cette étude : les foraminifères. 

 

1.3.5.1 Les concrétions ferromanganifères 

Les croûtes d’oxydes de fer et de manganèse, de même que les nodules de manganèse 

qui précipitent au fond des océans ont été abondamment utilisés pour reconstituer la 

composition isotopique en Nd des masses d’eau profonde dans l’océan l’actuel puis 

dans le passé (Piepgras et al., 1979 ; Albarède et Goldstein, 1992 ; Albarède et al., 1997 

; O’Nions et al., 1998). Ces études, pionnières dans l’utilisation du Nd, ont été facilitées 

par la forte teneur en Nd dans ces précipitats. Celle-ci atteint en effet jusqu’à plus de 

1000 ppm, contre quelques ppt dans l’eau de mer (Ling et al., 1997 ; O’Nions et al., 

1998 ; Burton et al., 1999 ; Frank et al., 1999 ; Von Blanckenburg, 1999 ; Frank, 2002). 

Ces concrétions ont une vitesse d’accrétion faible, de l’ordre de 1 à 15 mm/Ma (Ku et 

Broecker, 1967 ; Krishnaswami et al., 1982), ne permettant d’obtenir que des 

enregistrements passés de l’Nd de l’eau de mer à très faible résolution temporelle. 

Les concrétions de ferromanganeses ont été étudiées à différentes échelles de temps, 

y compris très anciennes comme par exemple les études visant à contraindre la 

fermeture pliocène du passage du Panama (Ling et al., 1997 ; Frank et al., 1999) ou bien 

encore la circulation de la NADW dans l’Austral au Cénozoïque (Frank et al., 2002). 

 

1.3.5.2 les attaques chimiques sélectives 

Le caractère très sporadique dans le sédiment des archives évoquées précédemment 

est un frein notable à l’utilisation de l’εNd en paléoocéanographie, particulièrement 

pour les études visant à restituer les variations d’Nd à très haute résolution temporelle. 

Même l’utilisation des foraminifères planctoniques, pourtant très répandue dans le 

sédiment marin, se heurte parfois à la pauvreté des échantillons en foraminifères, 

quand les apports détritiques ou les processus de dissolution des carbonates sont 

importants. 
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      Figure 16 Diagramme conceptuel des phases porteuses de Nd dans les sédiments marins. 

Pour pallier ce problème, plusieurs méthodes d’extraction ont été utilisés pour 

remonter à la composition isotopique en Nd de la fraction biogénique et/ou 

authigénique des sédiments et ainsi à celle de l’eau de mer. Une lixiviation par attaque 

acide (acide chlorhydrique 1 M ou acide acétique à 1 M ou 25%) a été utilisée (Freydier 

et al., 2001 ; Tachikawa et al., 2004 ; Gourlan et al., 2008). Cette méthode permet 

d’extraire le Nd adsorbé sur la surface des minéraux et incorporé dans les carbonates 

et les oxydes de Fe-Mn (Fig. 16). Pour limiter le risque de remobiliser lors de ces 

attaques acide du Nd de la phase détritique du sédiment, des méthodes d’extractions 

ménagés par oxydo-réduction avec (Bayon et al., 2004 ; Piotrowski et al., 2004 ; Gutjahr 

et al., 2007 ; Martin et al., 2010 ; Elmore et al., 2011 ; Wilson et al., 2013 ; Molina-Kescher 

et al., 2014 ; Bohm et al., 2015) ou sans décarbonatation préalable (Haley et al., 2008 ; 

Gourlan et al., 2010 ; Wilson et al., 2013 ; Blaser et al., 2016) ont été testées et utilisées. 

La décarbonatation se fait alors par lixiviation ménagée avec de l’acide acétique, parfois 

tamponné avec de l’acétate de sodium (Gutjahr et al., 2007). L’extraction du Nd des 

oxydes de Fe-Mn se fait avec une solution d’hydrochlorure d’hydroxylammonium 

(généralement abrévié HH) et d’acide acétique dilué, permettant une attaque 

suffisamment forte pour lixivier les oxydes de Fe-Mn mais jugée suffisamment faible et 

courte pour ne pas attaquer les particules détritiques. Certaines études ont déconseillé 

l’étape de décarbonatation préalable (Wilson et al., 2013 ; Blaser et al., 2016 ; Wu et al., 

2019), car le Nd des carbonates est en quantité négligeable devant le Nd des oxydes 
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de Fe-Mn et parce qu’ils servent de tampon protégeant d’une dissolution importante 

des particules détritiques de l’attaque oxydo-réductive. 

L’analyse de l’εNd d’échantillons d’oxyde de Fe-Mn de la fraction lixiviée de sédiments 

collectés dans certaines zones océaniques ont permis de reconstruire des 

enregistrements à très haute résolution temporelle de l’εNd de l’eau de mer du 

Quaternaire terminal (Rutberg et al., 2000 ; Piotrowski et al., 2004 ; Gutjahr et al., 2008 

; Martin et al., 2010). Toutefois, ces méthodes donnent notamment des résultats biaisés 

lorsque la zone est sous l’influence de fortes charges sédimentaires fluviatiles, qui 

apportent des particules encroûtées d’oxydes de Fe-Mn formé à terre (Bayon et al., 

2002 ; Gutjahr et al., 2007). Par ailleurs, les méthodes d’extraction de l’εNd de l’eau de 

mer à partir de la phase authigénique du sédiment total posent encore des problèmes 

analytiques (Bayon et al., 2002 ; Piotrowski et al., 2012 ; Kraft et al., 2013 ; Wilson et al., 

2013 ; Blaser et al., 2016). Il a été mis en évidence que les résultats obtenus étaient 

dépendant de la durée des attaques appliquées ou bien encore du rapport existant 

entre le volume des solutions et la masse de sédiments utilisée (Wu et al., 2015). Par 

ailleurs, des changements de lithologie pourraient entraîner des biais analytiques dans 

les résultats obtenus. Ainsi, cette méthode ne peut pas être utilisée de manière 

uniforme quelle que soit le lieu d’étude, et son utilisation nécessite plutôt d’être ré-

évalué pour chaque site en fonction du matériel sédimentaire rencontré. 

 

1.3.5.3 Les archives biogéniques 

Les archives biogéniques carbonatées ont une teneur en Nd bien plus faible, mais 

présentent l’intérêt d’être mieux contraintes dans le temps, d’avoir un taux 

d’accumulation important et plus régulier que certaines autres archives (ex. croûtes 

d’oxydes de fer et de manganèse). Enfin, malgré une concentration en Nd très faible 

(Palmer, 1985), la calcite comme l’aragonite les incorporent sans fractionnement. Cela 

fut vérifié, par exemple, sur de la calcite ancienne (Kawabe et al., 1991 ; Shields et Webb, 

2004), des coquilles de bivalves fossiles (Whittaker et Kyser, 1993) et sur des 

microbialites modernes (Webb et Kamber, 2000).  

 

• Les coraux d’eaux froides 

 

Les coraux ahermatypiques (dits d’eau froide) sont des organismes bio-constructeurs 

isolés le plus souvent, récifaux pour certaines espèces (Freiwald et al., 2004 ; Cairns, 

2007). Ces coraux, qui ne sont pas en symbiose avec une algue photosynthétique, 

peuvent vivre sous la zone photique dans des gammes de températures variant entre 
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-1 et 20 °C. Ces caractéristiques permettent à leur écosystème de comprendre des 

zones aussi profondes que 6300 m (Keller, 1976 ; Stanley et Cairns, 1988), tant que 

l’apport de nutriment est suffisant (Duineveld et al., 2004 ; White, 2007). En effet, ces 

organismes fixes ont besoin d’un flux de nutriment intense, ce qui limite leur 

environnement principalement aux marges continentales. Celles-ci en effet sont le lieu 

d’apports de nutriments et de courants puissants, qui renouvellent l’eau en contact 

avec les coraux. Les coraux d’eaux froides, aussi appelés coraux profonds, ont une vaste 

distribution dans les océans. Par ailleurs, leur planula (l’organisme sous sa forme 

larvaire) nécessite un substrat induré pour se développer et résister au courant dont 

l’organisme est tributaire (Wilson, 1979 ; Cairns, 2007). D’imposants récifs de Lophelia 

pertusa et Madrepora oculata sont notamment présents sur la marge orientale de 

l’Atlantique Nord (Wilson, 1979 ; De Mol et al., 2002 ; Cohen et al., 2006) et en quelques 

endroits de la Méditerranée (détroit Siculo-Tunisien, mer Tyrrhénienne, Golfe du Lion, 

mer Égéenne (Cohen et al., 2006). 

Les coraux présentent l’avantage de pouvoir être daté précisément par la méthode 

U/Th (Cheng et al., 2000 ; Mortlock et al., 2005), d’être présent dans les masses d’eaux 

intermédiaires, souvent moins bien échantillonnées (peu de carottes marines) et donc 

moins bien contraints que les masses d’eau de surface et profondes (van de Flierdt et 

Frank, 2010). Par ailleurs, leur rapide croissance peut permettre de réaliser des 

enregistrements à très haute résolution temporelle (études multicentennales à 

multidécennales) (Adkins et al., 2002, 2004 ; Orejas et al., 2008 ; Montero-Serrano et 

al., 2013). 

Comme pour les autres biocarbonates, l’aragonite qui forme la bioconstruction 

corallienne ne fractionne pas les isotopes du néodyme (pas d’effet vital mis en évidence 

à ce jour, Fig. 17). Copard, (2010) ou van de Flierdt et al., (2010) ont mis en évidence 

que l’εNd du squelette aragonitique des coraux profonds était le même que l’εNd de 

l’eau de mer environnante permettant d’utiliser cette archives pour restituer les 

variations passées de l’Nd des masses d’eaux océaniques. 

 Pour ces raisons, les coraux ont été utilisés dernières années, là où leur étude était 

possible. La composition isotopique en Nd du NE de l’Atlantique a été étudiée à l’actuel 

comme dans le passé grâce à cette archive (van de Flierdt et al., 2006 ; Colin et al., 2010, 

2019 ; Copard, 2010 ; Copard et al., 2011, 2012 ; Montero-Serrano et al., 2013 ; Dubois-

Dauphin, 2016 ; Dubois-Dauphin et al., 2019), permettant une caractérisation plus fine 

des changements de la circulation océanique dans ce secteur.  
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Figure 17 Corrélation entre l’εNd de plusieurs espèces de coraux vivants en fonction de l'εNd de l'eau de mer 

environnante. Compilation de Dubois-Dauphin (2016) comprenant les données de van de Flierdt et al. (2010) et de 

Copard et al. (2010). 

En Méditerranée, l’intensité de la circulation des masses d’eaux intermédiaires 

détermine l’apport des nutriments amenés dans les eaux de surface par la productivité 

primaire, et donc la productivité corallienne. Durant les épisodes de sapropèles, causés 

par une interruption de la convection profonde dans le bassin Levantin, les coraux 

disparaissent du bassin : c’est le cas durant l’épisode de sapropèle S1 (entre 10,5 et 6 

ka dans l’Oriental, entre 8 et 6 ka dans l’Occidental) (Fink et al., 2015). Des coraux 

subsistèrent à l’ouest du bassin Algéro-provençal entre 10,5 et 8 ka, confirmant que le 

centre de convection profonde nord-occidentale n’était pas à l’arrêt (Rogerson et al., 

2008 ; Fink et al., 2015). 

 

• Les dents de poissons 

Les dents de poissons fossiles contiennent une teneur en Nd élevée, de 100-500 ppm, 

contrastant avec les quelques ppb analysés sur les dents de poissons vivants (Wright 

et al., 1984 ; Shaw et Wasserburg, 1985 ; Martin et Haley, 2000). La forte concentration 

en Nd post-mortem est considérée comme provenant d’une adsorption de Nd à la 

surface des fonds marins durant la diagénèse précoce, puis part des substitutions dans 

le réseau cristallin durant la diagénèse tardive quand elle a lieu. Une absence de 
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corrélation a été démontrée entre l’âge du sédiment et la concentration en Nd dans 

les dents de poisson pour plusieurs sites, suggérant que les dents n’acquèrent pas de 

Nd additionnel durant l’enfouissement. Ainsi, quel que soit leur âge, les dents de 

poissons acquèrent le Nd de l’eau porale durant la diagénèse précoce, alors qu’elle est 

encore en contact avec l’eau de mer, même quand le sédiment étudié a subi une 

diagénèse très poussée (Martin et Scher, 2004). 

Ainsi, il a été montré que les dents de poissons sont d’excellentes archives de la 

composition isotopique en Nd de l’eau de mer passée. Mais si la répartition spatiale et 

temporelle des dents de poissons est excellente, cette archive est très peu abondante. 

Ainsi, dans le cadre d’une étude paléo-océanographique, cette archive ne permet pas 

une étude à haute résolution temporelle.  

 

• Les foraminifères 

Depuis les années 2000, la possibilité d’utiliser la signature isotopique en Nd des 

foraminifères pour remonter à celle de l’eau de mer a été abondamment étudiée 

(Vance et Burton, 1999 ; Burton et Vance, 2000 ; Tachikawa et al., 2004, 2014 ; Vance et 

al., 2004 ; Wu et al., 2015a). Pour des échantillons de foraminifères, les phases minérales 

incorporant le plus de Nd sont les oxydes et oxy-hydroxydes de fer et de manganèse 

précipités sur les surfaces internes et externes du test, ainsi que la matière organique 

reminéralisée durant la chute dans la colonne d’eau (Roberts et al., 2012 ; Tachikawa et 

al., 2013). 

Les premières études visant à analyser la composition isotopique en Nd des 

foraminifères planctoniques ont essayé d’enlever les encroûtements de Fe-Mn des 

tests carbonatés afin de remonter à la composition des eaux de surface et sub-surface 

des océans (Vance et Burton, 1999 ; Burton et Vance, 2000 ; Vance et al., 2004 ; Stoll et 

al., 2007 ; Osborne et al., 2008 ; Pena et al., 2013). Toutefois, des études ont montré 

depuis que les méthodes de nettoyage utilisée ne permettaient pas d’enlever la totalité 

des encroûtements de Fe-Mn acquis au fond des océans (Piotrowski et al., 2005 ; 

Roberts et al., 2010 ; Elmore et al., 2011 ; Kraft et al., 2013 ; Tachikawa et al., 2014 ; Wu 

et al., 2015a). Ceci a été récemment étayé par la compilation réalisée par Tachikawa et 

al., (2004) indiquant une très bonne corrélation existante entre les Nd obtenus sur des 

foraminifères nettoyés et les non-nettoyés (Fig. 18).  
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Figure 18 corrélation existante entre les εNd obtenus sur des foraminifères après avoir utilisé des technique de 

nettoyage des encroûtements de Fe-Mn et sans les avoir nettoyés, pour différentes zones et différentes espèces, 

mélangées ou non (Tachikawa et al., 2004) 

 

Certains auteurs ont proposé que ces précipitations d’oxydes et d’oxy-hydroxydes de 

fer et de manganèse pouvaient avoir lieu durant le vie des foraminifères planctoniques 

ou immédiatement après la mort de l’organisme, lors de la chute des organismes dans 

la colonne d’eau (Vance et Burton, 1999 ; Pomiès et al., 2002 ; Gourlan, 2006 ; Gourlan 

et al., 2008 ; Martínez-Botí et al., 2009). D’autres auteurs, ont proposé que la diagenèse 

très précoce au fond des océans serait la cause principale des précipitations de ces 

encroûtements de Fe-Mn (Rutberg et al., 2000 ; Piotrowski, 2004). Par ailleurs, quelques 

études ont mis en évidence que les foraminifères benthiques (endobenthiques) 

présentent des biais par rapport à la composition isotopique de l’eau de mer (avec une 

plus forte contribution potentielle de Nd lithogénique des eaux porales) (Roberts et al., 

2012 ; Wu et al., 2015a). Compte-tenu du fait de la plus faible abondance des 

foraminifères benthiques par rapport aux foraminifères planctoniques, et de possibles 

biais pouvant exister en mélangeant plusieurs espèces de foraminifères benthiques 

(epibenthique et endobenthique), il est plus raisonnable de réaliser des analyses de la 

composition isotopique de Nd sur des foraminifères planctoniques. 
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Tachikawa et al. (2014) ont montré une faible influence générale des eaux porales sur 

l’εNd des foraminifères. Ainsi, la composition en εNd des tests de foraminifères, comme 

celle des eaux de fond autour du globe sont bien préservées, car l’enregistrement en 

εNd de foraminifères et celui de dents de poissons sont égaux (à leur incertitude 

analytique près) pour de nombreux échantillons de divers sites d’étude (Tachikawa et 

al., 2014 ; Fig. 19). Cependant, il a été démontré que la signature en εNd des 

foraminifères planctoniques est mieux préservée lors de l’enfouissement si l’eau 

interstitielle reste bien oxygénée, tandis que des conditions suboxiques amènent une 

concentration accrue en Nd (Roberts et al., 2012), qui pourrait être le signe d’une 

précipitation du Nd de l’eau interstitielle sur le test. 

En résumé, de nombreuses études ont démontré que les coraux d’eau froide, les dents 

de poissons, le lixiviat du sédiment carbonaté ou les encroûtements de Fe-Mn des 

foraminifères planctoniques peuvent être utilisés comme de bonnes archives pour 

restituer la signature isotopique en Nd de l’eau du fond des océans dans le passé. Dans 

ce travail, l’ubiquité des foraminifères planctoniques dans le sédiment, et le fait que 

cette archive ne soit pas affectée par la présence de changements lithologique majeurs 

(comme la présence de niveaux de téphras qui sont communs dans certaines zones de 

la Méditerranée) en fait l’archive idéale pour cette étude.  

Figure 19 Comparaison entre les enregistrements d'εNd de 

foraminifères et de dents de poissons (Tachikawa et al., 

2014) 
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Chapitre 2. MATÉRIEL & MÉTHODES 

 

Dans le chapitre précédent, j’ai montré que la composition isotopique en néodyme des 

encroûtements des oxydes de fer et de manganèse des foraminifères planctoniques 

permettait de restituer dans le passé la composition isotopique du Nd de l’eau de mer 

circulant sur le fond océanique. J’ai également présenté la distribution de la 

composition isotopique du Nd dans la Méditerranée et les sources potentielles de Nd 

(marges océaniques, apports par les fleuves, apports par les vents…) permettant aux 

masses d’eau d’acquérir la composition isotopique du Nd observée en Méditerranée. 

Dans le cadre de cette étude, visant à reconstruire les changements de la circulation 

des eaux méditerranéennes intermédiaires et profondes au cours du dernier cycle 

climatique à l’aide de la composition isotopique en Nd de foraminifères, il est 

nécessaire : (1) d’établir des enregistrements de Nd sur des carottes marines situées à 

des bathymétries intermédiaires et profondes le long du parcours des masses d’eaux 

principales de la Méditerranée orientale et centrale, où la distribution de la composition 

isotopique en Nd dans l’eau de mer actuelle présente des contrastes importants entre 

les masses d’eau (LIW, EMDW, TDW…) ; (2) d’établir, dans la mesure du possible, des 

enregistrements de la composition isotopique au niveau des zones sources potentielles 

de production des masses d’eaux intermédiaires et profondes (mer Adriatique, bassin 

Levantin) pour estimer leur variabilité potentielle en lien avec les changements 

d’apports de Nd lithogénique. 
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 LES SITES D’ÉTUDE 

Les sites d’étude sélectionnés pour cette étude ont été reportés dans la figure 20 et le 

tableau 1. Ils sont décrits en détails ci-dessous. 

 

Tableau 1  Localisation et échantillonnage des carottes étudiées durant cette thèse. Entre parenthèses sont reportées 

les données préexistantes utilisées pour les modèles d’âges des périodes étudiées : carotte MD01-2472 : Toucanne et 

al. (2012) ; carotte MD90-917 : Siani et al. (2001) et Mercone et al. (2000) ; Site ODP 964 : Howell et al. (1998) ; 14C de 

la carotte MS27PT par Revel et al. (2015), tandis que le δ18O, produit par Revel indépendamment de cette thèse, sera 

publié dans l’article présenté au chapitre 4 de cette thèse ; carotte MD90-964 : Zhao et al. (2010). 

Nom de la 
carotte 

Latitude Longitude Profondeur Longueur (m) 
Période 
étudiée 

(ka) 

Nombre d'échantillons 

  m  Totale 
Datée 

& 
étudiée 

δ18O Δ14C εNd  

RECORD 23 38,70°N 8,91°E 414 4,25 4,15 0 - 12 20 4 24 

MD01-2472 42,61°N 9,73°E 501 29,1 26 0 - 150 (278) (9) 55 

MD90-912 38,31°N 9,77°E 1020 6 5,25 20 - 69 54 4 67 

KET82-21 38,99°N 17,43°E 599 11,11 3,5 0 - 38,8 97 5 5 

MD90-917 17,63°N 17,61°E 1010 21 6 0 - 17,45 (257) (20) 24 

MS27PT 31,81°N 29,45°E 1389 7 3,15 0 - 25,8 (73) (22) 32 

MD90-964 33,05°N 33,07°E 1375 32,1 7,3 0 - 145,4 (649) (0) 56 

       171 13 263 

Figure 20 : Localisation des carottes étudiées sur une carte bathymétrique de la Méditerranée. 

La carte bathymétrique a été établie avec des couleurs permettant de visualiser les tranches 

bathymétriques où les sédiments sont baignés par les eaux de surface, intermédiaires ou 

profondes(MAW : Modified Atlantic Water, IW : Intermediate Water et DW : Deep Water). Les 

carottes collectées sont localisées par un point rouge. 
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La carotte MD90-964 a été collectée durant la campagne océanographique PROMETE 

III à bord du N/O Marion Dufresne en septembre 1990, dans la partie distale orientale 

du cône sous-marin du Nil, à une profondeur de 1375 m (Fig. 20, Tab.1). Les sédiments 

de la carotte MD90-964 sont constitués d’une boue carbonatée de couleur crème pale 

à jaunâtre, avec des lits de sapropèles d’une épaisseur variant entre 2 et 41 cm (Zhao 

et al., 2011). La minéralogie des argiles, l’abondance du carbone organique total, 

l’intensité élémentaire par fluorescence des rayons X, et la stratigraphie isotopique de 

l’oxygène ont été réalisés par Zhao et al. (2011). 

La carotte MS27PT a été collectée durant la campagne océanographique Mediflux 

MIMES à bord du N/O Pelagia en 2004, à 90 km de l’embouchure Rosetta du Nil, à une 

profondeur de 1389 m (Fig. 20, Tab.1). Les 3.15 m sommitaux étudiés de cette carotte 

ont une sédimentologie constituée d’une boue carbonatée avec des lits comportant 

des grains de quartz grossiers, et un sapropèle identifié comme le S1 (Revel et al., 2010). 

La stratigraphie isotopique en oxygène, de nombreuses datations radiocarbones, 

l’intensité élémentaire par fluorescence des rayons X, l’analyse de l’εNd du sédiment 

total et les ratios de GDGT ont été publiés par le passé (Revel et al., 2010, 2015, Menot 

et al., 2020). 

Les carottes MD90-964 et MS27PT, respectivement distale et proximale par rapport au 

delta du Nil, permettent d’étudier au cours du temps les variations d’εNd du sommet 

de l’EMDW dans la zone qui constitue le pôle radiogénique principal de la 

Méditerranée, et d’étudier l’influence de la décharge du Nil dans le bassin Levantin sur 

la composition isotopique en Nd de ces eaux. 

 

La carotte MD90-917 a été collectée durant la campagne océanographique PROMETE 

II en 1990 à bord du N/O Marion Dufresne dans le sud-ouest de l’Adriatique à une 

profondeur de 1010 m (Fig. 20, Tab.1). La lithologie de cette carotte est constituée de 

boue carbonatée grise à brune, d’un niveau plus sombre (noir) riche en matière 

organique et attribué au sapropèle S1 (Mercone et al., 2000 ; Siani et al., 2013), et de 

plusieurs niveaux riches en téphras (niveaux de cendres) qui ont été identifiés par Siani 

et al. (2004). Plusieurs études ont déjà établi pour cette carotte des analyses chimiques 

des téphras et leurs correspondances avec les éruptions volcaniques de la péninsule 

italienne (Siani et al., 2004), la composition isotopique en oxygène de G. bulloïdes 

(Combourieu et al., 1998 ; Siani et al., 2001) et la reconstitution de la température de 

surface de la mer (Sea Surface Temperature : SST) par la méthode des analogues 

modernes de foraminifères et l’analyse d’alkénones (Sicre et al., 2013 ; Siani et al., 2001, 

2010). 

La carotte MD90-917 est localisée à une bathymétrie correspondant à la partie 

supérieure de l’AdDW (profondeurs > 1000 m en mer Adriatique, Millot et Taupier-

Letage., 2005) et va permettre de caractériser les changements dans le temps de la 
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composition isotopique en Nd des masses d’eaux profondes produites dans la mer 

Adriatique. La chronologie de cette carotte est particulièrement bien contrainte, 

notamment grâce à de nombreuses datations radiocarbones et niveaux de téphras bien 

identifiés et attribués à des éruptions volcaniques connues de la péninsule italienne 

(Mercone et al., 2000 ; Siani et al., 2001, 2004). La morphologie de l’Adriatique est 

principalement constituée d’un plateau continental peu profond (<200 m), où 

l’embouchure du Pô est située à l’extrême nord-ouest (Fig. 21). Lors du dernier 

maximum glaciaire (compris entre 23-19 cal ka BP), le niveau marin était 120 m plus 

bas, le bassin versant du Pô était plus développé et plus étendu (De Marchi, 1922 ; 

Maselli et al., 2010), et le paléo-delta du Pô était situé environ 100 km plus au sud  (Fig. 

21 ; Ridente et al., 2008 ; Trincardi et al., 2011a, 2011b ; Amorosi et al., 2014 ; Pellegrini 

et al., 2017). Les décharges détritiques des affluents du Pô étaient également plus 

importantes (Fontana et al., 2014 ; Pellegrini et al., 2017). Durant les périodes glaciaires, 

la carotte MD90-917 se trouve donc plus proche de l’embouchure d’un système 

fluviatile à la charge sédimentaire accrue. De tels changements dans le débit solide du 

fleuve du Pô caractérisé par des signatures isotopiques peu radiogéniques (-11, Ayache 

et al., 2016) et dans les changements paléogéographiques induits par les variations du 

niveau marin peuvent avoir modifié la composition isotopique en Nd des masses d’eau 

de la mer Adriatique.  

Dans la mer Adriatique, les eaux de surface sont refroidies par la Bora (particulièrement 

à l’est de l’Adriatique moyen selon Bosse et al., 2015, cf. Fig.5, Chap. I). L’eau douce 

apportée par le Pô s’écoule le long de la côte ouest sans se mélanger notablement 

avec la MAW en mer Adriatique, avant d’en sortir par le canal d’Otrante (Millot et 

Taupier-Letage, 2005). L’eau de surface refroidie et la LIW sous-jacente se mélangent 

partiellement, ce qui donne une masse d’eau plus dense qui forme l’AdDW (Millot et 

al., 2005 ; Mantziafou et Lascaratos, 2008). La carotte MD90-917 a été sélectionnée 

pour tracer l’AdDW dans sa zone de formation, et donc occupe une position idéale 

pour déterminer si la composition isotopique de la LIW est fortement modifiée par son 

mélange avec ces eaux provenant du nord de l’Adriatique dont la composition 

isotopique peut être modifiée dans le temps par de forts changements des apports 

terrigènes provenant du fleuve du Pô. L’étude de la carotte MD90-917 va donc 

permettre de tester un possible apport de Nd lithogénique du Pô dans cette zone 

importante de formation d’eau profonde. 
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Figure 21 : La mer Adriatique et le système fluvial du Pô durant le DMG (modifié d’après Pellegrini et al., 2017). 

 

La carotte KET82-21 a été prélevée dans le Golfe de Tarente durant la campagne 

océanographique ETNA à bord du N/O Le Suroît en 1982 (Fig. 20). La carotte KET82-

21 est constituée de marnes carbonatées grises à gris-beige, avec un lit gris foncé 

déterminé comme le sapropèle S1 (visible entre 93-113 cm), et deux niveaux de téphras 

visibles entre 220 et 260 cm et entre 382 et 410 cm. La carotte KET82-21 a été prélevée 

à une profondeur de 599 m permettant de tracer la signature isotopique de la LIW à 

l’ouest de la Méditerranée Orientale après avoir, pour partie, circulé dans la mer 

Adriatique (Millot et Taupier-Letage, 2005). 

Dans le bassin Occidental, la LIW se sépare en deux branches au moment de passer le 

chenal de Corse, l’une le passant, l’autre étant déviée de manière cyclonique et 

longeant ensuite les marges orientales de la Corse puis de la Sardaigne (Cf section 

2.1.2.2). Trois carottes (MD01-2472, RECORD23 et MD90-912) ont été sélectionnées 

afin d’obtenir des enregistrements de la composition isotopique en Nd au niveau de 

ces deux branches majeures de la circulation de la LIW et au niveau de la TDW vers 

l’ouest de la Méditerranée occidentale. 
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La carotte MD01-2472 a été collectée à une profondeur de 501 m, à la base du talus 

continental occidental du chenal de Corse, durant la campagne océanographique 

MD124-Geosciences 2 à bord du N/O Marion Dufresne en 2001 (Fig. 20). La lithologie 

de cette carotte est dominée par des silts à foraminifères caractéristiques de 

contourites à grains fins, avec la présence de poches et lentilles de bioturbations 

(Minto’o et al., 2015). Les résultats de granulométrie, de la composition des isotopes 

stables des foraminifères planctoniques (G. bulloïdes) et benthiques (U. peregrina et U. 

mediterranea) ainsi que des assemblages des foraminifères et ostracodes obtenus sur 

cette carotte ont été précédemment publiés et ont mis en évidence que ce site était 

idéal pour restituer l’hydrologie au cours du temps de la LIW entrant dans le chenal 

Corse (Toucanne et al., 2012 ; Minto’o et al., 2015). 

La carotte RECORD23 a été collectée à une profondeur de 414 m au sud de la 

Sardaigne durant la campagne océanographique RECORD à bord du N/O Urania en 

2013 (Fig. 20). Elle présente une lithologie constituée d’une boue brune à un sédiment 

siltique très carbonaté dans laquelle s’intercale quelques nivaux riches en fragments de 

coraux d’eau froide M. oculata et L. pertusa, dont l’âge U-Th et la composition 

isotopique en Nd ont été publiés par Dubois-Dauphin et al. (2017). 

La carotte MD90-912 a été prélevée à une profondeur de 1200 m au sud de la 

Sardaigne (au sud-est de la carotte RECORD23) durant la campagne océanographique 

PROMETE I du N/O Marion Dufresne en 1990 (Fig. 20). La lithologie de cette carotte 

consiste en une vase marneuse très carbonatée à foraminifères d’un marron très 

homogène. 

 

La carotte MD01-2472, est idéale pour étudier les masses d’eaux intermédiaires (LIW) 

traversant le chenal Corse au cours du dernier cycle climatique (Toucanne et al., 2012 ; 

Minto’o et al., 2015). Les carottes RECORD23 et MD90-912 se situent sur le trajet des 

masses d’eaux intermédiaires et profondes longeant les côtes orientales de la Corse et 

de la Sardaigne d’une part, et passant à l’ouest de la méditerranée occidentale par le 

chenal de Sardaigne d’autre part. La carotte MD90-912 est située à la limite entre la 

LIW, la TDW et la WMDW, tandis que la carotte RECORD23 est située au cœur de la 

veine d’eau de la LIW. L’εNd de l’eau de mer aux profondeurs des carottes MD01-2472 

et RECORD23 est connu pour des stations d’eaux de mer proches de seulement 

quelques dizaines de kilomètres (GEOTRACES-Med St.15 et RECORD28, Montagna et 

al., unpublished), ce qui permettra d’avoir un contrôle de la composition isotopique en 

Nd obtenus sur les foraminifères des sommets de carottes et de s’assurer qu’elles 

correspondent bien à la composition isotopique de l’eau de mer qui leur est quasi-

contemporaine. Par ailleurs, les analyses de l’εNd des coraux profonds obtenus par 

Dubois-Dauphin et al. (2017) sur la carotte RECORD23 sont parcellaires dans le temps 
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et ne permettent pas d’avoir un enregistrement continu sur la période Holocène. Un 

nouvel enregistrement sur ce site permettra de compléter ces lacunes. 

 MODÈLES D’ÂGE 

Le modèle d’âge de la carotte MD90-964 (Fig. 22A & 24D) a été établi par Zhao et al. 

(2011) en corrélant l’enregistrement en δ18O du foraminifère planctonique de l’espèce 

Globigerinoides ruber avec l’enregistrement composite de référence établi par Lourens 

(2004). Cette corrélation a été affinée à l’aide d’un filtre gaussien sur les périodicités de 

l’obliquité et de la précession des équinoxes, et d’une analyse spectrale croisée avec 

une courbe reflétant les caractéristiques des paramètres orbitaux (Zhao et al., 2011). 

Les premiers 7,3 m de la carotte investigués durant cette étude correspondent aux 

derniers 145 ka, avec un taux de sédimentation moyen de 5 cm.ka-1. Les sapropels S1, 

S3, S4 et S5 ont été identifiés par une augmentation de la teneur en Corg (Fig. 22A). 

Le modèle d’âge de la partie sommitale de la carotte MS27PT (correspondant aux 3,15 

premiers mètres) (Fig. 22B & 24C) a été déterminé grâce à 22 datations radiocarbone 

et une interpolation linéaire entre chacune de ces dates (Revel et al., 2010, 2015 ; 

Bastian et al., 2017 ; Menot et al., 2020). Les âges AMS 14C ont été ensuite calibrés grâce 

au programme CALIB 7.0 (Reimer et al., 2013) après soustraction d’un âge réservoir de 

400 ans pour l’Holocène, 560 ans pour le Bølling/Allerød et 800 ans pendant la dernière 

déglaciation (Siani et al., 2001). Les 3,15 m étudiés correspondent ainsi aux derniers 

25,8 cal ka BP. Le taux de sédimentation de la partie étudiée de la carotte MS27PT 

varie entre 2.8 et 160 cm.ka-1 (Revel et al., 2015). Il est inférieur à 10 cm.ka-1 avant 14,1 

cal ka BP et après 7,4 cal ka BP. Il varie entre 10 et 30 cm.ka-1 entre 14,1 et 12,3 cal ka 

BP et entre 8,9 et 9 cal ka BP. En dehors de ces intervalles de temps, c’est-à-dire durant 

la quasi-totalité de la période du dépôt du sapropèle S1, le taux de sédimentation est 

très élevé (compris entre 100 et 160 cm.ka-1). 
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Figure 22 Modèles d'âge des carottes étudiées. À gauche, la présentation des modèles d’âge présents dans la 

littérature ; à droite, les modèles d’âge établis pendant ce travail. Les courbes hachurées correspondent à la relation 

de la profondeur (en cm) en fonction de l’âge (en cal ka BP), les courbes bleues correspondent à la courbe de δ18O 

obtenu sur des foraminifères planctonique (G. bulloïdes ou G. ruber) vs V-PDB, les astérisques rouges sont les 

téphras datés, les triangles noirs sont les âges radiocarbone calendaires, les triangles ouverts sont les autres 

pointeurs (cf. texte), les zones grises sont les sapropèles notés dans les carottes. (A) Carotte MD90-964 (Zhao et al., 

2011) : Modèle d’âge, synchronisation du δ18O de G. ruber avec le MedStack, avec les paramètres orbitaux (courbe 

ETP, Wang et al., 2010), le taux de carbone organique (Corg) permet d’identifier les sapropèles S5, S4, S3 et S1 dans 

la carotte. (B) Carotte MS27PT (Revel et al., 2010, Duhamel et al., 2020) : courbe de δ18O obtenue sur G. ruber, 

modèle d’âge, pointeurs radiocarbone, sapropèle S1. (C) Carotte MD90-917 (Siani et al., 2001, 2004) : courbe de 

δ18O obtenue sur G. bulloïdes, modèle d’âge, sapropèle S1a et S1b, pointeurs radiocarbone et téphra. (D) carotte 

MD01-2472 (Toucanne et al., 2012) : courbe de δ18O obtenue sur G. bulloïdes, pointeurs radiocarbone et pointeurs 

de corrélation isotopique, modèle d’âge. (E) carotte KET82-21 : courbe de δ18O obtenue sur G. bulloïdes, sapropèle 

S1, pointeurs radiocarbone et modèle d’âge. (F) carotte MD90-912 : courbe de δ18O obtenue sur G. bulloïdes, 

pointeurs radiocarbone et modèle d’âge. (G) carotte RECORD23 : courbe de δ18O obtenue sur G. bulloïdes, pointeurs 

radiocarbone et modèle d’âge.  
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Le modèle d’âge de la carotte MD90-917 (Fig. 22C et 24A) a été élaboré à partir de 21 

datations AMS 14C (Mercone et al., 2000 ; Siani et al., 2001, 2010). Les datations 

radiocarbones ont été obtenues sur des foraminifères planctoniques monospécifiques 

(G. bulloïdes ou G. ruber) en utilisant la calibration INTCAL98 (Stuiver et al., 1998) et 

des âges réservoirs de 400 ans pour l’Holocène, 560 ans pour le B/O et 800 ans pour 

la dernière déglaciation (établi sur cette même carotte, Siani et al., 2000, 2001). 14 

niveaux de cendres volcaniques ont été étudiés et associés à des éruptions volcaniques 

à terre grâce à leurs compositions géochimiques et aux âges radiocarbones obtenus à 

leur base permettant de fournir des contraintes plus robustes sur ce modèle d’âge 

(Siani et al., 2004). 

Le modèle d’âge de la carotte MD01-2472 (Fig. 22D et 23E) a été élaboré (Toucanne 

et al., 2012) en utilisant 9 dates AMS 14C et en corrélant l’enregistrement en δ18O des 

foraminifères benthiques Uvigerina spp. avec la courbe composite de δ18O LR04 

obtenu également sur des foraminifères benthiques (Lisiecki et Raymo, 2005) et avec 

la courbe de δ18O de la glace de la carotte North-GRIP du Gorenland (NGRIP-members, 

2004 ; Rasmussen et al., 2006 ; Svensson et al., 2008). Le taux de sédimentation de la 

carotte MD01-2472 varie entre 8 et 60 cm.ka-1 (avec une moyenne de 20 cm.ka-1). 

Les modèles d’âges des 3 carottes étudiés pour la première fois dans le cadre de cette 

étude (MD90-912, KET82-21, RECORD23) ont été élaborés sur la base d’une 

stratigraphie isotopique de l’oxygène (δ18O) et de datations radiocarbones. Des 

échantillons de ces carottes d’une largeur de 1 cm (voir 2 cm en cas de faible 

abondance de foraminifères) ont été prélevés avec un pas d’échantillonnage de 4 cm 

pour la partie supérieure de la carotte (de l’actuel au DMG) et de 10 à 20 cm au-delà. 

L’enregistrement de δ18O a été obtenu par l’analyse de 10 foraminifères planctoniques 

de l’espèce G. bulloïdes dans la fraction >150 µm. Ces analyses ont été réalisées au 

State Key Laboratory of Marine Geology de l’Université de Tongji (Shanghai, Chine), sur 

un spectromètre de masse Finnigan MAT-253 (Cheng et al., 2005). Le rapport 

isotopique δ18O des tests est exprimé par rapport au standard V-PDB.  La 

reproductibilité externe moyenne a été vérifiée par des analyses répliquées de 

standards internes. Elle est toujours meilleure à ±0.07‰ (±1 σ). Ces enregistrements 

de δ18O obtenus sur G. bulloïdes ont été corrélés aux enregistrements de δ18O sur la 

même espèce provenant de carottes de la Méditerranée voisines, dont le modèle d’âge 

est par ailleurs mieux contraint.  

Le modèle d’âge des derniers 35 cal ka BP a été établi par interpolation linéaire entre 

des datations radiocarbones, réalisées au sommet des carottes et sur des événements 

marquants des enregistrements δ18O préalablement obtenus. Ces datations 

radiocarbones ont été effectuées sur des échantillons de 2 à 4 mg de foraminifères 

(fraction >350 µm) de G. ruber, G. bulloïdes ou G. inflata selon l’abondance de ces 
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espèces dans chacun des échantillons. L’analyse des datations AMS 14C a été effectuée 

sur l’accélérateur ARTEMIS (LM14C - Saclay, France, Cottereau et al., 2007). Les âges 
14C ont été convertis en âge calendaire grâce à la calibration INTCAL13 (Reimer et al., 

2013) effectuée par le programme CALIB 7.0 (Stuiver et Reimer, 2018) en utilisant un 

âge réservoir de 400 ans (Siani et al., 2001). 

Tableau 2 Dates radiocarbones produites durant cette étude, espèces utilisées et âges calibrés vers les âges 

calendaires (âge réservoir de 400 ans, Siani et al., 2001 ; calibration INTCAL13, Reimer et al., 2013 grâce au 

programme CALIB7.1, Stuiver et Reimer, 2018). 

Carotte 
Profondeur 

(cm) 
Espèces 

Âges AMS14C 
(yr BP±1 σ) 

Âges 
Calendaires 

(cal. yr 
BP±1σ) 

KET82-21 0 G. ruber & G. inflata 1705±30 1250±30 
KET82-21 89 G. ruber 7970±35 8390±35 
KET82-21 115 G. bulloïdes 13760±60 16070±60 
KET82-21 199 G. bulloïdes 25830±200 29520±200 
KET82-21 250 G. bulloïdes 29030±290 32650±290 
     

MD90-912 2 G. inflata 3895±30 3770±30 
MD90-912 25 G. inflata 10710±40 12110±40 
MD90-912 39 G. inflata 14780±60 17980±60 
MD90-912 125 G. inflata 34810±580 38920±580 
     

RECORD23 13 G. inflata 225±30 0±30 
RECORD23 79 G. inflata 2965±30 2730±30 
RECORD23 114 G. inflata 8190±35 5870±35 
RECORD23 192 G. inflata 5525±30 8570±30 

  

Le modèle d’âge de la carotte KET82-21 est basé sur la stratigraphie isotopique δ18O 

obtenue sur le foraminifère G. bulloïdes (Fig. 22E) et par 5 datations radiocarbones 

(Tab. 2). La courbe de δ18O se caractérise par les valeurs les plus élevées entre 250 et 

120 cm (3.2-4‰) et les moins élevés (0.5-1.8‰) pour le premier mètre de la carotte. 

Ces variations de δ18O ont été attribuées (par comparaison avec la carotte MD90-917 

et en prenant en compte les âges 14C) à l’Holocène (pour l’intervalle de profondeur 

compris entre 100 et 0 cm) (fig. 5B), au MIS2 (entre 250 et 100 cm) et au MIS3 (entre 

350 et 250 cm). La modèle d’âge au-delà de 32.7 cal ka BP a été établis par 

extrapolation linéaire en utilisant un taux de sédimentation constant. Par conséquence, 

nous estimons un âge à 40 cal ka BP pour la base de la carotte (seconde partie du 

MIS3), âge pour lequel le δ18O obtenu est compatible avec celui des carottes de 

références (par ex. site ODP 975, Lourens, 2004 ; carotte MD01-2472, Toucanne et al., 

2012). Le taux de sédimentation de la carotte KET82-21 est estimé entre 3 et 16 cm.ka-

1. 
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Le modèle d'âge de la carotte MD90-912 a été établi à partir de l’enregistrement δ18O 

sur le foraminifère G. bulloïdes (Fig. 22F) et pour les 125 premiers cm par 4 datations 

AMS 14C obtenues sur le foraminifère planctonique G. inflata (tableau XX). Entre 525 

cm et 125 cm le modèle d’âge a été obtenu en corrélant l’enregistrement δ18O de G. 

bulloïdes à celui de la carotte ODP977A (Martrat et al., 2004) et de la carotte KET80-

03 qui se situe à proximité de notre site d’étude et qui présente une chronologie bien 

contrainte par la présence de téphra volcaniques (Paterne et al. 1999). 

 L’enregistrement δ18O de G. bulloïdes sur la carotte MD90-912 montre des 

valeurs qui varient entre 1,3 à 3,8 ‰ correspondant aux derniers 82 ka. L'âge du 

sommet de la carotte a été daté à 3,8 cal kyr BP, ce qui indique que l'intervalle de temps 

de l'Holocène n'est pas bien développé, et que les premiers 20 cm de la carotte 

pourraient être fortement perturbés. La datation AMS 14C obtenue à 45 cm donne un 

âge de 18,0 cal kyr BP en accord avec les valeurs δ18O caractéristiques de la période 

glaciaire (3,8 ‰) (Fig. 22F). La comparaison avec les enregistrements δ18O obtenus en 

mer Tyrrhénienne (Paterne et al., 1999 ; Toucanne et al., 2012), montre que les valeurs 

δ18O les plus légers (1,3 ‰) entre 175 et 305 cm (atteignant jusqu'à à 1,3 ‰) sont 

attribuées au début du MIS3, alors qu'entre 275 et 405 cm, les valeurs plus élevées de 

δ18O sont indicatives du MIS4 (Fig. 22). Enfin, les valeurs δ18O les plus élevées à la base 

de la carotte ont été associées à la terminaison du MIS5a. Le taux de sédimentation de 

la carotte MD90-912 a été estimé entre 3 et 26 cm.ka-1. 

Le modèle d'âge de la carotte RECORD23 a été établi à partir de l’enregistrement δ18O 

sur le foraminifère G. bulloïdes (Fig. 22G) couplé à 4 datations AMS 14C obtenues sur le 

foraminifère planctonique G. inflata (Tab. 2). Les variations de la courbe δ18O montrent 

des valeurs constant à ~ 1,5 ‰ le long des 350 premiers cm de la carotte. Ces valeurs 

δ18O sont similaires à celles enregistrées en mer Tyrrhénienne sur les carottes KET80-

03 (Paterne et al., 1999) et MD01-2472 (Toucanne et al., 2012). En revanche, des valeurs 

de δ18O légèrement plus élevées sont observées entre 350 à 415 cm et pourraient 

correspondre à la transition Dryas Récent/Holocène (Fig. 22G). Les 4 datations AMS 

14C confirment ces résultats indiquant que les 415 cm de la carotte RECORD 23 

correspondent aux derniers 12 ka cal BP (Fig. 22F). Dans la figure 23A, nous avons 

également reporté les âges U/Th des coraux d'eau froide étudiés dans cette carotte 

par Dubois-Dauphin et al. (2017). Les âges U/Th des coraux varient entre 0,091 ± 0,011 

à 10,904 ± 0,042 ka BP et sont répartis sur trois périodes distinctes qui correspondent 

(I) au début de l’Holocène inférieure (~ 10,9 et 10,2 kyr BP), (II) à la fin de l'Holocène 

inférieure (~ 8,7 ka BP) et (III) à l'Holocène supérieur à partir de ~ 1,5 kyr BP (Fig. 23A) 

(Dubois-Dauphin et al., 2017). Ces âges U/Th sont en bon accord à ceux obtenus par 

le 14C et confirment la robustesse de notre modèle d'âge pour cette carotte. Le taux 

moyen de sédimentation de la carotte RECORD23 a été estimé à environ 31 cm/ka.  
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Figure 23 Modèles d'âge des carottes de la Méditerranée Occidentale. A. carotte RECORD23 : δ18O de G. bulloïdes 

et modèle d’âge, basé sur 4 dates AMS14C (triangles noirs) et un pointeur (triangle ouvert) par comparaison avec le 

δ18O de G. bulloïdes de la carotte MD04-2797 (B., Essalami et al., 2007) ; zoom précisant la position des coraux en 

âge et profondeur (Dubois-Dauphin et al., 2017). C. carotte MD90-912 : δ18O de G. bulloïdes et modèle d’âge, basé 

sur 2 dates AMS14C (triangles noirs, les croix sont 2 dates non suivies) et 6 pointeurs (triangles ouverts) par 

comparaison avec le δ18O de G. bulloïdes du Site ODP 977A (D., Martrat et al., 2004). E. carotte MD01-2472 

(Toucanne et al., 2012) : δ18O de G. bulloïdes et modèle d’âge, basé sur 9 dates AMS14C (triangles noirs) et 31 

pointeurs (triangle ouvert) par comparaison avec le δ18O de la carotte de glace North-Grip (NGRIP-members, 2004 

; Rasmussen et al., 2006 ; Svensson et al., 2008) et de la courbe composite LR04 (Lisiecki et Raymo, 2005).  
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Figure 24 Modèles d'âge des carottes de la Méditerranée Orientale. A. carotte MD90-917 (Siani et al., 2001, 2004) : 

δ18O de G. bulloïdes, pointeurs radiocarbone de foraminifères planctoniques (triangles noirs) et de téphras 

(astérisques rouges), modèle d’âge (tiretés rouges). B. carotte KET82-21 : δ18O de G. bulloïdes, pointeurs 

radiocarbone (triangles noirs), modèle d’âge (tiretés rouges). C. carotte MS27PT : δ18O de G. bulloïdes (Duhamel et 

al., 2020), pointeurs radiocarbone (Revel et al., 2010), modèle d’âge (Revel et al., 2010). E. carotte MD90-964 (Zhao 

et al., 2011) : δ18O de G. ruber, modèle d’âge.  
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 SÉPARATION DES FORAMINIFÈRES ET NETTOYAGE EN VU D’EN ANALYSER LA 

COMPOSITION ISOTOPIQUE DU ND 

 

Pour l’analyse des εNd, 10-15 mg de foraminifères planctoniques ont été prélevés, 

parmi la fraction supérieure à 150 µm (Fig. 25).  

 

 

Figure 25 Illustration de fractions >150 µm d'échantillons riches en foraminifères planctoniques dans un niveau de 

sapropèle riche en matière organique (à gauche, carotte MD90-964, 496 cm) ou riche en éléments détritiques (à 

droite, carotte MD90-917, 700 cm) 

 

Lors de leur prélèvement, les foraminifères contiennent de fines particules terrigènes 

adhérées aux parois des tests et coincées dans les loges. Les concentrations en Nd des 

particules terrigènes sont 100 à plus de 1000 fois supérieures (16-32 ppm dans les 

sédiments de la Méditerranée, Blanchet et al., 2019) à celles des tests de foraminifère 

(quelque ppb, Pomies et al., 2002). Leur présence dans les échantillons de foraminifères 

représente donc un biais potentiel lors de l’analyse de la composition isotopique en 

Nd des foraminifères. Afin de s’en prémunir, un nettoyage physique est réalisé sur les 

foraminifères. Le traitement des échantillons de foraminifères depuis leur prélèvement 

jusqu’à la séparation complète entre foraminifères dissous et particules terrigènes 

résiduelles est schématisé dans la figure 26. Jusqu’à la fin de cette section, qui explicite 

le protocole employé, les chiffres romains renvoient à l’étape correspondante sur la 

figure 26. 
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Figure 26 Séparation et nettoyage des tests de foraminifères planctoniques. 

Afin d’éliminer les particules terrigènes présentes dans les loges des foraminifères (I), 

les loges ont été ouvertes en les éclatant entre deux plaques de verre préalablement 

nettoyées à l’eau Milli-Q (II). Cette étape est effectuée sous une loupe binoculaire pour 

ne pas broyer trop finement les tests et ne pas perdre inutilement de l’échantillon. Les 

minéraux détritiques visibles sont prélevés et éliminés. La plus grande partie des 

particules argileuses sont détachées des clastes de tests et mis en suspension après 

l’ajout de 1 ml d’eau Milli-Q et le passage des échantillons dans un bain à ultrason 

durant 5 mn. Après un bref moment de repos, les clastes sont décantés et la plus 

grande partie du surnageant (contenant les argiles) est soutiré à l’aide d’une pipette 

en plastique (III). Cette étape est réitérée jusqu’à ce que le surnageant soit limpide. Les 

échantillons sont vérifiés à la loupe binoculaire pour éliminer les éventuelles particules 

détritiques résiduelles (IV). Un dernier nettoyage, reprenant l’étape III, est effectué avec 

une attaque acide très légère (1 ml HNO3 1 mN) à la place de l’eau Milli-Q (V).  
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À partir de cette étape, tout le traitement est effectué dans une salle blanche de classe 

ISO5 (norme ISO14644-1), correspondant à la norme FS209 de classe 100. À l’issue des 

étapes précédentes, quelques particules détritiques ou de matière organique 

pourraient parfois subsister. Les échantillons ont alors été dissous à l’aide d’une 

attaque acide ménagée, opérée pour limiter la contamination résiduelle liée à la 

présence d’éventuelles particules (VI). Ainsi, dans 500 µl d’eau Milli-Q, 100 µl d’acide 

nitrique HNO3 0.5N est ajouté. Après 30 minutes à 1h, la réaction est terminée et 

plusieurs autres paliers de 100 µl de HNO3 0.5N sont réalisés jusqu’à la dissolution 

complète des fragments de foraminifères. Immédiatement après, les échantillons sont 

centrifugés (VII), durant 2 mn, puis la plupart du surnageant est prélevé (VIII) et 

transféré dans un Savillex. Les Savillex sont portés à 80°C afin d’évaporer à sec les 

échantillons (IX). Avant la séparation du Nd par chromatographie ionique, les 

échantillons sont mis en solution de HNO3 1N (1 ml, X).  

 SÉPARATION DU ND PAR CHROMATOGRAPHIE IONIQUE 

La séparation du Nd par chromatographie ionique s’effectue à l’aide de deux résines 

permettant un échange d’ions différent selon les coefficients de partage des différents 

éléments. La résine TRU-Spec est constituée d’oxyde octylphenyl-N, N-di-isobutyl 

carbamoylphosphine (CMPO) dans une solution (hydrophobe) de phosphate de 

tributyle (TBP). Elle est utilisée dans cette procédure pour séparer les lanthanides et 

actinides des autres éléments (la matrice). Le Nd est ensuite séparé des autres REE à 

l’aide d’une résine LN-Spec constituée d’oxyde di(2-ethylhexyl) orthophosphorique 

(HDEHP). 

Figure 27 Séparation du Nd par chromatographie ionique, utilisant les résines TRU-Spec et LN-Spec. 
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La figure 27 schématise le protocole de chromatographie ionique, qui est explicité ci-

après en reprenant les chiffres romains correspondant aux différentes étapes. 

Préalablement, les colonnes de résine TRU-Spec sont rincées avec 4 ml de HNO3 0.05 

N et conditionnés avec 2 ml de HNO3 1N. Les colonnes de résine LN-Spec sont 

nettoyées avec 10 ml de HCl 6N puis amenées à pH = 7 en y passant de l’eau Milli-Q. 

Elles sont ensuite conditionnées avec 1ml de HNO3 0.05N. 

Les Savillex contenant les échantillons dissous dans 1ml d’acide nitrique 1 N sont 

transférés dans les colonnes TRU-Spec (I). 1 ml en est rajouté dans les Savillex pour 

mettre en solution le Nd éventuellement absorbé sur les parois, avant transfert dans 

les colonnes TRU-Spec. 2,5 ml de HNO3 1N est ajouté après passage de l’échantillon 

pour éluer tous les éléments de la matrice (II). La normalité est ensuite baissée avec 

0,25 ml d’acide nitrique 0,05 N (III). Finalement les REE, restant dans les colonnes, sont 

éluées avec 0,7 ml d’acide nitrique 0,05 N, collecté directement dans les colonnes LN 

alors placées en dessous (IV).  

Les colonnes LN-Spec collectent les échantillons desquels il reste les lanthanides et 

actinides. Le lanthane, cerium et la plupart du praséodyme sont élués avec 2,5 ml 

d’acide chlorhydrique 0,25 N (V). Le Nd est élué avec 3,25 ml d’acide chlorhydrique 

0,25 N et est collecté dans des Savillex (VI). Ceux-ci sont portés à sec à 80 °C (VII), puis 

les échantillons sont dissous dans 1 ml de HNO3 1N (VIII) pour analyse de la 

composition isotopique en Nd (IX).  

 ANALYSES DE LA COMPOSITION ISOTOPIQUE EN NÉODYME DES FORAMINIFÈRES 

PAR MC-ICPMS 

 

La mesure de la composition isotopique en Nd a été effectuée sur un Neptune Plus 

MC-ICP-MS Thermo Scientific installé au Laboratoire des Sciences du Climat et de 

l’Environnement (LSCE) à Gif-sur-Yvette. Il comprend neuf cages de Faraday permettant 

la mesure simultanée des isotopes. Il est également équipé d’une Interface Jet qui 

augmente jusqu’à 10 fois l’intensité du signal sur la gamme de masse sélectionnée, 

associée à des cônes spécifiques Jet Sample et X-Skimmer. Le système d’introduction 

utilisé pour nos analyses est un Apex Elemental Scientific, équipé d’un nébuliseur avec 

un flux de 100 µL.min-1. Le gain des cages de Faraday est calibré au début des séances 

d’analyse. Les rapports isotopiques 143Nd/144Nd ont été corrigés du fractionnement de 

masse en utilisant une loi exponentielle par rapport à la valeur de référence 146Nd/144Nd 

= 0,7219.  
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Les échantillons ont été introduits dans le MC-ICPMS dans 1,2 mL d’acide nitrique 1N. 

Les analyses des échantillons sont intercalées avec celles de standard La Jolla à une 

concentration semblable en Nd de celles des échantillons afin de réaliser une 

correction isotopique par la technique du bracketing. La concentration en Nd des 

échantillons est déterminée par une analyse élémentaire préalable, qui permet 

également de s’assurer de l’absence de Sm dans les limites de détection du Neptune. 

Cette analyse préalable a été réalisée sur un spectromètre de masse à source plasma 

quadrupôlaire ICP-QMS X-seriesII CCT Thermo Fisher Scientific (installé au LSCE) ou sur un 

spectromètre de masse à source « plasma » Haute Résolution Thermo Element XR (LA-

ICPMS-HR) (installé à GEOPS).  

Les échantillons avec une concentration en Nd supérieure à 15 ppb ont été dilués pour 

atteindre 15 ppb ; les échantillons moins riches en Nd ont été dilués à 10 ou 5 ppb 

(pour les moins concentrés). Les échantillons ont ainsi été analysés entre des standards 

La Jolla à 15, 10 ou 5 ppb. Cela permet de corriger l’erreur instrumentale par la 

technique du bracketing. Aucune correction de blanc chimie n’a été nécessaire durant 

cette étude.  
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Chapitre 3. VARIATION DE L’HYDROLOGIE DANS LA 

MÉDITERRANÉE ORIENTALE DURANT LE DERNIER CYCLE 

CLIMATIQUE 

 

 

 

 

 

 

 

 

Dans ce chapitre, nous nous sommes attachés à restituer la variabilité de la 

composition isotopique en néodyme des masses d’eaux profondes (EMDW) du bassin 

Levantin au cours du dernier cycle climatique afin de contraindre les apports de Nd 

lithogénique et d’obtenir des informations sur les changements de circulation de la 

Méditerranée Orientale, plus particulièrement au cours des deux dernières transitions 

climatiques glaciaire-interglaciaires et des intervalles de temps caractérisés par le 

dépôt des sapropèles S5, S4, S3 et S1.  
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 PROBLÉMATIQUE ET OBJET DE L’ÉTUDE 

Les variations de circulation en Méditerranée Orientale ont été abondamment étudiées 

pour la période de temps couvrant la dernière transition climatique et l’Holocène, ou 

bien durant le stade isotopique 5e. Ceci a permis, entre autres, d’obtenir de 

nombreuses contraintes sur l’hydrologie ayant conduit au dépôt des sapropèles S1 (par 

ex. Scrivner et al., 2004 ; Cornuault et al., 2016, 2018 ; Freydier et al., 2001 ; Casford et 

al., 2003 ; Wu et al., 2019 ; Tachikawa et al., 2015) et S5 (Scrivner et al., 2004 ; Rohling 

et al., 2004 ; Struck et al., 2001 ; Schmiedl et al., 2003 ; Osborne et al., 2008, 2010 ; 

Cornuault et al., 2016). Il a ainsi été mis en évidence l’existence d’une stagnation 

majeure de l’eau de fond est-méditerranéenne. La dernière déglaciation a également 

été abondamment étudiée (Kuhnt et al., 2008 ; Schmiedl et al., 2010 ; Cornuault et al., 

2016, 2018). Toutefois, il manque singulièrement d’études permettant d’obtenir des 

enregistrements continus de la circulation des masses d’eaux profondes et 

intermédiaires de la Méditerranée Orientale sur un cycle climatique complet. La raison 

majeure de ce déficit d’enregistrements est liée au fait que la plupart des traceurs 

classiques utilisés en paléoocéanographie (comme le 13C) reposent sur des 

foraminifères benthiques qui ont un effet vital spécifique, peu inter-calibré, et qui ne 

sont pas présents de manière continues dans le temps en Méditerranée Orientale du 

fait de l’existence de conditions anoxiques à sub-anoxique (événements ayant conduits 

à des dépôts de sapropèles). Le traceur εNd mesuré sur des oxy-hydroxydes de Fe-Mn 

encroûtant les foraminifères planctoniques permet de s’affranchir de cette contrainte, 

pour peu que les masses d’eau majeures aient des signatures bien distinctes. 

L’utilisation de ce traceur dans le bassin Levantin est particulièrement pertinente, 

puisque la MAW dans la Méditerranée Orientale est caractérisée par des valeurs d’εNd 

moins radiogéniques (εNd ~-9, Tachikawa et al., 2004) que la LIW qui se forme dans le 

bassin Levantin au contact de sédiments radiogéniques tels que ceux du Nil (εNd 

compris entre -2 et 2 ; Revel et al., 2010 ; Padoan et al., 2011). Sous réserve que la 

signature isotopique de la charge sédimentaire du Nil ne change pas significativement, 

et que la proportion relative des apports de  poussières sahariennes (gamme de valeurs 

comprises en (-15 to -11; Padoan et al., 2011 ; Scheuvens et al., 2013) et d’apports du 

Nil n’ait pas une influence majeure sur l’acquisition de la composition en εNd de l’eau 

de mer profonde du bassin Levantin, les variations d’εNd obtenues dans le bassin 

Levantin peuvent être utilisées pour tracer au cours du temps les changements de 

l’origine des masses d’eau dans la Méditerranée Orientale. C’est dans ce cadre qu’a été 

produite cette étude, qui présente les valeurs d’εNd issues de deux carottes 

sédimentaires, l’une proche de l’embouchure du Nil et étudiée sur les derniers 25 ka 

(MS27-PT) et l’autre plus éloignée et étudiée sur les derniers 145 ka (MD90-964). Cette 
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première partie de ce chapitre est reporté un article qui a été publié dans la revue 

Quaternary Science Reviews. 

Dans une second partie de ce chapitre, un modèle en boite de l’εNd de la Méditerranée 

Orientale est présenté. Ce modèle en boite prend en considération les variations de 

débit des eaux de surfaces (MAW) entrant en Méditerranée Orientale depuis la 

Méditerranée Occidentale, les variations de débit du Nil et de sa charge sédimentaire, 

le flux de poussières éoliennes en provenance du Sahara, et les variations relatives de 

contribution du Nil Bleu et du Nil Blanc dont les compositions isotopiques en Nd sont 

extrêmement différentes. Nous avons alors estimé l’εNd moyen de la Méditerranée 

Orientale en modifiant de manière importante ces paramètres. Ceci nous permet de 

discuter l’impact potentiel de ces différentes sources de Nd et d’en estimer 

raisonnablement les contributions relatives dans les variations d’εNd observées dans 

les carottes de cette étude. 
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3.2.1 Abstract 

The Nd isotopic compositions (Nd) of mixed planktonic foraminifera have been 

analyzed in two sediment cores collected in the Nile deep-sea fan in order to 

reconstruct past Nd of the Eastern Mediterranean Deep Water (EMDW) and to assess 

the relative contributions of Nile discharge and Modified Atlantic Water (MAW) inflow 

to the Eastern Mediterranean Sea hydrology, as well as their potential control on anoxic 

events over the last climatic cycle. The two foraminiferal εNd records are similar and 

display an increase in Nd values during the African Humid Periods. Superimposed on 

this precession-forced variability (insolation received by the Earth at low latitudes), the 

record of variations in foraminiferal εNd indicates a 2-unit decrease in εNd during the 

interglacial Marine Isotope Stages (MIS) 5 and 1 compared to glacial MIS6, 4, 3 and 2. 

The εNd results suggest that the long-term glacial to interglacial changes in Nd 

isotopic composition of EMDW were not entirely induced by variations in Nile River 

discharge and Saharan dust inputs. Decreases in εNd during MIS5 and MIS1 

interglacials indicate an increase in the contribution of unradiogenic MAW to the 

eastern Mediterranean Sea related to high sea-level stands and greater seawater 

exchange between the North Atlantic and Mediterranean basins. In addition, 

radiogenic seawater εNd values observed during African Humid Periods (and sapropel 

https://doi.org/10.1016/j.quascirev.2020.106306
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events) are associated with an intensification of Nile discharge and an increase in 

residence time of deep-water masses in the eastern Mediterranean Sea, which induces 

an increase in the interaction between deep-water masses and radiogenic sediments 

along the margin of the eastern Mediterranean Sea. Results confirm that an 

intensification of the hydrological exchanges between the western and eastern 

Mediterranean basins during high sea-level stand and the subsequent higher 

proportion of Atlantic Water in the Levantine Basin may have preconditioned the 

eastern Mediterranean Sea to sapropel depositions during the last climatic cycle. 

3.2.2  Introduction 

The Mediterranean Sea is a semi-enclosed basin, where an excess of evaporation over 

precipitation and runoff induces a characteristic eastward increase in the salinity of the 

surface Atlantic water that enters through the Gibraltar Strait and flows to the eastern 

Mediterranean basin; this water effectively becomes denser and contributes to the 

formation of intermediate and deep waters. The resulting Mediterranean thermohaline 

circulation has been demonstrated to be highly sensitive to present-day and past 

climate changes in both high and low latitudes (Rossignol-Strick et al., 1982 ; Roether 

et al., 1996 ; Kallel et al., 1997b ; Pinardi et Masetti, 2000 ; Rohling et al., 2002b ; Emeis 

et al., 2003 ; Scrivner et al., 2004 ; Melki et al., 2009 ; Revel et al., 2010 ; Toucanne et al., 

2015 ; Filippidi et al., 2016 ; Tesi et al., 2017). This variability is thought to be responsible 

for the deposition of organic-rich sapropel layers (characterized by >1% Corg) in the 

Eastern Mediterranean Sea (EMS) (Murat and Got, 2000) and of Organic Rich Levels 

(ORL) in the Western Mediterranean Sea (WMS) (e.g. Rohling et al., 2015). However, 

paleo-hydrological processes and associated ventilation dynamics related to sapropel 

deposition are still debated because conventional water-mass proxies, such as 13C 

analyzed on benthic foraminifera, cannot be used systematically due to the lack of 

benthic foraminifera in EMS sediments during time intervals when bottom waters were 

characterized by anoxic conditions. 

Despite many unresolved problems, such as the processes responsible for the sluggish 

thermohaline circulation during deep-sea anoxic events, significant advances have 

been made over recent decades in our understanding of sapropel formation since the 

pioneering work of Rossignol-Strick et al. (1982). There is now a common consensus 

that the formation of sapropels in the Mediterranean Sea is closely linked to: (1) 

reduced deep-water ventilation associated to freshwater input lowering surface water 

salinity, thus causing stratification of the water masses with limited or no oxygen 

renewal in deep water; or (2) nutrient-rich surface freshwater inputs, which significantly 

increase surface productivity and induce the mineralization of organic matter in deep 

water to a level that exceeds oxygen inputs through deep water mass renewal;  or (3) 

a combination of both processes (Rohling, 1994 ; Cramp et O’Sullivan, 1999 ; Rohling 
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et al., 2015). The leading role of stratification in most studied sapropels is revealed by 

the neodymium (Nd) isotopic composition of biogenic/authigenic fractions  (e.g. 

Freydier et al., 2001; Cornuault et al., 2018; Wu et al., 2019), benthic foraminifera carbon 

isotopic records, faunal assemblages (e.g. Kuhnt et al., 2008 ; Schmiedl et al., 2010 ; 

Cornuault et al., 2016), redox-sensitive elemental compositions (e.g. Jilbert et al., 2010 

; Tachikawa et al., 2015 ; Tesi et al., 2017), and circulation models (e.g. Myers et al., 1998 

; Stratford et al., 2000 ; Myers, 2002 ; Bianchi et al., 2006 ; Grimm et al., 2015 ; Vadsaria 

et al., 2019). 

Many studies have confirmed that periods of sapropel deposition are marked by high 

river runoff originating from the low-latitude monsoonal system, whereas time intervals 

between sapropel depositions are arid with reduced riverine runoff and increased 

wind-blown sediment supplies (e.g. Wehausen et Brumsack, 1999 ; Larrasoaña et al., 

2003 ; Zhao et al., 2012 ; Revel et al., 2014). A widely accepted explanation for the excess 

freshwater input during times of sapropel formation is related to heavy monsoonal 

precipitation in North Africa which was channeled by the Nile River and other North 

African paleo-rivers (e.g. Rossignol-Strick et al., 1982 ; Fontugne et al., 1994 ; Rohling 

et al., 2002a ; Emeis et al., 2003 ; Scrivner et al., 2004 ; Osborne et al., 2008, 2010 ; Revel 

et al., 2010 ; Wu, 2016 ; Wu et al., 2017). In North Africa, these humid periods have been 

attributed to the northward migration of the rain belt associated with the Inter-Tropical 

Convergence Zone (ITCZ) due to precession-driven insolation changes (Rossignol-

Strick et al., 1982 ; DeMenocal et al., 2000 ; Gasse, 2000 ; Arbuszewski et al., 2013 ; 

Skonieczny et al., 2015, 2019). The last period of more intense rainfall compared to the 

present, the so-called African Humid Period (AHP: from ~14.8 and ~6 cal kyr BP; 

Shanahan et al., 2015 ; Bastian et al., 2017), is thought to be responsible for the 

formation of the organic-rich sapropel S1 in the EMS between 10.2 and 6.4 cal kyr BP 

(Mercone et al., 2000 ; De Lange et al., 2008). Thus, the strong correspondence between 

sapropel formation and periods of African monsoon intensification, when freshwater 

discharge by North African rivers into the Mediterranean Sea increased, suggests that 

the reduction in sea surface salinity and deep-water convection could be the result of 

changes in the African monsoon system (Revel et al., 2015; Rohling et al., 2015). 

However, enhanced freshwater inputs from the northern margin of the Mediterranean 

Sea related to precipitations driven by westerly winds and the melting of glacial ice-

sheets and linked to climate changes in the high latitudes of the Northern hemisphere 

(e.g. Kallel et al., 1997a ; Emeis et al., 2003 ; Melki et al., 2009 ; Toucanne et al., 2015 ; 

Filippidi et al., 2016 ; Tesi et al., 2017) would have also led to the reduction of deep-

water formation in the EMS, limiting the oxygen supply to the deep water (Rohling, 

1994). Furthermore, several studies have shown that the Mediterranean thermohaline 

circulation is sensitive to rapid climatic changes in the northern hemisphere (e.g. 
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Heinrich and Dansgaard - Oeschger events) (Rohling et al., 1995 ; Kallel et al., 1997b ; 

Allen et al., 1999 ; Bartov et al., 2003 ; Martrat et al., 2004). 

In addition, the narrow and shallow Siculo-Tunisian and Gibraltar Straits tend to limit 

exchanges between the eastern and western Mediterranean basins, and with the North 

Atlantic. It has been proposed that water exchanges through the Straits may have been 

significantly limited during the glacial low sea-level stands of the late Quaternary. A 

general circulation model has shown that Mediterranean water outflow was reduced 

by 50% during the Last Glacial Maximum (LGM) (Mikolajewicz, 2011), and several 

studies have pointed to a salinity increase in the eastern basin (Thunell et Williams, 

1989 ; Myers et al., 1998). In particular, Mikolajewicz (2011) has shown that the 

formation of deep waters in the eastern basin during the LGM was strengthened and 

that these waters were principally formed in the Aegean Sea and not in the Adriatic Sea 

as is the case today. It has also been proposed that rising global sea level during 

deglaciation led to greater exchanges between the basins and a drop in surface salinity, 

thus preconditioning the sapropel event by slowing down intermediate and deep 

convections (Grimm et al., 2015). 

Studies of past changes in Mediterranean thermohaline circulation have mostly 

investigated the last glacial period, focusing on the deposition of sapropel S1 (10.2 – 

6.4 cal kyr BP; Mercone et al., 2000) (e.g. Cacho et al., 2002; Sierro et al., 2005; Frigola 

et al., 2008; Schmiedl et al., 2010; Toucanne et al., 2012; Minto’o et al., 2015; Jiménez-

Espejo et al., 2015). Continuous δ13C and δ18O records from epibenthic foraminifera of 

the last glacial – interglacial climatic cycle are rare and difficult to obtain for bottom 

suboxic or anoxic environments (e.g. sapropel events) in the EMS. This is due to the 

lack of a continuous population of epibenthic foraminifera species for which a 

calibrated vital effect for δ13C analyses is well established (Schmiedl et al., 2003, 2010). 

Consequently, the hydrological pattern of the EMS is not well constrained for periods 

of sapropel deposition and for the time intervals that preconditioned such events. 

In the present study, we have investigated the Nd isotopic composition (εNd) of the 

diagenetic Fe-Mn coatings precipitated on foraminifera shells. It has been 

demonstrated that εNd measured on planktonic foraminifera shells represents mainly 

bottom seawater and/or pore water εNd (Tachikawa et al., 2013, 2014). Such εNd 

obtained from foraminiferal shells have been previously used to provide information 

on water mass provenance and mixing in the ocean (Molina-Kescher et al., 2014 ; Wu 

et al., 2015a, 2019 ; Dubois-Dauphin et al., 2017 ; Cornuault et al., 2018). Modern 

Mediterranean seawater displays a wide range of εNd values, from -11 to -5, with 

unradiogenic surface water entering the Mediterranean as Atlantic Water and more 

radiogenic intermediate and deep waters originating from the Levantine Basin (Henry 

et al., 1994; Tachikawa et al., 2004; Vance et al., 2004). With a residence time of 500-
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1000 years (Tachikawa et al., 2003 ; Siddall et al., 2008) and distinct local basin-scale 

sources, εNd is assumed to behave quasi-conservatively, with great potential to 

fingerprint the provenance of Mediterranean water masses (Dubois-Dauphin et al., 

2017; Cornuault et al., 2018; Wu et al., 2019). 

The εNd of mixed planktonic foraminifera from two sediment cores collected in the 

Levantine Basin were investigated in order to reconstruct past εNd of the EMDW over 

the last 145 kyr. Combined with previous εNd records, the new results allow us to assess 

the relative contributions of Nile discharge and inflow of Modified Atlantic Water 

(MAW) to the thermohaline circulation of the EMS over the last climatic cycle 

characterized by several anoxic events and the deposition of sapropels S1 to S5. This 

allows us to constrain the hydrology at the origin of these anoxic events under different 

environmental conditions (different sea levels, different freshwater supplies from the 

African rivers and different hydrological exchange conditions at the Gibraltar and the 

Siculo-Tunisian Straits). 

3.2.3 Regional hydrological setting in terms of Nd 

The Mediterranean Sea is an almost enclosed basin that exchanges surface and 

intermediate waters with the Atlantic Ocean though the Gibraltar Strait (sill depth ~ 

300 m) and surface water with the Black Sea through the Dardanelles Strait (sill depth 

~100 m). Driven by a negative water budget, an anti-estuarine circulation occurs in the 

Mediterranean Sea. Hence, the relatively fresh surface Atlantic Water (AW) (salinity ~ 

36.5), which has an unradiogenic εNd signature of ~-9.7 (Tachikawa et al., 2004), flows 

into the WMS and is then modified by mixing with the ambient surface water to reach 

~-10.4 in the Alboran Sea (Spivack et Wasserburg, 1988 ; Tachikawa et al., 2004). During 

its eastward flow, AW mixes with the surrounding surface waters and underlying 

intermediate waters leading to the formation of the Modified Atlantic Water (MAW) 

that flows along the basin at 50-200 m water depth following a general cyclonic flow 

path with several eddies and meanders (Fig. 28). The Nd values for MAW range from 

-10.8 to -9.0 in the western basin (Henry et al., 1994) and from -9.8 to -4.9 in the eastern 

basin (Tachikawa et al., 2004 ; Vance et al., 2004). Since evaporation exceeds 

precipitation and river runoff, the relatively fresh surface AW flowing into the WMS also 

becomes progressively saltier (~ 38.5) as it circulates eastward. 

During winter time, intense cooling and strong wind-induced heat loss produce denser 

waters that sink via convection and form the intermediate waters in the Aegean Sea 

and the Levantine Basin and deep waters in the Gulf of Lions and the Adriatic Sea 

(Robinson et al., 2001 ; Schroeder et al., 2012). In particular, the Levantine Intermediate 

Water (LIW) is formed in the Cyprus-Rhodes area and it spreads westwards throughout 

the entire Mediterranean Basin at depths of between ~150-700 m (Lascaratos et al., 

1993 ; Malanotte-Rizzoli et al., 1999). The LIW acquires its εNd signature mainly from 
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the partial dissolution of particles from the Nile River and the Egyptian/Libyan margin 

sediments of the EMS, which have εNd values ranging from -7 to -2 (Weldeab et al., 

2002a ; Tachikawa et al., 2004 ; Ayache et al., 2016). This more radiogenic Nd signature 

is explained by sediment originating from the erosion of Ethiopian traps including 

Cenozoic basaltic silicate rocks (Nd > 0) (Garzanti et al., 2015). The LIW is thus 

characterized by a radiogenic εNd of ~-4.8 in the eastern part of the EMS and by an 

east-west εNd gradient ranging from -4.8 to -9.2, resulting from mixing with overlying 

and underlying water masses along its path (Henry et al., 1994; Tachikawa et al., 2004; 

Vance et al., 2004). In the Adriatic Sea, LIW is involved in the formation of Adriatic Deep 

Water (AdDW) that sinks into the deep EMS contributing, together with the Aegean 

Deep Water (AeDW), to the formation of the Eastern Mediterranean Deep Water 

(EMDW). The EMDW εNd values range from -7 to -6 with an average value of -6.5 

(Tachikawa et al., 2004). The Western Mediterranean Deep Water (WMDW) is formed 

in the Gulf of Lions in winter, as a result of mixing between the relatively fresh surface 

water and the saline LIW; it then spreads into the Balearic Basin and Tyrrhenian Sea 

between ~ 2000 and ~ 3000 m (Millot, 1999 ; Schroeder et al., 2012) (Fig. 1). The 

WMDW is characterized by an average εNd value of -9.4 ± 0.9 (Henry et al., 1994; 

Tachikawa et al., 2004). Between the WDMW and the LIW (from ~ 700 to ~ 2000 m), 

the Tyrrhenian Deep Water (TDW) (Millot et al., 2006), which is produced by mixing 

between WMDW and EMDW, has an average εNd value of -8.1 ± 0.5. 

The Blue Nile and Atbara rivers represent together 97% of the suspended sediment 

load and 68% of the freshwater supply of the total annual Nile discharge (Foucault et 

Stanley, 1989 ; Williams et al., 2000 ; Revel et al., 2015). εNd signatures of sediments 

from the Nile Basin are characterized by contrasted signatures, ranging from 

radiogenic values (εNd ≈ 0) for the Cenozoic Ethiopian traps to strongly unradiogenic 

values (εNd ≈ -30) for the Precambrian Central Africa Craton (Garzanti et al., 2015). 

Sediments from the Bahr el Jebel (between Lake Albert and 10°N of latitude) are 

characterized by a εNd value of -25, whereas Victoria-Albert Nile-derived fluvial muds 

by a range from -29 to -36 (Padoan et al., 2011). The Equatorial-White Nile sediment 

makes up approximately 3.5 % of the present-day total sediment discharge of the Nile 

and is fairly constant throughout the year (Blanchet et al., 2015 ; Garzanti et al., 2015), 

with a very unradiogenic signature (from -30 to -35). In contrast, the Blue Nile sediment, 

which is mainly transported during the humid phase, dominates the total sediment 

discharge of the Nile (72%) and is characterized by very radiogenic εNd values (from -

3 to 5; Padoan et al., 2011 ; Blanchet et al., 2013 ; Garzanti et al., 2015). 
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3.2.4 Material and methods 

 

Figure 28 (A) Bathymetric map of the Mediterranean Sea showing locations of core MD90-964 (33°02.75’N; 

32°38.57’E; water depth 1375 m, length 32.12 m), core MS27PT (31°47.90’N, 29°27.70’E; water depth 1389 m, length 

7.3 m) (blue dots) and all the other sites discussed in this study (black dots) (Freydier et al., 2001; Scrivner et al., 

2004; Osborne 2008, 2010; Cornuault et al., 2018). The simplified modern Mediterranean water circulation is broadly 

indicated. Signatures of Nd isotopic composition are displayed for the Nile River and aeolian dust (Grousset et 

Biscaye, 2005 ; Padoan et al., 2011 ; Scheuvens et al., 2013). The potential pathways of North-African paleo-rivers 

are also depicted in light gray (Rohling et al., 2002; Wu et al., 2017). (B) Longitudinal transect of annual mean salinity 

of the Mediterranean Sea (i.e. the red shading shown in (A); data from WOA13). εNd values are represented by 

colored dots (Henry et al., 1994; Tachikawa et al., 2004; Vance et al., 2004). The map and section were generated 

using Ocean Data View software (Schlitzer, 2015). 
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3.2.4.1 Studied cores 

For this study, we have selected cores MD90-964 and MS27PT, which are bathed by 

the Eastern Mediterranean Deep Water (EMDW). 

Core MD90-964 (33°02.75'N, 32°38.57'E; water depth 1375 m, length 32.12 m) was 

collected on the eastern part of the Nile deep-sea fan during the PROMETE III campaign 

on board R/V Marion Dufresne in September 1990 (Fig. 28). Core MD90-964 sediments 

consist of pale cream to yellowish brown foraminiferal and nannofossil marl ooze, 

interbedded with sapropelic layers that vary in thickness from 2 to 41 cm (Zhao et al., 

2011). The δ18O of Globigerinoides ruber, clay mineralogy, total organic carbon (TOC) 

content and elemental intensities by X-ray fluorescence (XRF) have been studied 

previously by Zhao et al. (2011). The age model of core MD90-964 (Zhao et al., 2011) 

has been established by correlating the G. ruber δ18O record and the Mediterranean G. 

ruber stack compiled by Lourens (2004), using Gaussian filtering at both obliquity and 

precession, and cross-spectral analysis against a target curve that reflects 

characteristics of orbital parameters (ETP curve). According to the age model, the upper 

7.30 m of core MD90-964 investigated in this study cover the last 145 kyr and present 

a linear mean sedimentation rate of 5 cm/kyr. Sapropels S1, S3, S4 and S5 are identified 

by an increase of Corg content, which reaches up to 6 % during the deposition of 

sapropel S5 (Fig. 29; Zhao et al., 2011). 

Core MS27PT (31°47.90’N, 29°27.70’E; water depth 1389 m, length 7.3 m) was retrieved 

on the western Nile delta, around 90 km from the mouth of the Rosetta Nile River, 

during the Mediflux MIMES cruise of the R/V Pelagia in 2004 (Fig. 28). The core site lies 

directly under the influence of the Nile freshwater discharge. For this study, we have 

investigated the upper 3.15 m of core MS27PT which consist of carbonate-rich facies 

with coarse quartz grains and clastic mud-rich facies where sapropel S1 has been 

identified (Revel et al., 2010) (Fig. 29). The age model of the studied interval of core 

MS27PT is based on 22 previously published AMS 14C dates (Ménot et al. 2020; Revel 

et al., 2010, 2015 ; Bastian et al., 2017) (Fig. 29). 
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Figure 29 Age models of cores MD90-964 and MS27PT: (A) age-depth curve for core MS27PT (continuous line) 

interpolated from AMS 14C dates (Revel et al., 2015; Bastian et al. 2017) and (B) age-depth curve for core MD90-

964 (dashed line) (Zhao et al., 2011). (C) δ18O 

3.2.4.2 Methods 

The samples investigated in this study consist of 15 to 30 mg of mono-specific 

planktonic foraminifera G. ruber and mixed planktonic foraminifera, hand-picked in the 

>150 µm size fraction. Cleaning procedure and purification of Nd have been done in a 

class 100 clean laboratory using ultrapure reagents. All of the test samples were 

crushed between two glass slides to open the foraminiferal chambers. The calcite 

fragments were then ultrasonicated for 1 min before pipetting off the suspended 

particles with water to separate the waste. This step was repeated until the water 

became clear and free of clay. All samples were checked under a binocular microscope 
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to ensure that all particles had been removed. Most of the samples were then analyzed 

after this preliminary physical cleaning step (hereafter referred as “uncleaned 

foraminifera”) (Wu et al., 2015b). 

For this study, some physically cleaned samples were transferred to centrifuge tubes 

for an oxidative-reductive cleaning step (hereafter referred as “cleaned foraminifera”). 

The oxidative-reductive foraminiferal cleaning procedure followed that described by 

Vance and Burton (1999), using 10 ml reductive solution (1 M hydrous hydrazine, 16 M 

NH4OH, 0.25 M citric acid in a ratio of 1:6:3) and 5 ml oxidative solution (0.2 M NaOH 

and 30% H2O2 in a 1:1 ratio) per sample to more efficiently remove authigenic Fe-Mn 

coatings and organic material. For the reductive step, samples were heated in a water 

bath at 80°C for 30 min, and were ultrasonicated every 3 min for 10 s. After transferring 

the reductive cleaning solution to a centrifuge tube, the cleaned foraminifera were 

rinsed with Milli-Q water. The analytical procedure for the oxidative step was similar 

except that samples were ultrasonicated every 10 min for a period of 30 s. 

All samples, including uncleaned foraminifera, underwent weak acid leaching for 5 min 

in 1 ml 0.001 M HNO3 with ultrasonication. After these cleaning steps, samples were 

transferred into a 1.5 ml tube. 0.5 ml of Milli-Q water was first added to the tube, and 

then the foraminifera were dissolved using stepwise 100 µl 0.5 M HNO3 until the 

dissolution reaction stopped. The dissolved samples were centrifuged, and the 

supernatant was immediately transferred to Teflon beakers to prevent leaching of any 

possible remaining phases. The dissolved foraminifera shell fractions and authigenic 

fractions contained in the reductive cleaning solution were dried using a hotplate for 

Nd extraction. Nd was purified using Eichrom TRU-Spec and Ln-Spec resins following 

the detailed analytical procedures described in Copard et al. (2010). The 143Nd/144Nd 

ratios were measured using the ThermoScientific NeptunePlus Multi-Collector 

Inductively Coupled Plasma Mass Spectrometer (MC-ICP-MS), hosted at the 

Laboratoire des Sciences du Climat et de l’Environnement (LSCE) in Gif-sur-Yvette. For 

the Nd isotope analyses, sample and standard concentrations were matched at 10 ppb. 

Mass-dependent fractionation was corrected by normalizing 146Nd/144Nd to 0.7219 and 

applying an exponential law. During the analytical sessions, every set of two samples 

was bracketed by analyses of the La Jolla Nd standard solution, which is characterized 

by certified values of 0.511858±0.000007 (Lugmair et al., 1983). The offset value 

between results and certified values of La Jolla standard was lower than 0.4 epsilon 

units (εNd) for all of the analyses presented in this study. The analytical errors reported 

herein correspond to the external 2 sigma standard deviation (based on repeated 

analyses of the La Jolla standard for the different analytical sessions) and range from 

0.1 to 0.5 εNd (Table 1 and Table 2). The analytical blank values for Nd evaluated by 

using a quadrupole ICPMS were <4 pg, which represents less than 0.1% of the 
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minimum Nd yield from foraminifera used in this study. As a result, no blank correction 

was applied. Results are expressed as εNd = [(143Nd/144Nd)sample/(143Nd/144Nd)CHUR -1] 

*10000, with the present-day (143Nd/144Nd)CHUR of 0.512638 (Jacobsen et Wasserburg, 

1980). 

3.2.5 Results 

3.2.5.1 The εNd record of cores MS27PT and MD90-964 

The εNd values from core MS27PT, obtained on both monospecific samples of 

planktonic foraminifer G. ruber and mixed planktonic foraminifera, exhibit a wide range 

from -5.71±0.13 to -2.51±0.21 (Tab. 3 and Fig. 30). The εNd values of monospecific and 

mixed samples from the same sediment volume are in agreement within an uncertainty 

of 2 sigma (Table 1). It is worth noting that mean εNd values obtained from foraminifera 

cleaning solutions are similar or slightly more radiogenic than cleaned foraminifera. 

This confirms that oxidative-reductive cleaning procedures applied to foraminiferal 

tests from our sampling sites are not effective to fully remove the Nd associated with 

the authigenic Fe-Mn coating (Wu et al., 2015b). Therefore, εNd obtained in both 

reductively cleaned and non-reductively cleaned foraminifera are associated with 

bottom and/or pore-water εNd values as it has been demonstrated elsewhere for a 

large compilation of εNd results obtained from foraminifera (Tachikawa et al., 2014). 

For core MS27PT, εNd displays lower values of -4.7±0.2 to -4.9±0.1 between 21 and 

16.4 cal kyr BP (Fig. 30). It increases to more radiogenic values (-2.5±0.2 to -4.4±0.3) in 

the time interval between 14.1 and 6.8 cal kyr BP, corresponding to the AHP which is 

associated with higher Nile flood discharges (DeMenocal et al., 2000; Revel et al., 2015; 

Castañeda et al., 2016). The highest value (-2.5±0.2) is recorded at 9.7 cal kyr BP. The 

εNd values then steadily decrease from -2.5±0.2 to -5.5±0.3 between 9.7 and 4.3 cal 

kyr BP. The time interval coeval with the period during which sapropel S1 was deposited 

(10.2-6.4 cal kyr BP) is associated with radiogenic εNd values (from -2.7±0.2 to -4.3±0.2). 

The time interval between 4.3 and 1.5 cal kyr BP presents unradiogenic εNd values (up 

to -5.9±0.1) which increase again thereafter to reach -4.0±0.1 at the core top. 

 

For core MD90-964, εNd values were obtained for samples of uncleaned mixed 

foraminifera from the Marine Isotope Stage (MIS) 6 to the Holocene (Fig. 31E). In 

general, glacial MIS6, MIS4, MIS3 and MIS2 are characterized by high εNd values, 

ranging from -3.8±0.2 to -2.8±0.2. In contrast, interglacial MIS5 and the Late Holocene 

display lower εNd values, from -4.5±0.2 to -2.8±0.3. 
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Figure 30 (A) Nd isotopic composition (εNd) obtained from foraminifera of core MS27PT: εNd values obtained from 

cleaning solution of G. ruber (solid green triangle), reductively cleaned G. ruber (solid blue triangle), non-reductively 

cleaned G. ruber (solid red triangle), reductively cleaned mixed planktonic foraminifera (solid blue rectangle), 

cleaning solution of mixed planktonic foraminifera (solid green rectangle), non-reductively cleaned mixed 

planktonic foraminifera (solid red rectangle); (B) εNd obtained on non-reductively cleaned mixed planktonic 

foraminifera (solid black square) of core MD90-964 for the last 23 cal kyr BP. The Marine Isotope Stages (MIS) and 

time intervals of sapropel S1 and AHP are also reported. 

Superimposed on this long-term glacial-interglacial variation, the monsoon–

precession induced signal is distinguished by more radiogenic values related to the 

African Humid Periods (from 123.5 to 121.7 cal kyr BP, 102.3 to 99.3 cal kyr BP, 84.3 to 

81.8 cal kyr BP; 55 cal kyr BP and 9.5 to 6.2 cal kyr BP) (e.g. Gasse, 2000 ; Zhao et al., 

2012). These time intervals are also associated with an increase of Corg in core MD90-

964 and are coeval with the deposition of sapropels S5 (128.0 to 117.7 cal kyr BP), S4 

(102.3 to 100.6 cal kyr BP), S3 (81.8 to 79.7 cal kyr BP) and S1 (10.1 to 5.7 cal kyr BP) 

(Fig. 31F) (Zhao et al., 2011). In particular, εNd values systematically increase before the 

deposition of sapropels S4, S3 and S1. 

For the last 20 cal kyr BP, the εNd record obtained on core MD90-964 displays long-

term variations that are consistent with those of core MS27PT. Interestingly, higher εNd 

values from ~14 to ~6 cal kyr BP are coeval with the timing of the AHP (Fig. 30). The 

time interval between 9 and 6 cal kyr BP is marked by a steady decrease of εNd during 
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the Late Holocene (Fig. 30), whereas the interval between 4 and about 1.5 cal kyr BP 

displays lower values before they increase again during the last 1.5 cal kyr BP. 

 

Figure 31 Variations in (A) the Relative Sea Level (RSL) (Grant et al., 2014) and (B) the summer insolation (June and 

July) received by the Earth at 20°N, calculated using Analyseries software (Paillard et al., 1996) for the last 160 kyr. 

(C) Variations of the δ18O obtained from G. ruber of core MD90-964 (Zhao et al., 2011); (D) Variations of the 

smectite/illite ratio of core MD90-964 (Zhao et al. 2011); (E) Variations of the Nd isotopic composition (εNd) 

obtained from uncleaned mixed planktonic foraminifera of core MD90-964 (this study); (F) Variations of the Total 

Organic Carbon (wt%) of sediments from core MD90-964 (Zhao et al., 2011). The Marine Isotope Stages (MIS) and 

time intervals of Sapropel S1 to S5 deposition are also reported. 
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3.2.5.2 Regional compilation of seawater εNd of the Levantine Basin 

Previous studies of the Nd isotopic compositions of authigenic oxy-hydroxides in the 

Levantine Basin have been conducted on leached bulk sediment (Freydier et al., 2001; 

Cornuault et al., 2018; Wu et al., 2019), fish debris/teeth (Wu et al., 2019) and on 

planktonic foraminifera (Scrivner et al., 2004; Vance et al., 2004; Osborne et al., 2010; 

Cornuault et al., 2018; Wu et al., 2019). Past seawater Nd has been obtained from bulk 

sediment leachates using different analytical procedures such as bulk sediment leached 

with 1 M HCl (Freydier et al., 2001; Wu et al., 2019) and hydroxylamine hydrochloride 

of non-decarbonated samples (Tachikawa et al., 2004; Cornuault et al., 2018). Nd 

analyses of foraminifera have previously been conducted on both uncleaned 

foraminifera (Cornuault et al., 2018) and samples treated with an oxidative-reductive 

leaching procedure (Scrivner et al., 2004 ; Vance et al., 2004 ; Osborne et al., 2010). All 

of these analytical procedures have been debated within the scientific community and 

have been deemed suitable for extracting the Nd signature of the deep-water masses 

of the ocean. 

Previous Nd records based on cleaned foraminifera collected in the eastern Levantine 

Basin (ODP Site 967C - 34°04.270’N; 32°43.528’E; 2552.8 m; Scrivner et al., 2004), in the 

western Levantine Basin (OPD Site 971A - 33°42.818’N; 24°42.108’E; 2140.9 m; Osborne 

et al., 2008) and in the south-eastern Aegean Sea (core LC21 - 35°39.7’N; 26°35.0’E; 

1520 m; Osborne et al., 2010) were used to reconstruct past εNd of surface waters. 

However, it has been recently demonstrated that εNd of fossil planktonic foraminifera 

is not related to the ambient seawater at calcification depths, but instead reflects 

bottom and/or pore-water εNd values due to the presence of residual authigenic Fe-

Mn coatings precipitated onto the carbonate shells that cannot be removed by 

chemical cleaning procedures (Piotrowski et al., 2012 ; Roberts et al., 2012 ; Wu et al., 

2015b ; Xu et al., 2018). Hence εNd results obtained from cleaned foraminifera of core 

LC21 and ODP sites 967C and 971A should be interpreted as bottom/pore water εNd. 

ODP Site 967C is also located within the EMDW (2551 m) and about 100 km away from 

core MD90-964 making it possible to directly compare their Nd records for time 

intervals corresponding to sapropels S1 and S5 (Figs. 32 and 33). Nd records for core 

MD90-964 and Site 967C, display more radiogenic values during African Humid Periods 

than before and after these time intervals. For core MD90-964, the highest Nd value 

is observed in the early African Humid Period (at 13.2 cal kyr BP) before the deposition 

of sapropels S1. Except this highest Nd value, both sapropels of core MD90-964 (S5 

and S1) display a range from -3.5±0.2 to -4.8±0.2, characterized by slightly more 

radiogenic values compared to those obtained in the ODP Site 967C (-5.5±0.5 to -

3.1±0.2; Scrivner et al., 2004).  
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For the last 20 cal kyr BP, core MS27PT is also characterized by similar long-term 

variations of Nd with an interval of more radiogenic values between 14 and 6 cal kyr 

BP followed by a progressive return to unradiogenic values from 6 to 4 cal kyr BP. For 

cores MS27PT and MD90-964, the last about 1.5 cal kyr BP show more radiogenic 

values. The good agreement observed in the long-term changes of the Nd during the 

S5 (for core MD909-964 and ODP Site 967C) and the last 18 cal kyr BP (for core MS27PT, 

core MD909-964 and ODP Site 967) suggests that all these cores provide a regional 

Nd isotopic signature of the EMDW.  

Core MD04-2722 located south of Cyprus at 1780 m water depth in the eastern 

Levantine Basin (Fig. 28) presents radiogenic LGM Nd values (around -3), comparable 

to those observed for cores located along the Nile deep-sea fan. Nd values decrease 

between 17.5 and 15 cal kyr BP followed by a time interval characterized by radiogenic 

isotopic composition between 14.5 and 5 cal kyr BP (Fig. 32). The time interval 

thereafter (between 5 and 3 cal kyr BP) is associated with a slight decrease in the Nd 

values. Such long-term variations in Nd are quite similar to those observed in cores 

MD90-964 and MSPT27 located upstream of the general counterclockwise deep-sea 

circulation of the eastern Mediterranean basin (Fig. 28). Superimposed on this long-

term trend, core MD04-2722 is characterized by shifts of Nd to unradiogenic values 

around 13.5 and 6.8 cal kyr BP that are not observed in other Nd records of the 

Levantine Basin (MD90-964, MS27PT and ODP Site 967C), with the exception of one 

shift to a single unradiogenic value at 6.8 cal kyr BP which is also observed in the ODP 

Site 967C (Fig. 32). This may reflect different time resolutions or a potential local effect 

on Nd isotopic signature. This implies that long-term variations of Nd below 

approximatively 1300 m water depth reflect a regional Nd signal of the Levantine 

Basin. We note a slight decrease of the Nd range along the north-eastward circulation 

pattern of the deep-water masses that could be the result of a slight modification of 

the Nd isotopic signature of deep-water masses through lithogenic Nd input from the 

volcanic margin of the eastern Levantine Basin. 
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Figure 32 Comparison between εNd records obtained in this study (cores MD90-964 and MS27PT) and published 

records for the last 25 kyr. . Core MD04-2722: Cornuault et al. (2018); cores BC07: Freydier et al (2001); SL29: Wu et 

al. (2019); ODP Site 967C: Scrivner et al. (2004). 
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In contrast, the Nd record of core BC07, located closer to core MD90-964 and at 

shallower depth (893 m), displays variations from -6.2±0.3 to -4.2±0.3 (Freydier et al., 

2001) that differ somewhat from those of ODP Site 967C and core MD90-964 during 

the AHP (Fig. 32). While time intervals before 15 cal kyr BP and after 6 cal kyr BP are 

characterized by similar Nd variations as ODP Site 967C and cores MD90-964 and 

MS27PT, the AHP is instead associated with more unradiogenic Nd, with values as low 

as -5.9±0.3 during the sapropel S1. This suggests that the Nd record of water masses 

at ~900 m differs from those obtained at greater water depths (below ~1300 m) for a 

time interval between 14 and 6 cal kyr BP. The difference between Nd records above 

and below ~1300 m reaches its maximum during the time interval of sapropel S1 

deposition. 

Previous studies of the Nd isotopic compositions of authigenic oxy-hydroxides in the 

Levantine Basin have been conducted on leached bulk sediment (Freydier et al., 2001; 

Cornuault et al., 2018; Wu et al., 2019), fish debris/teeth (Wu et al., 2019) and on 

planktonic foraminifera (Scrivner et al., 2004; Vance et al., 2004; Osborne et al., 2010; 

Cornuault et al., 2018; Wu et al., 2019). Past seawater Nd has been obtained from bulk 

sediment leachates using different analytical procedures such as bulk sediment leached 

with 1 M HCl (Freydier et al., 2001; Wu et al., 2019) and hydroxylamine hydrochloride 

of non-decarbonated samples (Tachikawa et al., 2004; Cornuault et al., 2018). Nd 

analyses of foraminifera have previously been conducted on both uncleaned 

foraminifera (Cornuault et al., 2018) and samples treated with an oxidative-reductive 

leaching procedure (Scrivner et al., 2004; Vance et al., 2004; Osborne et al., 2010). All of 

these analytical procedures have been debated within the scientific community and 

have been deemed suitable for extracting the Nd signature of the deep-water masses 

of the ocean. 

Previous Nd records based on cleaned foraminifera collected in the eastern Levantine 

Basin (ODP Site 967C - 34°04.270’N; 32°43.528’E; 2552.8 m; Scrivner et al., 2004), in the 

western Levantine Basin (OPD Site 971A - 33°42.818’N; 24°42.108’E; 2140.9 m; Osborne 

et al., 2008) and in the south-eastern Aegean Sea (core LC21 - 35°39.7’N; 26°35.0’E; 

1520 m; Osborne et al., 2010) were used to reconstruct past εNd of surface waters. 

However, it has been recently demonstrated that εNd of fossil planktonic foraminifera 

is not related to the ambient seawater at calcification depths, but instead reflects 

bottom and/or pore-water εNd values due to the presence of residual authigenic Fe-

Mn coatings precipitated onto the carbonate shells that cannot be removed by 

chemical cleaning procedures (Piotrowski et al., 2012; Roberts et al., 2012; Wu et al., 

2015b; Xu et al., 2018). εNd results obtained from cleaned foraminifera of core LC21 

and ODP sites 967C and 971A should be interpreted as bottom/pore water εNd. 
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ODP Site 967C is also located within the EMDW (2551 m) and about 100 km away from 

core MD90-964 making it possible to directly compare their Nd records for time 

intervals corresponding to sapropels S1 and S5 (Figs. 32 and 33). Nd records for core 

MD90-964 and Site 967C, display more radiogenic values during African Humid Periods 

than before and after these time intervals. For core MD90-964, the highest Nd value 

is observed in the early African Humid Period (at 13.2 cal kyr BP) before the deposition 

of sapropels S1. Except this highest Nd value, both sapropels of core MD90-964 (S5 

and S1) display a range from -3.5±0.2 to -4.8±0.2, characterized by slightly more 

radiogenic values compared to those obtained in the ODP Site 967C (-5.5±0.5 to -

3.1±0.2; Scrivner et al., 2004).  

For the last 20 cal kyr BP, core MS27PT is also characterized by similar long-term 

variations of Nd with an interval of more radiogenic values between 14 and 6 cal kyr 

BP followed by a progressive return to unradiogenic values from 6 to 4 cal kyr BP. For 

cores MS27PT and MD90-964, the last about 1.5 cal kyr BP show more radiogenic 

values. The good agreement observed in the long-term changes of the Nd during the 

S5 (for core MD909-964 and ODP Site 967C) and the last 18 cal kyr BP (for core MS27PT, 

core MD909-964 and ODP Site 967) suggests that all these cores provide a regional 

Nd isotopic signature of the EMDW.  

Core MD04-2722 located south of Cyprus at 1780 m water depth in the eastern 

Levantine Basin (Fig. 1) presents radiogenic LGM Nd values (around -3), comparable 

to those observed for cores located along the Nile deep-sea fan. Nd values decrease 

between 17.5 and 15 cal kyr BP followed by a time interval characterized by radiogenic 

isotopic composition between 14.5 and 5 cal kyr BP (Fig. 32). The time interval 

thereafter (between 5 and 3 cal kyr BP) is associated with a slight decrease in the Nd 

values. Such long-term variations in Nd are quite similar to those observed in cores 

MD90-964 and MSPT27 located upstream of the general counterclockwise deep-sea 

circulation of the eastern Mediterranean basin (Fig. 28). Superimposed on this long-

term trend, core MD04-2722 is characterized by shifts of Nd to unradiogenic values 

around 13.5 and 6.8 cal kyr BP that are not observed in other Nd records of the 

Levantine Basin (MD90-964, MS27PT and ODP Site 967C), with the exception of one 

shift to a single unradiogenic value at 6.8 cal kyr BP which is also observed in the ODP 

Site 967C (Fig. 28). This may reflect different time resolutions or a potential local effect 

on Nd isotopic signature. This implies that long-term variations of Nd below 

approximatively 1300 m water depth reflect a regional Nd signal of the Levantine 

Basin. We note a slight decrease of the Nd range along the north-eastward circulation 

pattern of the deep-water masses that could be the result of a slight modification of 

the Nd isotopic signature of deep-water masses through lithogenic Nd input from the 

volcanic margin of the eastern Levantine Basin. 
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In contrast, the Nd record of core BC07, located closer to core MD90-964 and at 

shallower depth (893 m), displays variations from -6.2±0.3 to -4.2±0.3 (Freydier et al., 

2001) that differ somewhat from those of ODP Site 967C and core MD90-964 during 

the AHP (Fig. 5). While time intervals before 15 cal kyr BP and after 6 cal kyr BP are 

characterized by similar Nd variations as ODP Site 967C and cores MD90-964 and 

MS27PT, the AHP is instead associated with more unradiogenic Nd, with values as low 

as -5.9±0.3 during the sapropel S1. This suggests that the Nd record of water masses 

at ~900 m differs from those obtained at greater water depths (below ~1300 m) for a 

time interval between 14 and 6 cal kyr BP. The difference between Nd records above 

and below ~1300 m reaches its maximum during the time interval of sapropel S1 

deposition. 

3.2.6 Discussion 

The Nd record obtained from uncleaned foraminifera of core MD90-964 allows us to 

establish, for the first time, the Nd isotopic signature of the EMDW of the Levantine 

Basin over the last climatic cycle and to extend our knowledge of the Nd variability 

for sapropels S1 and S5 to those of S3 and S4. The Nd record of core MD90-964 also 

displays glacial-interglacial variability with more radiogenic values during glacial MIS 

(Fig. 31). 

A prerequisite for interpreting such seawater εNd variations through time is the 

characterization of present-day Nd isotopic composition of the main water masses 

circulating in the eastern Mediterranean basin. Thus, we can evaluate potential 

temporal changes in the εNd of the end-members during the last climatic cycle, and 

assess the potential influences of lithogenic Nd input and regional “boundary exchange” 

on εNd of deep-water masses. 

3.2.6.1 Possible impact of changes in lithogenic Nd input on the εNd of the Eastern 

Mediterranean Deep Water in the Levantine Basin 

At the present time, the EMS is characterized by contrasting seawater Nd values (~-

10 to -5) with strong zonal and vertical gradients which are attributed to a mixing 

between the inflowing MAW (~-10) and the more radiogenic underlying LIW (~-5) and 

EMDW (~-6.5) (Tachikawa et al., 2004) (Fig. 28b). The latter acquires its εNd signature 

from boundary exchange with radiogenic basaltic material originating from the 

Ethiopian traps, which is transported to the EMS by the Nile river (εNd = -3 to +3, 

Tachikawa et al., 2004), and from the volcanic arc of the Aegean Sea (εNd ~-2.5), with 

the most radiogenic material being located at the eastern border of the Levantine Basin 

(εNd = +3.5 to +6) (Ayache et al., 2016). 
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In this regard, previous studies have explored past variations of seawater Nd in the 

Levantine Basin as a balance between unradiogenic aeolian Saharan dust and 

radiogenic Nile river discharge (Scrivner et al., 2004; Revel et al., 2015; Cornuault et al., 

2018; Wu et al., 2019), including the possibility of a significant contribution from paleo-

rivers along the African margin (Osborne et al., 2010), or a predominant contribution 

through the mechanism of boundary exchange (Ayache et al., 2016; Vadsaria et al., 

2019; Wu et al., 2016). Tachikawa et al. (2004) have suggested that the Nd flux from 

Nile River freshwater has a minor influence on the present-day Mediterranean seawater 

εNd, with its Nd concentration being low and the water input 10 times smaller than the 

unradiogenic MAW flowing from the Western Basin to the shallow waters of the 

Levantine Basin. Several previous studies have demonstrated that detrital material in 

the Nile deep-sea fan results from the mixing of sediments derived from 

Saharan/Libyan dusts and Nile sediments (Weldeab et al., 2002a ; Scheuvens et al., 2013 

; Garzanti et al., 2015 ; Revel et al., 2015). Cores MD90-964 and MS27PT, located on the 

Nile deep-sea fan, are then suitable for assessing lithogenic Nd input to the EMDW. 

3.2.6.2 Contribution of the Nile river 

Past humid periods, corresponding to the sapropels, were systematically accompanied 

by higher deposition of iron/smectite-rich sediments in the Nile deep-sea fan, 

reflecting enhanced physical erosion and transport of sediments from the Ethiopian 

Highlands (Krom et al., 1999, 2002 ; Weldeab et al., 2002b ; Revel et al., 2010, 2014, 

2015 ; Langgut et al., 2011 ; Zhao et al., 2012). In contrast, past arid periods are 

associated with a lower contribution from the Blue Nile and a higher relative proportion 

of sediments derived from the White Nile, along with a peak in the aeolian dust 

component (Revel et al., 2015; Zhao et al., 2012). Large smectite contents recorded in 

cores MD90-964 (Zhao et al., 2012) (Fig. 4D) and MS27PT, combined with Sr and Nd 

isotopic compositions (Revel et al., 2014) indicate the dominant contribution of the 

Blue Nile (smectite) to the Nile discharge, at least during the last climatic cycles. The 

low proportion of sediment derived from the White Nile is mainly due to the Sudd 

marshes in Southern Sudan which efficiently trap sediments from tributaries of the 

White Nile (Padoan et al., 2011; Garzanti et al., 2015). In addition, during the African 

Humid Periods, it has been suggested that large lakes formed in the region extending 

from Sudd to the confluence at Khartoum (Barrows et al., 2014). These lakes likely 

further limited the northward transport of unradiogenic Nd sediments to the Nile 

deep-sea fan. Thus, there is no argument to support the hypothesis that changes in 

the relative contribution of the Equatorial-White Nile and Blue Nile tributaries triggered 

the seawater εNd variations observed in cores MD90-964 and MSPT27. 
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3.2.6.3 Contribution of African dust 

The Saharan dust transported to the EMS is characterized by an unradiogenic εNd 

values (-15 to -11; Padoan et al., 2011; Scheuvens et al., 2013), potentially contributing 

to the unradiogenic Nd isotopic signature of surface and intermediate water masses 

(e.g. Tachikawa et al., 2004 ; Ayache et al., 2016). However, the present-day distribution 

of εNd in the surface and intermediate water masses of the Mediterranean Sea is mainly 

attributed to the mixing of the AW and the LIW and suggests a negligible contribution 

of Nd lithogenic input from aeolian dusts (Wu et al., 2019). 

In addition, core MD90-964, located at a distal position on the deep-sea fan, is 

characterized by lower mean sedimentation rates (5 cm/kyr) compared to core MS27PT 

(12 cm/kyr) and may be associated with a higher proportion of Saharan dust 

components. Variations in the mineralogical ratio of smectite/illite obtained on the clay 

fraction of core MD90-964 have been used to track the relative proportions of Saharan 

dust (characterized by high illite contents) and Nile contributions (dominated by 

smectite, 90%, derived from the Blue Nile and Atbara River draining the Ethiopian 

Plateau flood basalts) (Zhao et al., 2011) (Fig. 4D). The transport of Saharan dust to the 

Levantine Basin, reconstructed from the smectite/illite ratio, displays slight glacial-

interglacial variations with elevated dust inputs during glacial periods. Such results are 

in agreement with previous studies reporting an increase in dust input to the 

Mediterranean Sea during this time span induced by the southward migration of the 

ITCZ (Weldeab et al., 2002b ; Revel et al., 2010 ; Ehrmann et al., 2016, 2017 ; Lamb et 

al., 2018) (Fig. 31D). Such glacial increases of unradiogenic Nd dust inputs to the 

eastern Mediterranean Basin do not appear to have significantly modified the seawater 

εNd record obtained in core MD90-964, since glacial periods (MIS6 and MIS2-4) are 

systematically associated with more radiogenic Nd values than those of interglacial 

periods (MIS5 and MIS1) (Figs. 31D and 31E).  

In addition, the seawater Nd record obtained in core BC07, which was collected at a 

shallower depth (893 m), could have been slightly more affected by the dissolution of 

Saharan dust relative to the other deeper cores. Such higher contribution of dust 

dissolution in the upper water column has been demonstrated in previous studies (e.g. 

Ayache et al., 2016). Yet, this core does not exhibit variations in seawater εNd that might 

have been induced by a glacial increase in dust fluxes. The time interval corresponding 

to the AHP (from ~14.8 and ~6 cal kyr BP), when a decrease of aeolian dusts has been 

demonstrated (DeMenocal et al., 2000; Ehrmann et al., 2013), is in fact associated with 

more unradiogenic Nd (Fig. 5). A negligible contribution of the dissolution of African 

dust on past seawater Nd since the last glacial period has been also proposed by 

Cornuault et al. (2018) and Wu et al. (2019) for several seawater εNd records obtained 
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from cores located between ~800 and ~3400 m water depth in the western part of the 

EMS. 

3.2.6.4 Contribution of African paleo-rivers 

A vast fossil river channel network has been identified in the Libyan Sahara, which was 

active during African Humid Periods (Rohling et al., 2002). These paleo-rivers carried 

alteration products originating from basalts of the Tibesti mountains, (εNd = 5 to 7; 

Allègre et al., 1981). Some lake mollusks analyzed in Wadi Behar Belema and Wadi 

Quoquin (two of these paleo-rivers) have shown that the freshwater was significantly 

radiogenic (εNd = -2.2 to -1.8) compared to the Saharan dust (Osborne et al., 2008). 

Therefore, it has been suggested that these Libyan paleo-rivers contributed an 

additional source of radiogenic Nd to the eastern Mediterranean Basin during African 

Humid Periods (Scrivner et al., 2004). Seawater εNd records for core ODP site 971A 

(proximal to the mouths of these paleo-rivers compared to more distal ODP Site 967C 

or core LC21), were used to support this hypothesis during sapropel S5 (Osborne et al., 

2008, 2010). However, for different reasons, variations in the foraminiferal εNd 

obtained from cores located in the eastern EMS cannot be entirely explained by 

changes in the Nd isotopic composition of the water masses induced by lithogenic 

input from the African paleo-rivers. First, Sr and Nd isotopic signatures of the detrital 

fraction of sediments close to the mouth of these Libyan paleo-rivers (core CP10BC), 

have shown maximum sediment discharges during the sapropel S1b time interval (Wu 

et al., 2016) whereas εNd records display more radiogenic values at the beginning of 

the AHP (~14.8 cal kyr BP), reaching a maximum at ~13.5 cal kyr BP for core MD90-964 

and at ~9.7 cal kyr BP for core MS27PT (Fig. 32). Second, the sapropel time interval in 

cores MD90-964 and MS27PT, as well as in several cores previously investigated 

throughout the EMS (Wu et al., 2019), is associated with a continuous decrease in εNd 

values during the deposition of sapropel S1 indicating a more radiogenic signature for 

the S1a than for the S1b time interval (Fig. 32). Finally, core CP10, which should be 

susceptible to a significant influence from the discharge of Libyan paleo-river 

sediments due to its proximal location does not in fact exhibit any influence on its 

seawater εNd record (Wu et al., 2019). Therefore, while we cannot fully rule out a local 

influence of detrital discharge from the Libyan paleo-rivers on seawater εNd, its 

contribution to Levantine deep-water masses can be considered negligible. 

In conclusion, the process of “boundary exchange” between water masses and volcanic 

sediment along the margin of the eastern and northern Levantine Basin is one of the 

major sources of lithogenic Nd to the Mediterranean Sea (Ayache et al., 2016), but 

neither changes in the inputs of lithogenic Nd from the Nile River nor from the paleo-

rivers of the North African margin can explain the glacial-interglacial variability 

observed in the seawater εNd records of core MD90-964. 
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3.2.6.5 Paleo-hydrological implications of the Nd records during glacial-

interglacial transitions and Terminations I and II 

The εNd records for the EMS display significant glacial and interglacial variations, 

ranging from              -2.0±0.2 to -4.3±0.2, with more radiogenic values during glacial 

MIS6, 4, 3 and 2 (Fig. 4) that may have been induced by the result of an increase in the 

residence time of deep-water masses in the EMS and/or a decrease in the proportion 

of unradiogenic MAW flowing into the EMS. 

Using a regional ocean-atmosphere coupled climate model, Vadsaria et al. (2019) have 

shown that a reduction in the formation of deep water in the Eastern basin is associated 

with an increase in deep-water εNd due to a longer interaction between the water 

masses and the radiogenic sediments along the eastern margins of the EMS (Ayache 

et al., 2016). However, since the ventilation of the EMDW was enhanced during glacial 

MIS2, 4 and 6, due to saltier and denser surface water (Thunell and Williams, 1989; 

Béthoux et al., 1990; Myers et al., 1998a), the more radiogenic εNd values for the EMDW 

during glacial periods cannot be attributed to a modification of the residence time of 

deep-water masses. Moreover, several models have shown that exchange between the 

Atlantic Ocean and the Mediterranean Sea may have been reduced by as much as half 

during the glacial low sea-level stands, resulting in a higher longitudinal salinity 

gradient in the Mediterranean Sea (Bryden et al., 1994 ; Myers et al., 1998 ; 

Mikolajewicz, 2011 ; Grimm et al., 2015). Periods of glacial low sea level may have 

caused a 50% reduction in water exchange between the eastern and the western 

Mediterranean basins through the Sicilo-Tunisian Strait (Mikolajewicz, 2011; Grimm et 

al., 2015). Consequently, taking into account that glacial periods were associated with 

enhanced convection of deep water in the EMS, the more radiogenic εNd observed for 

the glacial EMDW can be attributed to a decrease in the contribution of the Modified 

Atlantic Water (MAW) to the eastern Mediterranean Basin. In this case, therefore, there 

is an entrainment of radiogenic εNd surface water to the deep basin at the center of 

production of deep-water masses. However, we cannot exclude that the decrease in 

zonal water exchange between the WMS and the EMS during the glacial period favored 

also a longer contact time between the EMDW and the radiogenic sediment draping 

the eastern Mediterranean continental margin during this time. This hypothesis would 

need to be tested further using a regional modeling approach. 

However, we have tried to estimate the reduction of MAW to the EMS necessary to 

explain an increase of 1.5 εNd unit observed in core MD90-964 during glacial time 

relative to the low values of the MIS1 and 5 (out of sapropel and African Humid Periods) 

using a simple box-model for Nd in the EMS established by Wu et al. (2019). We have 

used the present-day input of Nile river and dust to the EMS (Nile×1, Dust×1; Fig. 5 of 

Wu et al., 2019). Results suggest that the observed glacial increase of εNd could be 
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attributed to a decrease of MAW by 55 % relative to today. Such variations are likely 

overestimated as the radiogenic Nd contribution from Nile could have also been 

reduced during glacial period. Nevertheless, the calculated reduction of MAW inflow 

into the EMS during glacial low sea-level stands agrees with the 50 % reduction in 

water exchange between the eastern and the western Mediterranean basins through 

the Siculo-Tunisian Strait quantified by Mikolajewicz, (2011) for the LGM. 

The εNd record of core MD90-964 covers the last Terminations I and II. The significant 

decrease in the εNd value (from -3.2±0.2 to -4.4±0.2) during Termination I begins at 

around 18 cal kyr BP and is coeval with a similar decrease in δ13C obtained from benthic 

foraminifera (Incarbona et al., 2011 ; Sprovieri et al., 2012 ; Toucanne et al., 2012 ; 

Cornuault et al., 2016) (Fig. 33). The decrease of the Nd during Termination II observed 

in core MD90-964 is also associated with a decrease of benthic δ13C, which is 

particularly well marked in the Ionian Basin, close to the Siculo-Tunisian Strait 

(Incarbona et al., 2011). The decrease in δ13C obtained on benthic foraminifera has been 

linked to a reduction in deep-water convection in the Mediterranean Sea, but the 

influence of an increase in surface productivity cannot be excluded (Incarbona et al., 

2011; Cornuault et al., 2016). During both terminations, the decrease in ventilation 

suggested by the benthic foraminifera δ13C record is not associated with more 

radiogenic values, as expected if the seawater residence time in the EMS had increased. 

On the contrary, the Nd record shows a decrease suggesting a higher contribution of 

unradiogenic AW to the Eastern Basin linked to the rise of the relative sea level and 

enhanced water mass exchange between the eastern and western Mediterranean 

basins. The timing of reduced ventilation and increase in Atlantic Water contribution 

to the eastern Mediterranean basin is consistent with the ocean-biogeochemical model 

results obtained by Grimm et al. (2015), which indicate that deep-water anoxia requires 

a long prelude of deep-water stagnation of about 6 kyr, with no particularly strong 

eutrophication. The timing and duration of the stagnation prelude agree with the 

mechanisms for ORL1 (organic-rich layer) deposition in the western Mediterranean Sea 

proposed by Sierro et al. (2005). 

 

 

(figure to the opposite page) 

Figure 33 (A) Variations in Relative Sea Level (RSL) (Grant et al., 2014) and summer insolation (June and July) received 

by the Earth at 20°N, calculated using Analyseries software (Paillard et al., 1996) for last 160 kyr. (B) εNd record 

obtained from ODP Site 967C (Osborne et al., 2010); (C) εNd record obtained from non-reductively cleaned mixed 

planktonic foraminifera of core MD90-964 (this study); (D) εNd record obtained from non-reductively cleaned mixed 

planktonic foraminifera of core MS27PT (this study); (E) compilation of δ13C obtained from benthic foraminifera 

from Mediterranean cores. . Records of δ13C obtained from benthic foraminifera are published as followed: MD04-

2722 by Cornuault et al. (2016); MD01-2472 by Toucanne et al. (2012); ODP Site 963 by Incarbona et al. (2011); 

MD95-2043 by Cacho et al. (2007). 
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In particular, the decreases in both benthic δ13C and εNd before the sapropels S1 and 

S5 are coeval with the end of Henrich Stadial 1 and 11 (HS1 and HS11), respectively. It 

has been postulated that an enhanced inflow of less salty seawater in the 

Mediterranean Sea during the HS1 time interval favored a reduction in deep-water 

convection in the western basin and caused the ORL1 deposition between 14.5 and 8.2 

cal kyr BP (Cacho et al., 2002; Martı́nez-Ruiz et al., 2003). However, this time interval is 

still associated with deep-water convection allowing the transfer of unradiogenic εNd 

from MAW to the EMDW at the center of deep-water production in the EMS. Our new 

Nd record from core MD90-964 suggests similar mechanisms during Termination II, 

with a potential reduction in the salinity of the Atlantic Water flowing into the 

Mediterranean Sea during the HS11 (Kandiano et al., 2014 ; Jiménez-Espejo et al., 2015 

; Grant et al., 2016) and an increase in the proportion of MAW in the deep-water masses 

of the EMS, 5 to 6 kyr prior to the deposition of sapropel S5. 

 

 Variability of the EMS during the African Humid Periods 

The Nd record of core MD90-964 reveals that African Humid Periods (maximum of 

summer insolation) of the last climatic cycle are generally associated with more 

radiogenic εNd values of the EMDW (Fig. 31). The sample from core MS27PT dated at 

~9.7 cal kyr BP displays the most radiogenic εNd value (-2.5±0.2), which corresponds 

to the maximum of summer insolation received by the Earth at 20°N (Figs. 4 and 6). 

The planktonic foraminifera 18O record  from core 9509, located under the River Nile 

plume in the southeastern Levantine Basin (Fig. 28) (Almogi-Labin et al., 2009), shows 

the most negative values (-1‰) at ~9.3 cal kyr BP, suggesting a large input of 

freshwater from the Nile during this time. Such variations may therefore involve (I) a 

more efficient exchange of Nd from seawater and river sediment plumes associated 

with an intensification of the Nile River sediment discharge during the African Humid 

Periods (Revel et al., 2010; Cornuault et al., 2016) and/or (II) a longer residence time of 

water masses in the EMS during time intervals of stratification of the water column that 

could have led to increased boundary-exchange processes at the continental margin 

(Lacan et Jeandel, 2005). 

Recent studies have shown that river sediment discharges can modify the Nd isotopic 

composition of surrounding water masses (Singh et al., 2012 ; Chen et al., 2013 ; 

Goswami et al., 2014 ; Osborne et al., 2014 ; Rousseau et al., 2015 ; Wu et al., 2015a), as 

recently observed in the Bay of Bengal for a water depth greater than 2000 m (Yu et 

al., 2018). However, the εNd values of core BC07, collected at a shallower water-depth 

(893 m) in the lower portion of the LIW, are less radiogenic by 2 εNd units during the 

sapropel S1 time interval relative to the other εNd records available nearby (core 

MD90-964). This suggests that lithogenic Nd from Nile river sediment plumes did not 
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play a major role in Nd variations of intermediate and deep-water masses in the 

eastern Mediterranean Basin during the African Humid Period. However, Nile river 

sediment plumes could partially explain the Nd variations during the deposition of 

sapropel S1 given that core MS27PT, located closer to the Nile river month, is 

characterized by higher Nd amplitude compared to what observed in core MD90-964. 

Results from the recent regional circulation model developed by Vadsaria et al. (2019), 

using a five-fold increase in Nile runoff during the deposition of sapropel S1, show 

more radiogenic εNd values (by 2 εNd units) for the deep-water masses below 1200 m, 

associated with a sluggish circulation, stagnation of deep water and consequent longer 

interaction with the surrounding radiogenic margins. This result agrees well with εNd 

records obtained for sapropels S1 to S5 (cores MS27PT and MD90-964) that display an 

increase of up to 2.5 Nd units (Figs. 32 and 33). In addition, the less radiogenic values 

observed in core BC07 during sapropel S1 are also consistent with model results for 

intermediate waters (near the LIW) (Vadsaria et al., 2019). Modeling outputs have 

shown a modification of the sea surface circulation pattern favorable to the 

propagation of unradiogenic western Mediterranean Sea waters into the intermediate 

waters of the Levantine Basin. The resulting εNd decrease observed at intermediate 

water depth is related to less vigorous circulation that also induces a reduction of the 

exchange with high-radiogenic material from the east of the EMS. Consequently, 

distinct variations of εNd records for intermediate- and deep-waters observed in cores 

BC07 and MD90-964 during the interval of sapropel S1 deposition are supported by 

models and suggest deep-water stagnation and less vigorous circulation of the LIW. 

The εNd record of core MS27PT shows an increase around 4 kyr before the deposition 

of sapropel S1 (from 10.5 to 6.5 cal kyr BP, Bar-Matthews et al., 2000). This is in 

agreement with the recent Nile sediment discharge records that indicate an increasing 

discharge at ~15 cal kyr BP that could have induced a freshening of the Mediterranean 

Sea and a slow-down of the circulation (Revel et al., 2010). Our new results allow us to 

investigate the potential for a time lag between seawater εNd rise and sapropel onset 

for the previous sapropels S3, S4 and S5. The smectite/illite mineralogical ratio of core 

MD90-964 (Fig. 4) enables estimating the Nile discharge over the last climatic cycle 

(Zhao et al., 2011). This mineralogical ratio increases at about 15 cal kyr BP, in 

agreement with an intensification of Nile river discharge prior to the deposition of 

sapropel S1 (Revel at al., 2010). Taking into consideration the relatively low time 

resolution of the record, similar time lags can be observed between the seawater εNd 

record and the deposition of sapropels S3 and S4 (Fig. 4). The seawater εNd values 

systematically increase before the intervals of sapropels deposition but these shifts to 

more radiogenic values are not always associated with variations in the smectite/illite 
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ratio. The lower time resolution of the εNd record of core MD90-964 around sapropel 

S5 does prevent us from clearly identifying a similar time lag. 

The time interval coeval with sapropel S5 is characterized by lower Nd values relative 

to those of sapropels S1 and S4, and to a lesser extent to those of sapropel S3. ODP 

Site 967C, which is at a more distal position relative to the Nile River mouth, also 

displays comparable εNd values during the S5 mid-point, with slightly less radiogenic 

values (of about 0.5 εNd units) at the limits of S5 (Fig. 33). African monsoon rainfall has 

been more intense during the time interval of the S5 deposition than during sapropels 

S1 or S4 (Bar-Matthews et al., 2000), likely leading to more intense Nile sediment and 

freshwater discharges. The lower 18O G. ruber values obtained from core MD90-964 

during S5 compared to S1 points to a more significant freshwater discharge from the 

Nile to the studied site (Fig. 2C). This suggests that the higher contribution of 

unradiogenic MAW in this period of particularly high relative sea level (Fig. 33A), may 

have overtaken the influence of an increase in radiogenic Nd from the Nile input and/or 

of a lesser vigorous deep-water circulation in the EMS during the deposition of 

sapropel S5. This would explain why the development of sapropel S5 is not related to 

higher Nd values compared to other sapropels, such as S1 and S4. For sapropel S4, 

the Nd record may indicate enhanced Nile river discharge, or more likely, a reduction 

in EMS-WMS exchange induced by lower sea level during MIS5c compared to MIS5e 

(Fig. 33A). Further modeling studies are needed to estimate the relative contribution of 

the MAW to the eastern Mediterranean Basin under the environmental conditions 

prevailing during the different sapropel depositions and particularly during the high 

sea-level of S5. 

3.2.7 CONCLUSION 

Based on the foraminiferal εNd record of cores MD90-964 and MS27PT, located in the 

eastern Levantine Basin, we provide evidence of significant glacial-interglacial 

variations in the inflow of Atlantic Water to the EMS during the last climate cycle (last 

145 kyr). We have demonstrated for the first time that Nd values for the EMDW are 

systematically associated with more radiogenic values during glacial Marine Isotope 

Stages. Such long-term glacial to interglacial variations in εNd values cannot be solely 

the result of changes in Nile river discharge and Saharan dust inputs. Decreases in εNd 

values during MIS5 and MIS1 interglacials have been attributed to an increase in the 

contribution of unradiogenic MAW to the EMS related to high sea-level stands and 

enhanced seawater exchange between the North Atlantic and the Mediterranean 

basins. Termination I and II are associated with a decrease in seawater Nd in line with 

a decrease in the 13C obtained from benthic foraminifera, suggesting a sluggish deep-

sea ventilation in the EMS related to a higher contribution of Atlantic Water in the EMS 

through the Siculo-Tunisian Strait during sea-level rise. 
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Superimposed on this long-term glacial-interglacial variation, a monsoon–precession 

induced signal is distinguished in Nd records by more radiogenic values related to 

African Humid Periods (and sapropel events). These periods of radiogenic εNd of the 

EMDW have been associated with an intensification of Nile discharge and an increase 

in the residence time of deep-water masses in the EMS, leading to an increase in the 

contact time between deep-water masses and radiogenic sediments along the 

continental margin of the EMS. 

Overall, our Nd records combined with previous Nd values obtained in the EMS 

reinforce the hypothesis that a drastic reduction in the hydrological exchanges 

between the western and eastern Mediterranean basins, and a subsequent higher 

proportion of Atlantic Water during sea level rise may have preconditioned sapropel 

deposition in the EMS during the last climatic cycle, as proposed by Grimm et al. (2015). 
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Table 3 Results of Nd isotopic composition obtained from planktonic foraminifera samples from core MS27PT. Nd 

isotopic composition were obtained from reductively cleaned foraminifera, cleaning solution, or uncleaned 

foraminifera. Foraminifera are monospecific (G. ruber) or multispecific (mixed planktonic foraminifera). The age of 

sediments has been determined by linear interpolation between 22 AMS 14C dates of foraminifera (Revel et al., 2010, 

2015; Bastian et al., 2017; Menot et al., 2020). 

Depth Age 
143Nd/144Nd ± 2σ εNd ± 2σ Sample type 

(cm) 
(cal  
kyr BP) 

0.5 0.7 0.512432 ±0.000008 -4.03 ± 0.17 uncleaned mixed planktonic 
foraminifera 

2.5 1.3 0.512399 ±0.000008 -4.67 ± 0.16 uncleaned mixed planktonic 
foraminifera 

6 2.4 0.512345 ±0.000007 -5.71 ± 0.13 cleaned mixed planktonic 
foraminifera 

6 2.4 0.512351 ±0.000007 -5.61 ± 0.13 cleaned G. ruber  

6 2.4 0.512332 ±0.000018 -5.97 ± 0.35 cleaning solution, mixed planktonic 
foraminifera 

6 2.4 0.512335 ±0.000008 -5.91 ± 0.15 uncleaned mixed planktonic 
foraminifera 

9.5 3.0 0.512354 ±0.000010 -5.53 ± 0.20 uncleaned mixed planktonic 
foraminifera 

10 3.1 0.512357 ±0.000008 -5.49 ± 0.16 cleaned mixed planktonic 
foraminifera 

10 3.1 0.512360 ±0.000012 -5.42 ± 0.23 uncleaned mixed planktonic 
foraminifera 

10 3.1 0.512359 ±0.000007 -5.44 ± 0.13 uncleaned mixed planktonic 
foraminifera 

14.5 4.3 0.512358 ±0.000009 -5.46 ± 0.18 uncleaned mixed planktonic 
foraminifera 

18 5.1 0.512415 ±0.000014 -4.36 ± 0.27 uncleaned mixed planktonic 
foraminifera 

18 5.1 0.512430 ±0.000013 -4.06 ± 0.25 uncleaned G. ruber  

22 5.9 0.512417 ±0.000009 -4.31 ± 0.18 uncleaned mixed planktonic 
foraminifera 

29 6.9 0.512455 ±0.000011 -3.57 ± 0.22 uncleaned G. ruber  

95 8.7 0.512450 ±0.000012 -3.67 ± 0.23 uncleaned mixed planktonic 
foraminifera 

102 8.9 0.512471 ±0.000017 -3.26 ± 0.33 uncleaned mixed planktonic 
foraminifera 

102 8.9 0.512490 ±0.000015 -2.89 ± 0.29 uncleaned G. ruber  

120 9.1 0.512468 ±0.000009 -3.31 ± 0.17 uncleaned mixed planktonic 
foraminifera 

200 9.7 0.512498 ±0.000009 -2.72 ± 0.18 uncleaned mixed planktonic 
foraminifera 

205 9.8 0.512509 ±0.000011 -2.51 ± 0.21 cleaned mixed planktonic 
foraminifera 

205 9.8 0.512529 ±0.000008 -2.12 ± 0.16 cleaning solution, mixed planktonic 
foraminifera 

273 12.3 0.512452 ±0.000012 -3.63 ± 0.23 uncleaned mixed planktonic 
foraminifera 

280 12.7 0.512482 ±0.000013 -3.05 ± 0.25 uncleaned mixed planktonic 
foraminifera 

293 14.1 0.512450 ±0.000009 -3.66 ± 0.17 cleaned mixed planktonic 
foraminifera 

293 14.1 0.512474 ±0.000007 -3.20 ± 0.14 cleaned G. ruber  

293 14.1 0.512459 ±0.000023 -3.49 ± 0.44 cleaning solution, mixed planktonic 
foraminifera 

293 14.1 0.512483 ±0.000017 -3.02 ± 0.34 cleaning solution, G. ruber 
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Depth Age 
143Nd/144Nd ± 2σ εNd ± 2σ Sample type 

(cm) 
(cal  
kyr BP) 

299 16.4 0.512398 ±0.000010 -4.68 ± 0.19 uncleaned mixed planktonic 
foraminifera 

303 20.6 0.512390 ±0.000007 -4.83 ± 0.14 cleaned mixed planktonic 
foraminifera 

303 20.6 0.512386 ±0.000007 -4.91 ± 0.14 cleaned mixed planktonic 
foraminifera 

315 25.8 0.512411 ±0.000007 -4.44 ± 0.13 cleaned G. ruber  
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Table 4 Results of Nd isotopic composition obtained from planktonic foraminifera samples from core MD90-964. 

The age of sediments has been obtained by the correlation between the G. ruber δ18O record and the 

Mediterranean G. ruber stack compiled by Lourens (2004) (Zhao et al., 2011). 

Depth 
(cm) 

Age 
(kyr) 

143Nd/144Nd ± 2σ εNd ± 2σ 

4 0.5 0.512441 ±0.000011 -3.84 ± 0.21 

8 0.9 0.512413 ±0.000009 -4.39 ± 0.18 

16 1.9 0.512410 ±0.000008 -4.45 ± 0.17 

28 3.3 0.512410 ±0.000011 -4.45 ± 0.21 

40 4.7 0.512438 ±0.000010 -3.89 ± 0.19 

52 6.2 0.512454 ±0.000010 -3.58 ± 0.19 

72 8.5 0.512450 ±0.000011 -3.66 ± 0.22 

80 9.5 0.512457 ±0.000009 -3.53 ± 0.18 

108 13.2 0.512476 ±0.000009 -3.17 ± 0.18 

128 15.8 0.512430 ±0.000010 -4.07 ± 0.19 

152 19.0 0.512464 ±0.000009 -3.40 ± 0.18 

160 20.0 0.512462 ±0.000010 -3.43 ± 0.19 

172 22.8 0.512537 ±0.000009 -1.96 ± 0.17 

200 29.5 0.512470 ±0.000008 -3.27 ± 0.15 

224 35.2 0.512483 ±0.000008 -3.03 ± 0.16 

236 38.0 0.512462 ±0.000010 -3.43 ± 0.19 

280 45.0 0.512478 ±0.000010 -3.12 ± 0.19 

304 48.8 0.512474 ±0.000010 -3.20 ± 0.20 

324 51.9 0.512473 ±0.000009 -3.22 ± 0.18 

380 60.8 0.512497 ±0.000011 -2.75 ± 0.21 

384 61.4 0.512483 ±0.000009 -3.02 ± 0.18 

420 67.1 0.512484 ±0.000010 -3.00 ± 0.19 

452 72.1 0.512442 ±0.000010 -3.82 ± 0.20 

484 77.2 0.512430 ±0.000010 -4.06 ± 0.20 

504 80.4 0.512440 ±0.000008 -3.85 ± 0.16 

512 81.8 0.512456 ±0.000007 -3.55 ± 0.15 

524 84.3 0.512459 ±0.000008 -3.50 ± 0.16 

556 91.0 0.512412 ±0.000008 -4.42 ± 0.15 

580 96.0 0.512453 ±0.000010 -3.60 ± 0.20 

592 98.5 0.512455 ±0.000009 -3.58 ± 0.18 

596 99.3 0.512484 ±0.000010 -3.00 ± 0.19 

600 100.2 0.512462 ±0.000011 -3.42 ± 0.22 

604 101.0 0.512469 ±0.000009 -3.30 ± 0.18 

608 102.3 0.512495 ±0.000015 -2.79 ± 0.29 

628 108.7 0.512439 ±0.000009 -3.88 ± 0.17 

632 110.0 0.512331 ±0.000008 -5.99 ± 0.39 

636 110.9 0.512454 ±0.000009 -3.59 ± 0.16 

652 114.5 0.512431 ±0.000016 -4.03 ± 0.18 

656 115.4 0.512432 ±0.000010 -4.01 ± 0.32 
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Depth 
(cm) 

Age 
(kyr) 

143Nd/144Nd ± 2σ εNd ± 2σ 

660 116.3 0.512421 ±0.000009 -4.23 ± 0.19 

664 117.2 0.512427 ±0.000008 -4.12 ± 0.17 

668 118.1 0.512415 ±0.000009 -4.35 ± 0.16 

672 119.0 0.512397 ±0.000010 -4.70 ± 0.17 

676 119.9 0.512420 ±0.000010 -4.25 ± 0.20 

680 120.8 0.512405 ±0.000011 -4.54 ± 0.20 

684 121.7 0.512429 ±0.000009 -4.07 ± 0.22 

688 122.6 0.512436 ±0.000009 -3.94 ± 0.17 

692 123.5 0.512429 ±0.000013 -4.07 ± 0.18 

700 128.0 0.512399 ±0.000011 -4.66 ± 0.24 

704 130.3 0.512421 ±0.000009 -4.23 ± 0.21 

708 132.5 0.512418 ±0.000012 -4.29 ± 0.18 

712 134.8 0.512446 ±0.000013 -3.75 ± 0.23 

716 137.0 0.512483 ±0.000008 -3.02 ± 0.26 

720 139.8 0.512448 ±0.000009 -3.71 ± 0.16 

728 145.4 0.512454 ±0.000011 -3.59 ± 0.17 
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 MODÉLISATION DE L’ΕND MOYEN DE LA MÉDITERRANÉE ORIENTALE DURANT 

LES PÉRIODES GLACIAIRES ET LES SAPROPÈLES 

3.3.1 Introduction 

Dans la section 3.2, nous avons présentés les variations d’εNd de l’EMDW dans le bassin 

Levantin et discuté de la variabilité de l’εNd durant les deux dernières transitions 

glaciaires/interglaciaires et durant les épisodes de dépôts des sapropèles S6 à S1. Dans 

cette section, je présente les résultats d’un modèle en boite simple calculant les 

variations en εNd de la Méditerranée Orientale lorsque sont modifiés les principaux 

flux entrants et sortants de Nd dans ce bassin. Le modèle que nous avons utilisé a déjà 

été publié à plusieurs reprises pour discuter de la contribution des sources majeures 

de Nd à la Méditerranée Orientale durant le sapropèle S1 (Tachikawa et al., 2004 ; 

Cornuault et al., 2018 ; Wu et al., 2019). Les résultats obtenus avec un tel modèle en 

boite doivent être pris avec précaution, car s’il est globalement possible de reproduire 

la valeur moyenne d’εNd de la Méditerranée Orientale actuelle (Cornuault et al., 2018 ; 

Wu et al., 2019), le cycle du Nd dans la Méditerranée Orientale reste mal contraint, 

surtout dans le passé. De plus, ce modèle simplifie grandement la Méditerranée 

Orientale, en ne prenant pas en compte la stratification du bassin et un temps de 

résidence au fond du bassin Levantin qui peut changer drastiquement pendant les 

périodes de dépôt des sapropèles. Il est en effet attendu que les sources de Nd non-

radiogéniques affectent plutôt les eaux de surface (MAW, poussières éoliennes), tandis 

que les sources de Nd radiogéniques affectent plutôt les eaux profondes (charge 

sédimentaire du Nil, sédiments radiogéniques des marges continentales de l’Est du 

bassin Levantin). Des modélisations plus réalistes existent (Bianchi et al., 2016 ; Grimm 

et al., 2015) de la circulation en Méditerranée Orientale, qui mènent au développement 

du sapropèle S1. Par ailleurs, certaines études ont implémenté dans les modèles le 

traceur εNd (Ayache et al., 2016 ; Vadsaria et al., 2019). Cependant, ces modèles réalisés 

sur la Méditerranée ne testent pas à ce jour l’hypothèse de changements de la 

composition isotopique de la charge sédimentaires apportée par le Nil au cours du 

temps ou bien encore un changement de la contribution des apports éoliens. 

Le modèle en boite utilisé dans notre étude part d’une situation initiale correspondant 

au bilan actuel de Nd dans la Méditerranée Orientale. Le modèle en boite calcul ensuite 

les valeurs moyennes d’εNd attendues en méditerranée orientale en fonction des 

paramètres imposés aux modèles. La valeur moyenne en εNd du bassin de la 

Méditerranée Orientale est calculée pour une période de 1000 ans, durée suffisante 

dans presque tous les tests effectués pour atteindre un état d’équilibre. Le but de cette 

modélisation est de tester avec une approche simple et semi-quantitative les 

contributions relatives probables des différentes sources majeures affectant la 
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composition isotopique en Nd des eaux intermédiaires et profondes et pouvant 

expliquer les variations d’Nd observées dans le bassin Levantin au cours des 145 ka. 

Ces flux sont testés avec plusieurs valeurs aux variations modérées ou extrêmes par 

rapport à l’actuel. Ces valeurs peuvent correspondre à celles des stades interglaciaire 

ou glaciaire ou bien à celles se produisant durant les périodes humides africaines 

(durant les périodes de dépôts des sapropèles). 

Ainsi, toutes les modélisations présentent l’évolution de l’εNd moyen de la 

Méditerranée Orientale lorsque le flux de MAW entrant par le détroit Siculo-tunisien 

varie de 0 à 100% de sa valeur moderne. Durant les périodes glaciaires, la baisse du 

niveau marin de 120 m serait responsable d’une diminution d’environ 50% des 

échanges au niveau du détroit Siculo-Tunisien (Mikolajewicz, 2011). Le paramètre « flux 

entrant de la MAW » permet de tester l’influence d’une baisse de ce flux d’eau de 

composition non-radiogénique sur la valeur moyenne d’εNd de la Méditerranée 

Orientale.  

Ce modèle est testé pour plusieurs valeurs de débit du Nil (x1, x2, x3, x4 par rapport au 

débit antérieur à l’édification du barrage d’Assouan). Il s’agit ici de tester l’impact de la 

source de Nd radiogénique principale de la Méditerranée Orientale lors des périodes 

humides africaines, où le débit du Nil augmente, d’un facteur encore mal contraint à 

ce jour. Le flux sédimentaire moderne est multiplié par le même facteur, même si une 

augmentation importante de la charge du Nil est débattue pour la dernière de ces 

périodes (Zhao et al., 2011, 2012 ; Krom et al., 2002 ; Almogi-Labin et al., 2009 ; Box et 

al., 2011 ; Hennekam et al., 2014, 2015 ; Wu et al., 2016, 2017 ; Revel et al., 2014). Dans 

le même temps, le flux de poussières éoliennes provenant du Sahara est divisé par 4 

pour les tests où le débit du Nil est supérieur à x1, comme proposé pendant les 

périodes humides africaines (deMenocal et al., 2000 ; McGee et al., 2013 ; Egerer et al., 

2016). Le taux d’échange de Nd entre les particules et l’eau de mer est fixé à 2%, valeur 

déjà choisie pour ce modèle en boite dans les études antérieures (Tachikawa et al., 

2014 ; Cornuault et al., 2018 ; Wu et al., 2019). 

Ces tests sont effectués avec comme paramètre supplémentaire une contribution 

variable (0%, 3,5% (valeur moderne), 7%, et 14%) de l’affluent Nil Blanc (caractérisé par 

un Nd de -9,5, Padoan et al., 2011) à l’embouchure du Nil. Deux tests ont été effectués 

avec pour les sédiments du Nil Blanc une valeur d’Nd de -30. Une telle valeur 

correspond à la composition isotopique du Nil blanc à sa source avant qu’elle se 

mélange avec d’autres affluents moins radiogéniques. Le tableau 5 synthétise les 24 

variations testées de ce modèle. Ceci permet d’estimer l’impact de l’origine de la charge 

sédimentaire et de l’eau du Nil sur l’εNd moyen de la Méditerranée Orientale. L’impact 

d’une variation de la contribution du Nil Blanc est testé de manière radicale en 

modifiant la valeur d’εNd de sa charge sédimentaire par celle qu’elle a à la source de 
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cette branche du Nil (εNd = -30). Ces tests sont nommés Extrême 1 et Extrême 2 car la 

différence de composition isotopique du Nd entre les deux affluents principaux du Nil 

est alors maximale. Cela permet d’estimer si une variation majeure de la dynamique 

sédimentaire du Nil est susceptible de contribuer significativement aux variations 

d’εNd de l’EMDW observées dans la section précédente. Seuls les principaux résultats 

de ces tests sont présentés et discutés ici. 

Tableau 5 Valeurs des paramètres dans les 24 variations testées du modèle en boîte. La variation en vert correspond 

aux paramètres modernes.  

  

Nil x1 

poussières 

x1 

Nil x2 

poussières 

x0.25 

Nil x3 

poussières 

x0.25 

Nil x4 

poussières 

x0.25 

Série 1 
Nil Blanc 0% 

    
Nil Bleu 100% 

Série 2 
Nil Blanc 3.5% 

    
Nil Bleu 96.5% 

Série 3 
Nil Blanc 7% 

    
Nil Bleu 93% 

Série 4 
Nil Blanc 14% 

    
Nil Bleu 86% 

Extrême 

1 

Nil Blanc 3.5% (εNd = -

30)     

Nil Bleu 96.5% 

Extrême 

2 

Nil Blanc 7% (εNd = -

30)     

Nil Bleu 93% 

 

 

 

 

 

 

 

(Tableau ci-contre) 

Tableau 6 Ensemble des paramètres du modèle en boîte, comparaison avec les études l’aillant utilisé par le passé. 

Hormis les paramètres aillant trait au Nil Bleu et au Nil Blanc, les valeurs utilisées reprennent celles utilisées dans 

Wu et al. (2019). Les valeurs d’εNd et de concentration de Nd des eaux du Nil Bleu et Blanc sont proposées être 

celles des particules que ces affluents charrient. Les valeurs d’εNd et de concentration de Nd de ces particules sont 

issues de Padoan et al. (2011).  
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Paramètres 

Cette étude 
Tachikawa 

et al. (2004) 
Cornuault et al. (2018) Wu et al. (2019) 

Moderne Sapropèles, 

glaciaires 
Moderne Moderne S1 Moderne S1 

Volume EMS (1015 m3) 2.2 2.2 2.2 2.2 2.2 2.2 2.2 

Surface EMS (1012 m2) 1.6 1.6 1.6 1.6 1.6 1.6 1.6 

Débit entrant EMS (1012 

m3/an) 
39.8 x1 à 0 39.8 39.8 x1 à 0 39.8 x1 à 0 

Débit sortant EMS (1012 

m3/an) 
38 x1 à 0 38 38 x1 à 0 38 x1 à 0 

Taux d’évaporation 

EMS (1012 m3/an)  
1.8 1.17 1.8 1.8 1.8 1.8 1.17 

Charge du Nil (1012 

m3/an)  
0.17 ×2, ×3, ×4 0.08 0.17 ×2, ×3, ×4 0.17 

×2, ×3, 

×4 

Nd dissous EMS 

(pmol/kg) 
29.5  29.5 33 33 29.5  

Nd dissous WMS 

(pmol/kg) 
22 22 22 22 22 22 22 

Nd dissous Nil 

(pmol/kg)  
400 400 277 277 277 400 400 

Nd dissous Nil Bleu 

(pmol/kg) 
400 400      

Nd dissous Nil Blanc 

(pmol/kg) 
400 400      

Flux de Nd des 

poussières sahariennes 

(106 mol/an)  

5 1.25 5 4.2 4.2 5 1.25 

Flux de Nd des 

particules du Nil (106 

mol/an)  

27 ×2, ×3, ×4 27 27 ×2, ×3, ×4 27 
×2, ×3, 

×4 

Taux de dissolution des 

poussières sahariennes  
2% 2% 2% 2% 2% 2% 2% 

Taux de dissolution des 

particules du Nil  
2% 2% 1% 2% 2% 2% 2% 

Taux de Nil Blanc à 

l’embouchure du Nil 
3.5% 0%, 7%, 14%      

Taux de Nil Bleu à 

l’embouchure du Nil 
96.5% 

100%, 93%, 

86% 
     

Flux de Nd dissous des 

poussières sahariennes 

(103 mol/an)  

100 25 100 84 84 100 25 

Flux de Nd dissous des 

particules du Nil (103 

mol/an) 

540 ×2, ×3, ×4 270 540 ×2, ×3, ×4 540 
×2, ×3, 

×4 

Flux de Nd dissous de 

l’eau du Nil (103 mol/an) 
68 ×2, ×3, ×4 22 47 ×2, ×3, ×4 68 

×2, ×3, 

×4 

[Nd] Nil Bleu (ppm) 28 28      

[Nd] Nil Blanc (ppm) 37 37      

εNd poussières 

sahariennes 
-10 -10 -10 -10 -10 -10 -10 

εNd particules du Nil -3 -3 -2 -2 -2 -3 -3 

εNd particules Nil Bleu 0  0      

εNd particules Nil Blanc -9.5 -9.5, -30      

εNd eau Nil  -1 -1 -1 -1 -1 -1 -1 

εNd eau Nil Bleu 0 0      

εNd eau Nil Blanc -9.5 -9.5      

εNd eau WMS  -10.5 -10.5 -10.5 -10.5 -10.5 -10.5 -10.5 

εNd eau EMS initiale  -7.3 -7.3  -9 -9 -7.3 -7.3 

εNd eau EMS modélisée -7.6 -3 à -8 -8.5 -7.3 -4.1 ± 0.7 -7.3 
-5.3 à -

4.5 ± 0.3 
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3.3.2 Résultats 

La capacité de ce modèle à reproduire l’εNd moyen de la Méditerranée Orientale 

actuelle a d’abord été testée (Tab. 6). Avec un débit entrant de MAW moderne (100%), 

cette modélisation converge rapidement à une valeur d’εNd de -7.6 (Fig. 34A), ce qui 

est proche de la valeur moyenne actuelle de la Méditerranée Orientale (-7.3 ; Tachikawa 

et al., 2004). De tels résultats reproduisent ceux obtenus par Wu et al. (2019) et 

Cornuault et al. (2018). Cela nous permet, dans les limites précisées précédemment, 

d’employer ce modèle pour calculer l’εNd moyen de la Méditerranée Orientale avec 

des valeurs paramétrées différentes. 

Pour chacune des modélisations effectuées, est calculée une surface correspondant à 

l’εNd moyen de la Méditerranée Orientale, avec un flux entrant de MAW et après une 

durée donnée (Fig. 1). Pour toutes les modélisations, on observe une variation d’εNd 

plus importante et un équilibre atteint plus tard aux faibles flux entrant de MAW, avec 

une inflexion de la surface autour de 200 ans. Lorsque les autres paramètres ont des 

valeurs modernes, l’impact du débit de MAW sur la signature en εNd est important, 

puisqu’elle passe de -7.6 à -6.5 lorsqu’il est diminué de moitié, et atteint -4 lorsqu’il est 

nul (Fig.34 A). Dans ce cas, où le bassin Oriental est complètement isolé du bassin 

Occidental, l’équilibre n’est toutefois pas encore atteint après 1000 ans calculés. 

Le fait de doubler la contribution de Nil Blanc dans le débit du Nil à son embouchure 

a un impact très limité sur l’allure de la surface calculée (Fig. 34 B), avec des variations 

de l’ordre de 0.1 unité d’εNd par rapport à la surface de base (Fig. 34 A).  

En revanche, la surface calculée pour un débit du Nil doublé et le quart des flux éoliens 

modernes présente un εNd supérieur à l’équilibre (Fig. 34 C), de -6.2 avec un débit de 

MAW moderne, de -5.1 lorsqu’il est réduit de moitié et de -3.2 lorsqu’il est nul. Pour 

un débit de MAW moderne, l’équilibre est atteint après 200 ans calculés. Pour un bassin 

oriental totalement isolé du bassin occidental, l’εNd calculé n’évolue que de 0.5 unité 

après 200 ans calculés.  

Enfin, lorsque la contribution du Nil Blanc et le débit du Nil sont doublés, et que les 

flux éoliens sont divisés par 4 (Fig. 34 D), la surface calculée est très proche de celle 

obtenue lorsque seule la balance débit du Nil/flux éoliens est modifiée (Fig. 34 C).  

 

L’εNd moyen de la Méditerranée Orientale tel que modélisé ici est ainsi contrôlé 

d’abord par le flux entrant de MAW, avec un contrôle modéré de la balance débit du 

Nil/flux éoliens, et un contrôle très limité d’un changement de la proportion relative de 

sédiments provenant du Nil Blanc et du Nil Bleu. Les résultats présentés ci-dessus 

considèrent des variations modérées de ces deux balances. Ci-dessous, sont présentés 
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les résultats pour des variations plus extrêmes de ces paramètres, en ne s’intéressant 

qu’à l’εNd calculé final (après 1000 ans calculés, Fig. 35). 

Lorsque le flux éolien est réduit au quart de la valeur moderne, et que le débit du Nil 

est doublé, la valeur d’εNd est augmentée de 1.4 unité pour un débit de MAW moderne 

(MAW à 100%), mais uniquement de 0.8 unité pour un débit de MAW nul (MAW à 0%) 

(Fig. 2 A). Avec un apport de MAW moderne à la Méditerranée Orientale, la variation 

d’εNd est plus importante lorsque le débit du Nil est encore plus fort, atteignant +2.6 

lorsqu’il est quadruplé (MAW 100%). En revanche, pour un débit de MAW nul (MAW à 

0%), l’εNd converge à -3, que le débit du Nil soit doublé, triplé ou quadruplé. Bien que 

la signature en εNd la plus haute dans le modèle soit à -1 (l’eau du Nil), le modèle 

converge donc vers la signature de la charge sédimentaire du Nil (source plus 

importante de Nd) en absence de renouvellement de la MAW. Le doublement de la 

contribution des apports du Nil Blanc a une faible influence sur l’εNd calculé, quel que 

soient les valeurs choisies pour le débit du Nil. 

Actuellement, la contribution de Nil Blanc dans le Nil a été estimée de 3.5% à son 

embouchure. Afin de tester le contrôle que peut avoir un changement de la 

contribution relative des apports du Nil Blanc et du Nil Bleu sur l’εNd moyen de la 

Méditerranée Orientale, sont comparés les modélisations avec une contribution nulle 

du Nil Blanc, et avec une contribution quadruplée (14%) (Fig. 35B). La Série 1 

(contribution Nil Blanc 0%) ne présente pas de différences significatives par rapport à 

la Série 2 (contribution Nil Blanc 3.5%), quelle que soit le débit du Nil (Fig. 35A). Le 

quadruplement de la contribution du Nil Blanc parvient à modifier significativement la 

signature en εNd moyen de la Méditerranée Orientale, qui est réduit de 0.3 à 0.8 unités 

suivant la valeur de débit du Nil considérée (avec un flux de MAW de 100%) (Fig. 2B). 

Pour un flux de MAW entant nul (MAW de 0%), les courbes correspondant à un Nilx2, 

x3 et x4 converge vers un εNd de -3.8. 

Enfin, la modification de la signature en Nd du Nil Blanc avec un εNd de -30 (Extrême 

2, Fig. 2 C), à un effet très similaire sur l’εNd moyen du basin oriental à celui de la 

contribution quadruplée du Nil Blanc (Série 4, Fig. 35 B).  
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Figure 34 Résultats de la modélisation de l’εNd moyen de l’EMS moderne (A), celle modélisant une contribution du 

Nil Blanc doublée (B), le quart du taux de poussières éoliennes et un débit du Nil doublé (C), ou les deux (D).  
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Figure 35 Comparaison de l'influence de la contribution du Nil Blanc, de sa composition isotopique en Nd et du 

rapport Nil/poussières éoliennes sur l’εNd moyen à l’équilibre de la Méditerranée Orientale. A. Comparaison de la 

modélisation de l’εNd de l’EMS moderne avec celle d’une contribution du Nil Blanc doublé. B. Comparaison de la 

modélisation de l’εNd de l’EMS entre une contribution nulle ou quadruplée du Nil Blanc. C. Comparaison de la 

modélisation de l’εNd de l’EMS moderne avec celle du Nil Blanc avec la composition isotopique en Nd de sa source 

(εNd = -30) 
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3.3.3 Discussion 

3.3.3.1 Variations glaciaires et interglaciaire de l’Nd du basin Levantin 

Les enregistrements d’εNd de la EMDW (carotte MS27PT, et les carottes plus distales 

MD90-964 et MD04-2797) ont montré des valeurs d’εNd plus radiogéniques durant les 

périodes glaciaires. Durant les périodes glaciaires, le mouvement de l’ITCZ était localisé 

plus sud qui n’est actuellement, et le Nord de l’Afrique était alors plus aride (DeMenocal 

et al., 2000 ; Mcgee et al., 2013 ; Egerer et al., 2017). Le flux entrant de MAW en 

Méditerranée orientale à travers le détroit Siculo-tunisien a été estimé alors diminué 

de 50% lié à une baisse du niveau marin de 120 m. La diminution de l’apport de MAW 

en Méditerranée orientale favorise une salinisation de l’eau de surface en Méditerranée 

orientale associée à de plus forte convection verticale et une forte ventilation du bassin 

oriental.  

Due au déplacement de l’ITCZ vers le sud, la contribution du Nil Blanc est 

probablement identique ou inférieure à celle des périodes interglaciaires, périodes 

humides africaines exclues. La Série 1 (contribution nulle de Nil Blanc) ne montre 

aucune différence avec la série 2 (contribution moderne de 3.5%). Les variations 

éventuelles de la contribution relative d’apport du Nil Blanc et du Nil Bleu ne sont donc 

pas susceptibles de contribuer significativement aux variations d’εNd observées durant 

les périodes glaciaires.  

La réduction du flux entrant de la MAW en méditerranée orientale permet au contraire 

d’augmenter nettement la signature en εNd de la EMDW du bassin Levantin. Ainsi, 

pour une réduction de 50% du flux entrant de la MAW par rapport à une situation 

actuelle, l’εNd calculé est de -6,6, soit une différence de +1,3 unité d’εNd par rapport 

à une situation hydrologique moderne (100% de MAW) (Fig. 35). Un tel changement 

est compatible avec la gamme (environ 1,5 unité d’εNd) de variations glaciaire-

interglaciaire observées dans les enregistrements d’εNd de la EMDW du bassin 

Levantin (carotte MD90-964). 

3.3.3.2 Variations de l’Nd du basin Levantin durant les périodes de dépôts des 

Sapropèles 

Les périodes de dépôts de sapropèles correspondent à des périodes d’augmentation 

de l’εNd de l’EMDW du bassin Levantin (Wu et al., 2019 ; Duhamel et al., 2020). Pour le 

sapropel S1, il a été proposé que le pré-conditionnement de la Méditerranée orientale 

nécessaire à l’anoxie du fond marin a commencé au moment de l’événement HS1, et a 

continué pendant la déglaciation jusqu’au début de la période humide africain (Grimm 

et al., 2015). Ainsi, l’entrée progressive de plus en plus de MAW en Méditerranée 

orientale peu salée, puis d’apport plus fort d’eau du Nil et des paléo-fleuves du 
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pourtour Méditerranéen lors de la période humide africaine, ont conduit à l’arrêt de la 

convection profonde et à la stratification des masses d’eaux au fond du bassin Levantin.  

Durant les périodes humides africaines, le flux de poussières éoliennes a été estimé 

réduit à environ 25% par rapport au flux de poussière actuel (deMenocal et al., 2000 ; 

McGee et al., 2013 ; Egerer et al., 2016). Par ailleurs, ces périodes humides sont 

associées à de plus forts débits du Nil. Un débit du Nil x2, x3 ou x4 a alors été testé, sur 

la base des études précédentes (Grimm et al., 2015 ; Wu et al., 2019). 

L’utilisation d’un tel modèle en boîte durant le dépôt des sapropèles reste toutefois 

problématique. En effet, la stratification des masses d’eau du bassin induit des eaux 

profondes pouvant échanger plus longtemps avec les sédiments radiogéniques du Nil 

et de la marge continentale Est du basin Levantin. Ces masses d’eau sont par ailleurs 

fortement isolées des eaux de surface et intermédiaires qui sont sous l’influence de fort 

apports de Nd ayant une signature isotopique non-radiogéniques : principalement 

MAW, poussières éoliennes, eaux fluviatiles des paléo-fleuves Libyens… Durant les 

sapropèles proprement dits, la Méditerranée orientale ne peut donc pas être réduit à 

un réservoir où la notion d’εNd moyen permet de donner une explication aux variations 

d’εNd des eaux profondes enregistrées par les archives sédimentaires. 

La plus grande végétalisation du haut-plateau Ethiopien est susceptible d’avoir limité 

l’érosion de ce cette source très majoritaire à la charge sédimentaire du Nil. C’est par 

ailleurs la source sédimentaire ayant la composition isotopique en Nd la plus 

radiogénique de ce fleuve. A contrario, le débit du Nil Blanc est plus important, comme 

l’atteste les paléolacs très développés dans le Soudan du Sud durant ces périodes 

humides. Pour autant, la présence de ces grands lacs est susceptible de filtrer la charge 

sédimentaire du Nil Blanc avant sa confluence à Khartoum avec le Nil bleu, nous avons 

donc estimé dans la section 3.2.6.2 qu’une contribution plus importante du Nil Blanc 

n’était probablement pas susceptible d’expliquer une partie notable de l’augmentation 

des valeurs d’εNd durant les épisodes de sapropèles. Les modélisations présentées ici 

indiquent qu’une contribution de Nil Blanc doublée n’a aucune incidence significative 

sur l’εNd moyen de la Méditerranée orientale, et que seuls des changements très 

drastiques et peu raisonnables (Nil Blanc x4) permettent de le faire varier de 0.5 unité 

(Fig. 35). Une autre approche drastique a consisté à considérer une charge sédimentaire 

du Nil Blanc avec un εNd de -30. Ce test permet également une augmentation de 0.5 

unité d’εNd par rapport à la ligne de base (Fig. 35). Les variations d’εNd jusqu’à 2.5 

unités que nous avons obtenues durant les périodes de dépôts de sapropèles dans nos 

enregistrements ne peuvent donc qu’être partiellement expliquées par des 

modifications de la signature isotopique en Nd des apports sédimentaires du Nil. 

L’impact de la modification des flux fluviatiles et éoliens sur l’εNd moyen de la 

Méditerranée oriental a déjà été discuté sur la base de ce modèle dans plusieurs études 
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(Cornuault et al., 2017 ; Wu et al., 2019). Un débit extrême du Nil (x4) permet une 

variation très importante de l’εNd calculé (+2.6 unités pour un débit de MAW de 100%). 

Une modification plus modérée du débit du Nil (x2) entraîne une augmentation d’εNd 

de 1.4 unité. Wu et al. (2019) ont proposé qu’utiliser un débit du Nil x2 est 

probablement plus réaliste, car un débit même très accru pouvait être associés par une 

charge sédimentaire du Nil Bleu identique ou même réduite. La réduction de la charge 

sédimentaire du Nil Bleu a été suggérée durant certains sapropèles (Krom et al., 

2002 ; Almogi-Labin et al., 2009 ; Box et al., 2011 ; Hennekam et al., 2014, 2015 ; Wu et 

al., 2016, 2017, 2018) et attribuées à une érosion limitée causée par une végétalisation 

accrue du haut-plateau Ethiopien (Krom et al., 1999 ; William et al., 2000 ; Weldeab et 

al., 2002). D’après les résultats des modélisations effectuées, il faut une réduction 

importante du flux particulaire du Nil Bleu pour contrebalancer un débit plus important 

du Nil : remplacer 14% du flux sédimentaire de Nil Bleu par un flux provenant du Nil 

Blanc ne suffit pas à contrebalancer un débit du Nil x3 au lieu de x2. 

Ainsi, l’augmentation importante du débit du Nil, associé à la réduction des flux de 

poussières éoliennes, peut permettre d’augmenter significativement la valeur d’εNd 

moyen de la Méditerranée orientale. Des valeurs très importantes de débit du Nil 

doivent être contrebalancées par une réduction sévère des apports sédimentaires du 

Nil Bleu afin que la variation d’εNd calculée ne dépasse pas les variations observées 

durant les périodes de sapropèles. Un tel mécanisme pourrait expliquer la variation de 

+2 unités d’εNd enregistrées par la carotte MS27PT, profonde et proche du delta du 

Nil, peu après le début de la période humide africaine.  

L’augmentation graduelle de 50% du flux de MAW traversant le détroit Siculo-tunisien 

entre le LGM et le début de l’Holocène correspond à une variation d’εNd moyen calculé 

de +1 unité, ce qui coïncide avec les variations d’εNd enregistrées dans les eaux 

profondes du bassin Levantin. La carotte MS27-PT, plus proche du delta du Nil, est 

potentiellement plus influencées par la variation de flux sédimentaire du Nil discutée 

plus haut. Toutefois, même cette dernière connaît une augmentation importante d’εNd 

(+1 unités) au début du S1, moindre ensuite, qui correspond à une période où la 

convection de MAW vers les eaux profondes devait être réduite. Les variations de flux 

de MAW vers la méditerranée orientale durant les déglaciations, puis convectives 

durant la phase dite de « pré-conditionnement » de la méditerranée Orientale à la 

stratification des eaux profondes du basin oriental (Grimm et al., 2015) sont donc 

susceptibles d’entraîner les variations observées dans les carottes de cette étude.  

3.3.4 Conclusion 

Le calcul de l’εNd moyen de la Méditerranée orientale lors de variations des flux 

principaux ayant des Nd radiogéniques (eau et sédiments du Nil Bleu) et non-

radiogéniques (MAW, eau et sédiments du Nil Blanc, poussières éoliennes), renseigne 
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sur la contribution probable que peuvent avoir ces paramètres sur les variations d’εNd 

des eaux profondes enregistrées par les foraminifères planctoniques. La seule 

modification des contributions relatives du Nil Blanc et du Nil bleu dans flux 

sédimentaire du Nil à son exutoire n’est pas susceptible d’influencer notablement l’εNd 

moyen de la Méditerranée orientale, sauf dans le cas d’une contribution quadruplée, 

ou d’un changement extrême dans la charge sédimentaire de cet affluent du Nil. Elle 

ne peut donc pas expliquer les variations glaciaires et interglaciaires ou durant les 

périodes de dépôts de sapropèles observées dans les enregistrements d’εNd de la 

carotte MD90-964. Nos résultats montrent que les périodes de débit extrême du Nil 

(périodes humides africaine), une réduction des apports sédimentaires des affluents du 

Nil Bleu et une contribution plus accentuée du Nil Blanc pourrait limiter l’impact d’une 

variation du débit du Nil sur l’εNd de la Méditerranée orientale. Toutefois, de tels 

processus ne sont pas étayés par des résultats sur les bilans de transfert de sédiments 

par le Nil au cours du temps. Un débit du Nil doublé, avec un flux éolien réduit au quart, 

peut permettre de contribuer de manière notable aux variations d’εNd observées 

durant les épisodes de sapropèles.  
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 CONCLUSION DU CHAPITRE 

Les enregistrements d’εNd des carottes MD90-964 et MS-27PT dans le bassin Levantin 

ont mis en lumière de grandes variations de débit de MAW depuis la Méditerranée 

Occidentale jusqu’en Méditerranée Orientale entre les derniers stades glaciaires et 

interglaciaires des derniers 145 ka. Nous mettons en évidence que les valeurs d’εNd de 

l’eau profonde de la Méditerranée Orientale sont systématiquement associées à des 

valeurs plus radiogéniques durant les stades glaciaires que durant les stades 

interglaciaires. Un modèle simple du bilan de Nd en Méditerranée Orientale permet de 

montrer que les variations de contribution relatives des deux affluents majeurs du Nil 

ne peuvent pas influencer significativement les valeurs d’εNd de la Méditerranée 

Orientale, sauf à modifier de manière très importante ces flux. Des variations très 

importantes de débit du Nil et de flux de poussières éoliennes permettent en revanche 

de modifier significativement l’εNd moyen dans la Méditerranée Orientale dans ce 

modèle. Toutefois, nous montrons que les variations de rapport entre apports éoliens 

saharien et apports fluviatiles du Nil ne peuvent pas expliquer l’entièreté de ces 

variations d’εNd de l’eau de mer. Nous attribuons la chute de l’εNd durant les 

interglaciaires à une augmentation du débit de MAW vers la Méditerranée Orientale, 

qui est expliquée par un niveau marin plus haut permettant des échanges plus 

importants au niveau du détroit Siculo-Tunisien et du détroit de Gibraltar. En particulier, 

les terminaisons I et II, associées à une chute de l’εNd, le sont aussi à une chute du δ13C 

de foraminifères benthiques. Cela est cohérent avec une ventilation profonde décrue 

en Méditerranée Orientale lorsque le niveau marin au détroit Siculo-Tunisien augmente, 

permettant à plus d’eau de surface peu salée d’entrer en Méditerranée Orientale, dont 

la convection est alors amoindrie. Le modèle semi-quantitatif utilisé permet d’expliquer 

les variations d’εNd observées par un débit de MAW entrant en Méditerranée Orientale 

à travers le détroit Siculo-tunisien en période glaciaire de 55%, ce qui rejoint une 

estimation existante (50%, Mikolajewicz, 2011). 

Les périodes humides africaines, induites par la précession des équinoxes qui contrôle 

l’intensité de la mousson est-africaine, et la présence de sapropèles dans les sédiments 

est-méditerranéens, sont visibles par des valeurs plus radiogéniques dans les deux 

enregistrements d’εNd du bassin Levantin, qui se surimposent au signal glaciaire-

interglaciaire. L’intensification de la mousson augmente le débit du Nil, ce qui est 

considéré comme le moteur principal de la cessation de la convection profonde qui 

mène au dépôt de sapropèles. La stagnation des eaux profondes se traduit par un 

temps de résidence de ces eaux plus importantes, et donc un temps de contact entre 

ces eaux et le sédiment radiogénique en provenance du Nil amplifié. Par ailleurs, ce 

débit du Nil plus important est également associé à une charge sédimentaire accrue. 
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Nous attribuons à ces mécanismes l’augmentation de l’εNd des eaux profondes 

intermédiaires dans le bassin Levantin au cours des épisodes de sapropèles. 

Cette étude nous a ainsi permis de confirmer qu’une réduction drastique des échanges 

hydrologiques entre la Méditerranée Occidentale et la Méditerranée Orientale se 

produit lors des stades glaciaires, qui redevient maximale durant les déglaciations.  Cela 

accrédite la modélisation de Grimm et al. (2015) qui devait inclure ce processus pour 

pré-conditionner la Méditerranée Orientale et permettre le développement d’une 

anoxie du fond méditerranéen durant le S1. Nous montrons qu’un tel processus peut 

être étendu aux précédents sapropèles. 
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Chapitre 4. VARIATIONS DE L’HYDROLOGIE DE LA 

MÉDITERRANÉE CENTRALE AU COURS DU DERNIER CYCLE 

CLIMATIQUE 

 

 

 

 

 

 

 

Dans ce chapitre est reporté un article, soumis au journal Paleoceanography and 

Paleoclimatology. Il s’intéresse à décrire la composition isotopique en néodyme de 

l’eau profonde et de l’eau intermédiaire en Méditerranée Centrale (mer Ionienne, 

Adriatique et Tyrrhénienne) durant le dernier cycle climatique. Les résultats d’εNd dans 

le bassin Levantin, interprétés dans le chapitre précédent, ces nouveaux 

enregistrements de la Méditerranée Centrale, et ceux issus de la littérature mettent en 

lumière les variations d’échange hydrologique entre les deux bassins depuis le LGM. 

Trois de ces enregistrements permettent en outre d’étudier les variations d’εNd depuis 

la Terminaison II, dont deux présentent un enregistrement continu sur cet intervalle 

(carottes MD90-964 et MD01-2472).  

  



124 

 

 PROBLÉMATIQUE ET OBJET DE L’ÉTUDE 

L’objectif majeur de cette étude, est d’étudier de manière continue et uniforme les 

variations de circulation des masses d’eau au niveau du détroit Siculo-Tunisien sur le 

dernier cycle climatique, afin de pouvoir comparer les variations de circulation avant, 

pendant, et après plusieurs sapropèles, et entre plusieurs périodes glaciaires et 

interglaciaires. Le fort taux de sédimentation de la carotte MD01-2472 a aussi permis 

d’investiguer si les épisodes de débâcle d’iceberg (événements de Heinrich) de 

l’Atlantique Nord, qui ont un impact sur la circulation à l’ouest de la Méditerranée 

Occidentale, correspondaient aussi à des variations d’εNd dans le passage Corse 

attribuables à des changements de circulation jusqu’en mer Tyrrhénienne.  

Dans le passé, les échanges hydrologiques entre la Méditerranée Oriental et Occidental 

ont été investigués avec des résultats en apparence contradictoires entre les stades 

glaciaires et interglaciaires, ou entre plusieurs sapropèles. En ce qui concerne les 

alternances glaciaires-interglaciaires, les eaux intermédiaires dans le passage Corse 

sont plus rapides et mieux ventilées en glaciaire (Toucanne et al., 2012), bien que le 

débit de LIW passant le détroit Siculo-Tunisien soit modélisé être plus faible durant la 

dernière période glaciaire (Mikolajewicz, 2011 ; Grimm et al., 2015). Durant le S1, l’étude 

de l’εNd de coraux au sud de la Sardaigne suggère une circulation intermédiaire très 

amoindrie, voire renversée (Dubois-dauphin et al., 2018). En revanche, l’étude de l’εNd 

de foraminifères planctoniques et de lixiviats de sédiment carbonaté dans le détroit 

Siculo-tunisien montre une circulation distincte dans chacun des bassins (Cornuault et 

al., 2018). Durant le S5, l’étude des assemblages de foraminifères et de leur isotopie du 

carbone et de l’oxygène dans le détroit Siculo-tunisien indique une circulation 

maintenue bien qu’affaiblie, et non renversée (Incarbona et al., 2016). La ventilation et 

la vélocité des eaux intermédiaires dans le passage Corse décroît durant les épisodes 

de sapropèles, mais l’origine des masses d’eaux n’est pas tracée (Toucanne et al., 2012 

; Minto’o et al., 2015). L’étude de l’εNd des coraux dans Dubois-Dauphin et al. (2018) 

permet ce traçage pour le S1, mais les coraux disparaissent de la carotte étudiée 

pendant la majeure partie de cet événement.  

Cette étude, qui présente de nouveaux enregistrements d’εNd d’oxy-hydroxydes de 

Fe-Mn portés par des foraminifères planctoniques au sud de la Sardaigne (carottes 

RECORD23 et MD90-912), dans le passage Corse (carotte MD01-2472), en Adriatique 

(carotte MD90-917) et dans la mer Ionienne (carotte KET82-21), vise à réinterpréter les 

études passées de la circulation dans la Méditerranée Centrale durant les derniers 145 

ka, à la lumière du traçage d’eaux intermédiaires et profondes de part et d’autre du 

détroit siculo-tunisien.  
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Abstract 

The thermohaline circulation of the semi-enclosed Mediterranean Sea is highly 

sensitive to freshwater input from high and low latitudes leading to anoxic bottom 

waters and the deposition of Corg-rich layers (sapropels) in the Eastern Mediterranean 

Sea (EMS). The circulation patterns responsible for these anoxic events are still debated 

and involve poorly constrained water mass exchanges between the eastern and 

western Mediterranean basins through the Strait of Sicily. The neodymium isotopic 

composition (εNd) of mixed planktonic foraminifera has been analyzed on several 

sediment cores collected in the Tyrrhenian, Ionian and Adriatic Seas to establish past 

changes of εNd values in the Levantine Intermediate Water (LIW), Tyrrhenian Deep 

Water (TDW) and upper Eastern Mediterranean Deep Water (EMDW). The aim is to 

constrain water mass exchanges between the eastern and western Mediterranean 

basins and their potential role in Mediterranean thermohaline circulation during the 

last climatic cycle which is characterized by several sapropel depositions. Age models 
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have been established based on stable oxygen isotope stratigraphy and radiocarbon 

dating of planktonic foraminifera. 

Cores from the Corsica Trough and the EMS (Ionian Sea and Levantine basin) display 

similar precession-forced variability during Interglacial Marine Isotope Stages (MIS) 1 

and 5, with more radiogenic values (up to 1.5 epsilon units) at each maximum of the 

summer insolation curve, suggesting an efficient connection between the two 

Mediterranean sub-basins and the transfer of low-ventilated, radiogenic waters to the 

Tyrrhenian Sea via the LIW and upper EMDW. Conversely, during glacial MIS 6, 4, 3 and 

2, εNd values of the intermediate depth of the Tyrrhenian Sea become unradiogenic 

(mean εNd value of -8.1) compared to the EMS, implying limited hydrological 

connection between the eastern and western Mediterranean basins during low sea-

level stands. Consequently, intermediate water masses in the Tyrrhenian Sea were 

influenced to a greater degree by deep- and intermediate unradiogenic waters 

produced in the Gulf of Lions. Superimposed on these glacial-interglacial εNd 

variations, increased εNd occurred at intermediate depth during Heinrich stadial events 

in the Corsica Trough. This suggests a reduction in the formation of Winter 

Intermediate Water (WIW) in the Gulf of Lions due to the input of relatively fresh 

surface Atlantic water to the Western Mediterranean Sea (WMS) and/or the inflow of 

radiogenic glacial LIW and upper EMDW to the Tyrrhenian Sea as a result of an active 

eastern Mediterranean Basin convection related to saltier and colder conditions. Such 

potential millennial-scale pulses of LIW intrusion into the Tyrrhenian Sea are supported 

by previous results indicating a well-ventilated intermediate water in the Corsica 

Trough and enhanced Mediterranean Outflow Water (MOW) intensity in the Gibraltar 

Strait.  

4.2.1 Introduction 

The Mediterranean Sea is a semi-enclosed basin connected to the North Atlantic 

through the Gibraltar Strait (sill depth ~ 300 m). The aridity of the Mediterranean region, 

particularly its eastern basin (Levantine Sea), induces a deficit in the water budget and 

an eastward increase of the surface salinity gradient. This generates a Mediterranean 

thermohaline circulation where the inflow of relatively fresh and cold surface Atlantic 

water (Modified Atlantic Water, MAW) is transformed into intermediate and deep 

waters in the Gulf of Lions, the Adriatic Sea, the Levantine Basin and the Aegean Sea 

(Robinson et al., 2001 ; Schroeder et al., 2012). In particular, the Levantine Intermediate 

Water (LIW) is formed in the Cyprus-Rhodes area from whence it spreads westwards 

throughout the entire Mediterranean Basin at depths of between ~150-700 m 

(Lascaratos et al., 1993 ; Malanotte-Rizzoli et al., 1999). This overturning circulation is 

associated with an outflow of saltier and warmer intermediate water (composed of 80% 

modified LIW) into the North Atlantic corresponding to the Mediterranean Outflow 
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Water (MOW) (Robinson et al., 2001 ; Schroeder et al., 2012). In particular, a link 

between the intensification of the MOW and the intensity of the Atlantic Meridional 

Overturning Circulation (AMOC) has been proposed (Cacho et al., 1999, 2000, 2001 ; 

Sierro et al., 2005 ; Voelker et al., 2006 ; Bahr et al., 2015). Past variations in 

Mediterranean thermohaline circulation were highly sensitive to climate changes at 

both high and low latitudes of the Northern hemisphere (e.g. Rossignol-Strick et al., 

1982 ; Kallel et al., 1997b, 1997a ; Rohling et al., 2002b, 2002a ; Emeis et al., 2003 ; 

Scrivner et al., 2004 ; Frigola et al., 2008 ; Melki et al., 2009 ; Revel et al., 2010 ; Toucanne 

et al., 2015 ; Filippidi et al., 2016 ; Tesi et al., 2017) and have been associated with the 

deposition of organic-rich layers (ORLs) in the western Mediterranean Sea (WMS) and 

of sapropels in the eastern Mediterranean Sea (EMS) (e.g. Tachikawa et al., 2015; 

Filippidi et al., 2016; Tesi et al., 2017). 

Many studies have shown that changes in Mediterranean thermohaline circulation 

(Tachikawa et al., 2015 ; Filippidi et al., 2016 ; Tesi et al., 2017) are mainly induced by 

excess freshwater from the heavy monsoonal precipitation in North Africa channeled 

by the Nile River Rossignol-Strick et al., 1982 and other North African paleo-rivers (e.g. 

Rossignol-Strick et al., 1982 ; Fontugne et al., 1994 ; Rohling et al., 2002a ; Emeis et al., 

2003 ; Revel et al., 2010). Such a high runoff implies a stronger, nutrient-rich, freshwater 

inflow into the Mediterranean Sea leading to higher surface productivity and water 

mass stratification in the EMS. In North Africa, these humid periods have been 

attributed to the northward migration of the rain belt associated with the Intertropical 

Convergence Zone (ITCZ) and related to precession-driven insolation changes 

(Rossignol-Strick et al., 1982; DeMenocal et al., 2000; Gasse, 2000; Arbuszewski et al., 

2013; Zaho et al., 2011; 2012; Skonieczny et al., 2019). Hence, either higher productivity 

causing organic matter mineralization exceeding oxygen renewal, or reduced 

ventilation (sluggish thermohaline circulation) caused by freshwater lowering surface 

salinity and stopping oxygen renewal, or both (Rohling, 1994 ; Cramp et O’Sullivan, 

1999 ; Rohling et al., 2015) have been proposed as factors responsible for the 

deposition of organic-rich sapropel layers in the EMS. 

Several studies have shown that Mediterranean thermohaline circulation is sensitive to 

rapid climatic changes of the northern hemisphere (Rohling et al., 1995 ; Kallel et al., 

1997a ; Allen et al., 1999 ; Bartov et al., 2003 ; Martrat et al., 2004). Indeed, modifications 

in Mediterranean Sea circulation occurred during the last glacial period, especially 

during the Heinrich and Dansgaard - Oeschger events of the North Atlantic, supporting 

the idea of a strong relationship between the North Atlantic climate and the hydrology 

of the Mediterranean Sea (Cacho et al., 1999, 2000, 2001 ; Paterne et al., 1999 ; Moreno 

et al., 2002, 2005 ; Rohling et al., 2002a ; Sierro et al., 2005 ; Voelker et al., 2006 ; Penaud 

et al., 2011 ; Toucanne et al., 2012). Thus, it has been proposed that a decrease in the 
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salinity of the North Atlantic during the Heinrich Stadial 1 (HS1) could have played a 

role in the surface salinity budget of the Mediterranean Sea (Sierro et al., 2005). 

Moreover, it has been suggested that variations in the salinity of the Atlantic water 

flowing into the Mediterranean Sea, combined with changes in the water mass 

exchanges between the North Atlantic and both western and eastern Mediterranean 

basins through the narrow and shallow Straits of Gibraltar and Sicily during sea level 

rise of the last Termination I, led to a drop in surface salinity (Cita et al., 1977; Williams 

and Thunell, 1979; Emeis et al., 2000; Kallel et al., 1997) thereby preconditioning 

sapropel deposition by slowing down intermediate and deep water convection (Grimm 

et al., 2015 ; Duhamel et al., 2020). 

Continuous δ13C and δ18O records of epibenthic foraminifera are very scarce for the 

last glacial / interglacial climatic cycledue to the lack of epibenthic foraminifer species 

with calibrated vital effect for δ13C analyses (Schmiedl et al., 2003, 2010) during bottom 

suboxic or anoxic events (e.g. sapropel events and ORLs). To overcome this difficulty, 

we have investigated the Nd isotopic composition (εNd) of diagenetic Fe-Mn coatings 

precipitated on foraminifer shells. It has been demonstrated that εNd measured on 

planktonic foraminifer shells mainly represents bottom seawater and/or pore water 

εNd (Tachikawa et al., 2013, 2014). With an oceanic Nd residence time of 500-1000 

years (Tachikawa et al., 2003 ; Siddall et al., 2008), which is shorter than the global 

turnover time of the ocean  (about 1000 yrs in the global ocean (Broecker et al., 1982) 

and shorter in the Mediterranean Sea), intermediate- and deep-water masses acquire 

εNd from downwelling areas in the Mediterranean Sea through lithogenic inputs of 

material with various Nd isotopic signatures and boundary-exchange processes that 

occur at the continental margin (e.g. Lacan et Jeandel, 2005). Modern seawater of the 

Mediterranean Sea displays wide ranging εNd values of between -11 and -5 with 

unradiogenic surface water from the North Atlantic and radiogenic intermediate and 

deep waters from the Levantine Sea acquired through water exchanges with 

particularly high radiogenic volcanic-sourced sediments on the eastern margins of the 

Levantine basin (Henry et al., 1994 ; Tachikawa et al., 2004 ; Vance et al., 2004). Away 

from the continental margins and on short time scales (<500 years), εNd is thought to 

behave as a quasi-conservative water mass tracer with excellent potential for 

fingerprinting water mass exchange and mixing between both Mediterranean Sea 

basins (Dubois-Dauphin et al., 2017 ; Cornuault et al., 2018 ; Wu et al., 2019 ; Duhamel 

et al., 2020). 

Previous studies of εNd in the Mediterranean Sea have been conducted on fish 

debris/teeth (Wu et al., 2019), planktonic foraminifera (Scrivner et al., 2004 ; Vance et 

al., 2004 ; Osborne et al., 2010 ; Cornuault et al., 2018 ; Wu et al., 2019 ; Duhamel et al., 

2020) and cold-water corals (Dubois-Dauphin et al., 2016; 2017). Seawater εNd has also 
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been obtained from bulk sediment leachates using different analytical procedures, 

such as bulk sediment leaching with 1N HCl (Freydier et al., 2001 ; Wu et al., 2019) and 

hydroxylamine hydrochloride treatment of non-decarbonated samples (Tachikawa et 

al., 2004 ; Cornuault et al., 2018). However, these analytical procedures have been hotly 

debated in the scientific community given that the εNd signal can be affected by 

detrital Nd contamination (Bayon et al., 2002 ; Gutjahr et al., 2007 ; Piotrowski et al., 

2012 ; Kraft et al., 2013 ; Wilson et al., 2013 ; Wu et al., 2015a ; Blaser et al., 2016).  

In this study, εNd has been analyzed on planktonic foraminifera from 5 cores located 

in the central and eastern Mediterranean Sea with a view to establishing past εNd 

variations of Levantine Intermediate Water (LIW) on both sides of the Strait of Sicily 

and the underlying WMDW in the western Mediterranean Sea in order to constrain 

water mass exchanges between the eastern and western Mediterranean basins over 

the last 145 kyr. Here, εNd values have been obtained from mixed planktonic 

foraminifera without any oxidative-reductive leaching procedure, as this approach was 

demonstrated to be suitable for extracting deep-water Nd isotopic compositions (e.g. 

Tachikawa et al., 2014 ; Wu et al., 2015a). Cores investigated here have been selected 

in order to reconstruct past εNd of the Intermediate- and deep- water masses on both 

sides of the Strait of Sicily (Ionian Sea, Tyrrhenian Sea and Adriatic Sea) for the first 

time. Reconstructed εNd values have been integrated with existing published records 

from the Levantine basin (Wu et al., 2019 ; Duhamel et al., 2020), the Strait of Sicily 

(Cornuault et al., 2018), the Ionian Sea (Wu et al., 2019) and the Alboran and Balearic 

Seas (Jiménez-Espejo et al., 2015; Dubois-Dauphin et al., 2017). The εNd records 

provide insights into past water mass exchanges between the eastern and western 

Mediterranean basins during the last climatic cycles and constrain εNd of deep-water 

masses formed in the Adriatic Sea. 

4.2.2 hydrological settings and materials 

4.2.2.1 Hydrological Settings 

The relatively fresh surface Atlantic Water (AW) (salinity < 36.5), which has an 

unradiogenic εNd signature of ~-11 (Spivack et Wasserburg, 1988 ; Tachikawa et al., 

2004), flows into the WMS and is then modified by mixing with the ambient surface 

water to reach ~-10.4 in the Alboran Sea (Spivack et Wasserburg, 1988 ; Tachikawa et 

al., 2004). During its eastward flow, AW mixes with the surrounding surface waters and 

underlying intermediate waters leading to the formation of the Modified Atlantic Water 

(MAW) that flows along the basin at 50-200 m water depth following a general cyclonic 

flow path with several eddies and meanders (Fig. 36A). The εNd values for MAW range 

from -10.8±0.4 to -8.8±0.6 in the western basin (Henry et al., 1994 ; Tachikawa et al., 

2004 ; Dubois-Dauphin et al., 2017 ; Montagna et al., in prep.) and from -10.1±0.4 to -
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4.9±0.3 in the eastern basin (Tachikawa et al., 2004 ; Vance et al., 2004; Montagna et 

al., in prep). Since evaporation exceeds precipitation and river runoff, the relatively fresh 

surface AW flowing into the WMS also becomes progressively saltier (~ 38.5) as it 

circulates eastward. 

During winter, intense cooling and strong wind-induced heat loss produce denser 

waters that sink via convection to form intermediate waters in the Aegean Sea and the 

Levantine Basin and deep waters in the Gulf of Lions and the Adriatic Sea (Robinson et 

al., 2001; Schroeder et al., 2012). In particular, LIW, which is formed in the Cyprus-

Rhodes area, acquires its Nd isotopic signature principally from the partial dissolution 

of radiogenic (from -3 to +3; Tachikawa et al., 2004) Nile River sedimentary charge and 

radiogenic margin sediments of the Levantine Basin (Weldeab et al., 2002; Castañeda 

et al., 2016; Ayache et al., 2016; Blanchet, 2019). The εNd signature of LIW is -4.8±0.4 

in the eastern part of the EMS and gradually decreases westward to -6.5±0.6 in the 

Levantine Sea, -7.6±0.1 in the Strait of Sicily and -9.3±0.7 in the Alboran Sea, through 

the mixing with overlying and underlying unradiogenic water masses (Henry et al., 1994 

; Tachikawa et al., 2004 ; Vance et al., 2004; Montagna et al., in prep.). 

In the Adriatic Sea, LIW participates in the formation of Adriatic Deep Water (AdDW) 

that flows to the deep Ionian Basin, contributing with Aegean Deep Water (AeDW) to 

the formation of Eastern Mediterranean Deep Water (EMDW). The εNd values of EMDW 

range from -6.9±0.4 to -6±0.6 (Tachikawa et al., 2004 Montagna et al., in prep.). The 

relatively fresh and cold MAW and saline LIW mix together in winter to form Western 

Mediterranean Deep Water (WMDW) in the Gulf of Lions, which spreads into the 

Balearic Basin and Tyrrhenian Sea between ~ 2000 and ~ 3000 m (Millot, 1999 ; 

Schroeder et al., 2012 ; Fig. 1). The WMDW is characterized by εNd values ranging from 

-9.4±0.6 to -6.7±1.2 (Henry et al., 1994 ; Tachikawa et al., 2004; Montagna et al., in 

prep.). Tyrrhenian Deep Water (TDW) flows between the WDMW and the LIW, at depths 

from ~ 700 to ~ 2000 m (Millot et al., 2006). Produced by the mixing of WMDW with a 

fraction of the EMDW outflowing through the Strait of Sicily, TDW has a mean εNd 

value of -8.3±0.6 (Montagna et al., in prep.). 
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Figure 36 (A) Bathymetric map of the Mediterranean Sea showing locations of core MD01-2472 (42°36.42’N, 

9°43.97’E; water depth 501 m), core RECORD23 (38°42.18’N, 8°54.75’E; water depth 414 m), core MD90-912 

(38°18.67’N, 9°46.12’E, water depth 1020), core KET82-21 (38.99°N, 17.43°E; water depth 599 m), core MD90-917 

(41°17’N, 17°37’E, 1010 m) (blue dots) and all of the other sites discussed in this study (black dots). The simplified 

modern Mediterranean water circulation is broadly indicated. (B) Longitudinal transect of annual mean salinity of 

the Mediterranean Sea (i.e. the red shading shown in (A); data from WOA13). εNd values are represented by colored 

dots (Henry et al., 1994; Tachikawa et al., 2004; Vance et al., 2004). The map and section were generated using Ocean 

Data View software (Schlitzer, 2015). 
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4.2.2.2 Foraminifera samples 

Foraminifera samples have been collected from 5 sediment cores whose locations were 

selected to track, for the first-time, past changes in the Nd isotopic composition of the 

intermediate water masses on both sides of the Strait of Sicily as well as in the Adriatic 

Sea, which is one of the main areas of deep-water formation in the EMS. 

For the WMS, core MD01-2472 (42°36.42’N, 9°43.97’E; water depth 501 m; Toucanne 

et al., 2012) was collected in 2001 on the lower continental slope of the eastern part of 

the Corsica Trough during MD124-Geosciences cruise on board the R/V Marion 

Dufresne (Fig. 36). The Corsica Trough is narrow (10-30 km at the 200 m isobath) and 

shallow (430 to 800 m) and connects the Ligurian and Tyrrhenian Seas through the 

northward flow of MAW above 200 m and LIW between 200 and 600-800 m (Millot, 

1987, 1999, 2009 ; Astraldi et Gasparini, 1992 ; García et al., 1994). Core MD01-2472 is 

located within the modern core of the LIW flowing through the Corsica Trough. 

Core RECORD23 (38°42.18’N, 8°54.75’E; water depth 414 m; Fig. 36) was collected in 

2013 south of Sardinia during the cruise RECORD aboard the R/V Urania (Taviani et al., 

2015). The lithology of core RECORD23 consists of brownish, muddy to silty, carbonate-

rich sediments with intercalated levels of fragments of Madrepora oculata and Lophelia 

pertusa cold-water corals (Dubois-Dauphin et al., 2017). The present-day hydrographic 

structure of the Sardinia Channel is characterized by several surface-, intermediate- and 

deep-water masses being represented by MAW, LIW and TDW–WMDW, respectively 

(Astraldi et al., 2002b ; Millot et Taupier-Letage, 2005). In addition, the WIW, flowing 

between the MAW and the LIW, has also been observed along the Channel (Sammari 

et al., 1999). The core of the LIW is located at 400–450 m water depth in the Tyrrhenian 

Sea (Hopkins, 1988 ; Astraldi et al., 2002a), which is the depth range of core RECORD23 

(414 m depth) from the Sardinia Channel (Taviani et al., 2015). The comparison of the 

εNd records obtained from cores MD01-2472 and RECORD23 enables us to compare 

the Holocene evolution of εNd in both branches of the LIW in the Tyrrhenian Sea (Fig. 

36). 

Core MD90-912 (38°18.67’N, 9°46.12’E, water depth 1020 m; Fig. 36) was collected in 

1990 at a location to the south of Sardinia during the PROMETE I campaign aboard the 

R/V Marion Dufresne. The core site is in deeper water to the south east of core 

RECORD23 and is located in the modern TDW. It consists of a homogeneous brownish, 

muddy, carbonate-rich sediment.  

For the EMS, core KET82-21 (38.99°N, 17.43°E; water depth 599 m; Fig. 36) was collected 

in 1982 in the north western Ionian Sea during the R/V Le Suroît cruise ETNA. Core 

KET82-21 is located within the westward path of the LIW after it has partially 

recirculated in the Adriatic Sea (Millot et Taupier-Letage, 2005). Core MD90-917 
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(41°17’N, 17°37’E, 1010 m; Fig. 36) was collected in 1982 in the south Adriatic Basin 

during the PROMETE II cruise aboard the R/V Marion Dufresne. Coring at this site 

recovered a fairly uniform succession of gray to brown carbonaceous clays, including 

a black layer in the upper part of the core that refers to the two sub-units of the 

sapropel S1 and several ash layers (Siani et al., 2004). This core is located in the upper 

AdDW which results from the winter mixing of surface water (mainly MAW) and LIW. 

4.2.3 Methods 

4.2.3.1 Radiocarbon dating 

Radiocarbon dating was undertaken at the UMS-ARTEMIS Facility (CNRS-CEA Saclay, 

France) using a Pelletron 3MV AMS on 8 mg of well-preserved calcareous test samples 

of planktonic foraminifera (monospecific samples of Globigerinoides ruber, 

Globigerina bulloides and Globigerina inflata and a mix of G. ruber and G. inflata for 

one sample) in the size fraction >150 µm (Tab. 7). All AMS 14C dates were converted to 

calendar years by using the CALIB 7 program (Reimer, 2013) and assuming a mean 

constant surface ocean reservoir age of ~400 yrs for the Mediterranean Sea (Siani et 

al., 2000; Reimer and McCormac, 2002). 

4.2.3.2 Stable isotopes 

Stable oxygen isotope measurements were performed on cores RECORD23, MD90-912 

and KET82-21, on 10-20 hand-picked and well-preserved (clean and intact) specimens 

of the planktonic foraminifera G. bulloides (fraction 250-315 µm). Samples were 

analyzed at the State Key Laboratory of Marine Geology (Tongji University) using a 

Finnigan MAT-253 mass spectrometer (Cheng et al., 2005). Shell oxygen isotope values 

are expressed in conventional delta notation () relative to the isotopic ratio of the 

carbon dioxide gas derived from the Vienna Pee Dee Belemnite (VPDB) standard. Ratios 

are reported in ‰. VPDB is defined with respect to the NBS 19 (18O of -2.20 ‰ VPDB), 

limestone standard. The mean external reproducibility was checked by replicate 

analyses of laboratory standards and is better than ±0.07‰ (±1σ) for δ18O. 

4.2.3.3 Neodymium isotopic composition analyses on planktonic foraminifera 

Neodymium isotopes were measured on mixed planktonic foraminifera from the 

washed >150 µm size fraction of the samples already used for stable isotope 

measurements. The foraminifera tests were crushed between two glass slides to open 

chambers and fragments were ultrasonicated for 1 min in MilliQ water before pipetting 

out the suspended particles to separate the waste. This step was repeated until the 

water became clear and free of clay. Samples were checked under a binocular 

microscope to ensure that all sediment particles were removed, before they underwent 

a weak acid leaching for 5 min in 1 ml 0.001 M HNO3 with ultrasonication. After the 
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cleaning step, samples were transferred into a 1.5 ml tube, soaked in 0.5 ml MilliQ water 

and dissolved using stepwise 100 µl 0.5 M HNO3 until the dissolution reaction stopped. 

The dissolved samples were centrifuged, and the supernatant was immediately 

transferred to Teflon beakers to prevent the leaching of any possible remaining phases. 

The solutions were then dried using a hotplate for the next step of Nd purification (Wu 

et al., 2015).  

Neodymium was purified using Eichrom TRU-Spec and Ln-Spec resins, following the 

analytical procedure described in Copard et al. (2010). The 143Nd/144Nd ratios were 

measured using the ThermoScientific NeptunePlus Multi-Collector Inductively Coupled 

Plasma Mass Spectrometer (MC-ICP-MS), hosted at LSCE. For the Nd isotope analyses, 

sample and standard concentrations were matched at 10 ppb. Mass-dependent 

fractionation was corrected by normalizing 146Nd/144Nd to 0.7219 (O’Nions et al., 1977) 

and applying an exponential fractionation law. During the analytical sessions, every set 

of two samples was bracketed by analyses of the La Jolla Nd standard solution, which 

is characterized by certified values of 0.511858±0.000007 (Lugmair et al., 1983). The 

offset value between the results and the certified values of La Jolla was less than 0.4 

epsilon units for all of the analyses presented in this study. The analytical errors 

reported herein correspond to the external two-sigma standard deviation (based on 

repeated analyses of the La Jolla standard for the different analytical sessions). The 

obtained analytical errors ranged from 0.1 to 0.6 εNd. The analytical blank values for 

Nd were <4 pg, which represents less than 0.1% of the minimum Nd yield from 

foraminifera used in this study. As a result, no blank correction was applied. Results are 

expressed as εNd = ([(143Nd/144Nd)sample/(143Nd/144Nd)CHUR]-1)*104, where CHUR stands 

for Chondritic Uniform Reservoir (0.512638; Jacobsen et Wasserburg, 1980). 
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4.2.4 Results 

4.2.4.1  Chronological framework 

Table 7 AMS 14C ages of samples of the planktonic foraminifera from sediment cores KET82-21, MD90-912 and 

RECORD23. The AMS 14C ages were corrected for 13C and were converted to calendar years (cal. yr BP, BP =1950 

CE) using the CALIB 7 program  and assuming a mean constant surface ocean reservoir age of ~400 yrs for the 

Mediterranean Sea (Siani et al., 2000 ; Reimer et McCormac, 2002). 

Core 
Depth 
(cm) 

Species 
14C age 
(yr BP±1 σ) 

Calendar age 
(cal. yr BP±1σ) 

KET82-21 0 G. ruber & G. inflata 1710±30 1250±30 
KET82-21 89 G. ruber 7970±35 8390±35 
KET82-21 115 G. bulloïdes 13760±60 16070±60 
KET82-21 199 G. bulloïdes 25830±200 29520±200 
KET82-21 250 G. bulloïdes 29030±290 32650±290 
MD90-912 2 G. inflata 3900±30 3770±30 
MD90-912 25 G. inflata 10710±40 12110±40 
MD90-912 39 G. inflata 14780±60 17980±60 
MD90-912 125 G. inflata 34810±580 3900±580 
RECORD23 13 G. inflata 230±30 0±30 
RECORD23 79 G. inflata 2970±30 2730±30 
RECORD23 114 G. inflata 8190±35 5870±35 
RECORD23 192 G. inflata 5530±30 8570±30 

 

The chronologies of the studied cores were based both on the δ18O stratigraphy of the 

planktonic foraminifera G. bulloides and on the radiocarbon ages obtained from 

planktonic foraminifera samples. For cores MD90-917 and MD01-2472, the age model 

was previously published in Siani et al., (2010) and Toucanne et al., (2012), respectively.  

The G. bulloides δ18O record of the upper portion (415 cm) of core RECORD23 is 

displayed in figure 37A. The inferred record indicates that values remain practically 

steady at ~1.5‰ for the first 350 cm, similar to the Holocene δ18O values from the well-

dated neighboring Strait of Sicily core MD04-2797 (Fig. 37B) (Essallami et al., 2007 ; 

Sicre et al., 2013) and the Tyrrhenian core MD01-2472 (Fig. 37F) (Toucanne et al., 2012). 

By contrast, slightly higher δ18O values are observed between 350 and 415 cm and are 

related to the Younger Dryas / Holocene transition (Fig. 37A). Four calibrated AMS 14C 

dates obtained on G. inflata have permitted us to establish an age model indicating 

that the upper 415 cm cover the last 12 cal kyr BP (Tab. 7; Fig. 37A). In figure 37A, we 

have also reported the U/Th ages of cold-water corals investigated on this core by 

Dubois-Dauphin et al., (2017). Cold-water coral U/Th ages range from 0.091±0.011 to 

10.904±0.042 kyr BP and are distributed over three distinct periods of sustained coral 

occurrence: (i) between ~10.9 and 10.2 kyr BP, (ii) the 
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(figure to the opposite page) 

Figure 37 Age models of cores RECORD23, MD04-2797, MD90-912, MD90-917, KET82-21, and MD01-2472, based 

on planktonic foraminifer oxygen isotopes (δ18O) and absolute dating data (i.e. 14C and U/Th dates). The depth–

age curves (dashed orange line) for different cores are shown, along with the Marine Isotope Stages (MIS). 

Radiocarbon dates are reported by filled triangles and isotope event tie points by open triangles (A) Planktonic 

foraminifer (G. bulloides) δ18O (black line and white circles, ‰ vs V-PDB) for core RECORD23, isotope event tie 

point (open triangle) has been obtained by correlation with G. bulloides δ18O obtained on core MD04-2797 

(Essallami et al., 2007; Sicre et al., 2013), cold-water coral depth and U/Th dates (black diamonds on zoom-in graph, 

Dubois-Dauphin et al., 2016); (B) G. bulloides δ18O (‰ vs V-PDB) on core MD04-2797 (Essallami et al., 2007; Sicre 

et al., 2013) ; (C) G. bulloides δ18O (white circles, ‰ vs V-PDB) on core MD90-912, radiocarbon dates (filled 

triangles), discarded radiocarbon dates (crosses). Isotope event tie points (open triangles) have been obtained by 

correlation with G. bulloides δ18O obtained on core MD01-2472 (Toucanne et al., 2012) ; (D) G. bulloides δ18O (‰ 

vs V-PDB) on core MD90-917 (Siani et al., 2010); (E) G. bulloides δ18O (white circles, ‰ vs V-PDB) on core KET82-

21; (F) G. bulloides δ18O (black line, ‰ vs V-PDB) on core MD01-2472, radiocarbon dates (filled triangles) (Toucanne 

et al., 2012). 
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Early Holocene at ~8.7 kyr BP and (iii) the Late Holocene starting at ~1.5 kyr BP (Fig. 

37A; Dubois-Dauphin et al., 2017). Cold-water coral U/Th ages reported in figure 37A 

fit quite well with the age vs. depth relationship established on the basis of foraminifer 
14C dates and tie-points attributed at the bottom of the core from the G. bulloides δ18O 

record. This confirms the robustness of our age model for this core. The mean 

sedimentation rate of core RECORD23 is high (31 cm/kyr), allowing us to obtain a high 

temporal resolution of foraminiferal εNd during the Holocene (Fig. 37A). 

The age model of the upper 525 cm of core MD90-912 has been established using 

linear interpolation from 4 calibrated AMS 14C dates obtained on planktonic foraminifer 

G. inflata (Tab. 7; Fig. 37C) for the first 125 cm, and beyond this by correlating the G. 

bulloides δ18O record to that of the nearby well dated core MD01-2472 (Fig. 37F) 

(Toucanne et al., 2012). G. bulloides δ18O of core MD90-912 varies from 1.3 to 3.8‰ 

and covers the last 82 kyr. The age of the core-top, dated at 3.8 cal kyr BP, and the δ18O 

record together indicate that the Holocene time interval is not well developed, 

suggesting that the upper 20 cm of the core could be strongly perturbated. Below this, 

the AMS 14C date obtained at 45 cm gives an age of 18.0 cal kyr BP in agreement with 

δ18O values characteristic of the late glacial period (3.8‰) (Fig. 37C). According to 

previous records from the Tyrrhenian Sea and the Western Mediterranean basin 

(Paterne et al., 1999 ; Martrat et al., 2004 ; Toucanne et al., 2012), the lower G. bulloides 

δ18O between 175 and 305 cm (reaching up to 1.3‰) is attributed to the early MIS3, 

whereas the higher δ18O values between 275 and 405 cm are indicative of the MIS4 

(Fig. 37C). The mean sedimentation rate of core MD90-912 is 7.3 cm/kyr. Taking into 

consideration that the upper 20 cm could be perturbed due to coring disturbances, we 

have not investigated foraminiferal εNd for this depth interval. 

For core KET82-21, the G. bulloides δ18O record displays a glacial to Holocene δ18O 

difference (considering maximum and minimum values) of ~2.5‰ covering the upper 

350 cm of the core (Fig. 37E). The age model for the first 250 cm of the core has been 

established by using linear interpolation from 5 calibrated AMS 14C dates obtained on 

planktonic foraminifera (>150 µm) and considering a constant sedimentation rate 

beyond 250 cm (Tab. 7; Fig. 37E). Core KET82-21 covers the last 38.2 cal kyr BP, with a 

significantly higher sedimentation rate during MIS1 (12 cm/kyr) and MIS3 (16 cm/kyr) 

than during MIS2 (3-6 cm/kyr). 

 

 

4.2.4.2 Nd isotopic composition of planktonic foraminifera 

In the WMS, core MD01-2472, located at 501 m in the Corsica Trough (Fig. 36), displays 

εNd values ranging from -8.5±0.2 to -7.2±0.2 for the last climatic cycle (last 135 cal kyr 

BP) (Tab. 8; Fig. 39). Unfortunately, the time interval between 110 and 90 cal kyr BP 
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includes only one foraminiferal εNd value as the number of planktonic foraminifera 

was not sufficient to measure Nd isotopes. The εNd value at the core -top (-7.9±0.2) is 

close to the modern seawater value (-8.4±0.6) measured at the proximal station 

GEOTRACES-Med 15 (42.051°N - 10.568°E, 300 m water depth; Montagna et al., in prep). 

In general, long-term variations of foraminiferal εNd for the last climatic cycle present 

strong precessional variations (every 21 kyr) as illustrated by coeval variations between 

the εNd record and solar insolation at 20°N in summer (June to July) (Fig. 39). Each 

maximum of the insolation curve corresponds to an increase in εNd value observed at 

125-121 cal kyr BP, 101 cal kyr BP, 85-79 cal kyr BP; 54-47 cal kyr BP; 31-26 cal kyr BP 

and 13-6 cal kyr BP, respectively. εNd values are higher during the early Holocene and 

the warm interstadials MIS5a, MIS5c and MIS5e. In contrast, cold stadial MIS5b, MIS5d 

as well as the glacial MIS6 and MIS4 to MIS2 are characterized by slightly lower εNd 

values. Superimposed on these precessional long-term changes, the last glacial period 

is characterized by several millennial peaks of more radiogenic εNd (reaching up to -

7.4±0.2) at 46, 38, 28 and 17 cal kyr BP. After 17 cal kry BP, εNd increases to more 

radiogenic values (up to -7.2±0.2) in the time interval between 14.1 and 6.2 cal kyr BP 

(Fig. 39E). Two εNd maxima are recorded at 9.3 and 6.5 cal kyr BP. This radiogenic time 

interval is interrupted at 8.2 cal kyr BP by a short interval associated with a significantly 

more unradiogenic value (-7.8±0.2). The εNd then decreases to lower values (-8.2±0.3) 

after 6.5 cal kyr BP.  

Core MD90-912, located south of Sardinia at 1020 m water depth (Fig. 36), enables us 

to reconstruct past εNd of the TDW for the time interval between 69 and 21 cal kyr BP. 

Foraminiferal εNd ranges from -8.8±0.2 to -6.8±0.4 (Tab. 8; Fig. 39D). The time interval 

between 52 and 58 cal kyr BP, corresponding to a maximum of summer insolation, is 

also associated with more radiogenic εNd values (up to -6.8±0.4). 

Core RECORD23, located at shallower depth (414 m) in the Sardinia Channel (Fig. 36), 

displays a range of εNd values that are slightly more radiogenic than those of core 

MD01-2472, varying from -8.9±0.2 to -6.4±0.2 for the last 12 cal kyr BP (Tab. 8; Fig. 38). 

The Core-top εNd value (-8.0±0.4) is similar to the modern seawater value at station 

RECORD28 (-8.0±0.6; Montagna et al., in prep). The highest εNd values (between -

7.0±0.2 and -6.4±0.2) occur between 9.2 and 6 cal kyr BP, with a short interval from 8.6 

to 7.9 cal kyr BP exhibiting unradiogenic values (reaching -7.7±0.2). The Late Holocene 

(after 6 cal kyr BP) is marked by a continuous decrease of the εNd values which reach 

-8.9±0.2 at 1.5 cal kyr BP (the most unradiogenic value) and -8.0±0.4 at the core -top 

(Fig. 38).  
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Figure 38 Comparison between εNd records obtained in this study (cores MD90-917, KET82-21, RECORD23 and 

MD01-2472) and previously obtained εNd records of the EMS and WMS for the last 20 cal kyr BP: core SU92-33 

from Dubois-Dauphin et al. (2017); core MD04-2797CQ from Cornuault et al. (2018); cores BC19 and SL114 from 

Wu et al. (2019); cores MD90-964 and MS27PT from Duhamel et al. (in press). also reported are S1a and S1b as 

defined in Grant et al. (2016), YD and HS1 as defined in Toucanne et al. (2012), AHP as defined in Revel et al. (2010). 
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The εNd values of planktonic foraminifera of core MD90-917 collected in the Adriatic 

Sea (Fig. 36) vary within a narrow range, from -6.5±0.2 to -5.3±0.3, with an average 

value of -6.1±0.3 (n=24) (Table 8, Fig. 38). The record shows a slight increasing trend 

since the LGM, with more unradiogenic values observed from 20 to 13.5 cal kyr BP, 

whereas Holocene values are slightly more radiogenic (Fig. 38). The time interval 

between 12.5 and 8 cal kyr BP is associated with radiogenic values of up to -5.6±0.6 

whereas the middle Holocene (between 8 and 6 cal kyr BP) is characterized by slightly 

less radiogenic values (-6.3±0.3). 

The foraminiferal εNd record obtained from site KET82-21, located in the core of the 

intermediate water (599 m water depth, Fig. 36) of the north-western Ionian Sea, 

displays a narrow range of εNd (from -7.0±0.2 to -6.4±0.1) for the time interval 

between 19.4 and 7.8 cal kyr BP (Tab. 8; Fig. 38). The εNd value at 18.2 cal kyr BP is 

slightly less radiogenic (-7.0±0.2) than the other values of the record. 
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(Figure to the opposite page) 

Figure 39 Comparison of paleoceanographic records over the last climatic cycle (since 140 cal kyr BP): (A) variations 

in the Relative Sea Level (RSL) (Grant et al., 2014); (B) summer insolation (June and July) received by the Earth at 

20°N (Laskar et al., 2004), calculated using Analyseries software (Paillard et al., 1996); (C) variations of ln(Zr/Al) from 

IODP Site U1389 (Bahr et al., 2015); (D) εNd obtained on mixed planktonic foraminifera from core MD90-912; (E) 

εNd values obtained on mixed planktonic foraminifera from core MD01-2472; (F) Benthic foraminifer (U. peregrina 

and U. mediterranea) δ13C (‰ vs V-PDB) for core MD01-2472 (Toucanne et al., 2012); (G) Mean sortable silt size 

(µm) for core MD01-2472 (Toucanne et al., 2012); (H) Mean sortable silt size (µm) for core MD01-2434 (Toucanne 

et al., 2012); (I) Planktonic foraminifera (G. bulloides) δ18O (‰ vs V-PDB) for core MD01-2472 (Toucanne et al., 

2012); (J) Ice δ18O (‰ vs V-SMOW), GICC05 to 60 kyr (NGRIP dating group, 2008), NGRIP thereafter (NGRIP 

members, 2004). TI and TII are the Termination I and II, 2-25 are the Greenland Interstadials 2-25, YD is the Younger 

Dryas, HS1-HS6 are Heinrich Stadial Events 1 to 6. Marine Isotope Stages (MIS) are also reported. S1 to S5 are 

Sapropel Events 1 to 5 in the Eastern Mediterranean (Grant et al., 2012). 

 

Table 8 Nd isotope composition obtained on mixed planktonic foraminifera samples from cores MD01-2472, KET82-

21, MD90-912, RECORD23 and MD90-917. 

Depth Age 143Nd/144Nd ± 2σ εNd ± 2σ 
(cm) (kyr) 

MD01-2472 (42°36.42’N, 9°43.97W; water depth 501 m; length 29.1 m) 
40 2.2 0.512231 ±0.000011 -7.9 0.2 
80 4.4 0.512217 ±0.000013 -8.2 0.3 
110 6.0 0.512257 ±0.000012 -7.4 0.2 
120 6.5 0.512263 ±0.000019 -7.3 0.4 
130 7.1 0.512252 ±0.000010 -7.5 0.2 
150 8.2 0.512238 ±0.000011 -7.8 0.2 
170 9.3 0.512267 ±0.000012 -7.2 0.2 
230 12.1 0.512264 ±0.000012 -7.3 0.2 
270 13.3 0.512250 ±0.000017 -7.6 0.3 
330 15.1 0.512234 ±0.000010 -7.9 0.2 
340 15.5 0.512231 ±0.000015 -7.9 0.3 
370 16.8 0.512257 ±0.000011 -7.4 0.2 
400 18.0 0.512217 ±0.000010 -8.2 0.2 
420 18.8 0.512228 ±0.000019 -8.0 0.4 
440 19.7 0.512231 ±0.000009 -7.9 0.2 
490 21.7 0.512222 ±0.000011 -8.1 0.2 
540 23.8 0.512226 ±0.000008 -8.0 0.2 
566 25.0 0.512201 ±0.000010 -8.5 0.2 
590 26.0 0.512219 ±0.000008 -8.2 0.2 
620 27.4 0.512229 ±0.000013 -8.0 0.3 
660 28.8 0.512231 ±0.000011 -7.9 0.2 
683 30.0 0.512228 ±0.000009 -8.0 0.2 
699 31.0 0.512211 ±0.000015 -8.3 0.3 
732 33.0 0.512228 ±0.000010 -8.0 0.2 
799 35.7 0.512207 ±0.000013 -8.4 0.3 
810 36.4 0.512207 ±0.000013 -8.4 0.3 
830 37.2 0.512241 ±0.000015 -7.8 0.3 
850 37.9 0.512225 ±0.000013 -8.1 0.3 
870 38.8 0.512247 ±0.000008 -7.6 0.2 
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Depth Age 
143Nd/144Nd ± 2σ εNd ± 2σ 

(cm) (kyr) 
893 40.0 0.512208 ±0.000010 -8.4 0.2 
910 40.7 0.512212 ±0.000008 -8.3 0.2 
940 41.7 0.512213 ±0.000015 -8.3 0.3 
1020 45.0 0.512220 ±0.000010 -8.2 0.2 
1030 45.5 0.512215 ±0.000013 -8.2 0.3 
1050 46.4 0.512227 ±0.000010 -8.0 0.2 
1070 47.2 0.512221 ±0.000015 -8.1 0.3 
1100 48.2 0.512245 ±0.000011 -7.7 0.2 
1156 50.5 0.512240 ±0.000010 -7.8 0.2 
1181 52.1 0.512223 ±0.000009 -8.1 0.2 
1220 54.5 0.512234 ±0.000008 -7.9 0.2 
1225 54.8 0.512216 ±0.000009 -8.2 0.2 
1240 55.6 0.512220 ±0.000013 -8.2 0.2 
1278 57.0 0.512220 ±0.000008 -8.2 0.2 
1356 59.0 0.512224 ±0.000012 -8.1 0.2 
1408 61.5 0.512222 ±0.000015 -8.1 0.3 
1440 64.3 0.512210 ±0.000013 -8.3 0.3 
1460 65.4 0.512214 ±0.000012 -8.3 0.2 
1480 66.3 0.512229 ±0.000012 -8.0 0.2 
1540 68.9 0.512225 ±0.000014 -8.1 0.3 
1623 73.0 0.512212 ±0.000008 -8.3 0.2 
1700 77.4 0.512224 ±0.000011 -8.1 0.2 
1720 78.3 0.512206 ±0.000012 -8.4 0.2 
1740 79.3 0.512259 ±0.000011 -7.4 0.2 
1800 82.0 0.512240 ±0.000013 -7.8 0.2 
1840 85.0 0.512234 ±0.000009 -7.9 0.2 
1880 86.5 0.512206 ±0.000010 -8.4 0.2 
2100 101.2 0.512262 ±0.000010 -7.3 0.2 
2200 113.7 0.512214 ±0.000013 -8.3 0.3 
2280 119.0 0.512224 ±0.000011 -8.1 0.2 
2300 120.0 0.512226 ±0.000013 -8.0 0.2 
2320 121.0 0.512244 ±0.000013 -7.7 0.2 
2340 122.0 0.512246 ±0.000011 -7.6 0.2 
2400 125.0 0.512241 ±0.000009 -7.7 0.2 
2420 126.0 0.512215 ±0.000015 -8.3 0.3 
2440 127.0 0.512210 ±0.000010 -8.3 0.2 
2480 129.0 0.512229 ±0.000021 -8.0 0.4 
2600 135.0 0.512221 ±0.000012 -8.1 0.2 
KET82-21 (38.99°N,17.43°E; water depth 599 m; length 11.11 m) 
82 7.8 0.512284 ±0.000011 -6.9 0.2 
104 12.8 0.512302 ±0.000011 -6.6 0.2 
116 16.2 0.512308 ±0.000007 -6.4 0.1 
128 18.2 0.512279 ±0.000009 -7.0 0.2 
136 19.4 0.512289 ±0.000008 -6.8 0.2 
MD90-912 (38°18.67’N, 9°46.12’E; water depth 1020 m; length 16.33 m) 
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Depth Age 
143Nd/144Nd ± 2σ εNd ± 2σ 

(cm) (kyr) 
55 20.7 0.512209 ±0.000008 -8.4 0.2 
69 23.0 0.512219 ±0.000008 -8.2 0.2 
115 36.1 0.512218 ±0.000011 -8.2 0.2 
155 42.6 0.512227 ±0.000007 -8.0 0.1 
185 46.4 0.512231 ±0.000013 -7.9 0.3 
205 48.8 0.512230 ±0.000010 -8.0 0.2 
225 51.3 0.512259 ±0.000013 -7.4 0.3 
235 52.6 0.512232 ±0.000007 -7.9 0.1 
255 55.0 0.512288 ±0.000018 -6.8 0.4 
265 56.3 0.512225 ±0.000010 -8.1 0.2 
265 56.3 0.512196 ±0.000010 -8.6 0.2 
275 57.5 0.512239 ±0.000013 -7.8 0.2 
285 58.8 0.512200 ±0.000010 -8.5 0.2 
315 67.5 0.512188 ±0.000010 -8.8 0.2 
345 68.7 0.512209 ±0.000011 -8.4 0.2 
RECORD23 (38°42.18’N, 08°54.75’E; water depth 414 m; length 4.25 m) 
13 0.0 0.512230 ±0.000020 -8.0 0.4 
49 1.5 0.512181 ±0.000012 -8.9 0.2 
56 1.8 0.512253 ±0.000016 -7.5 0.3 
79 2.7 0.512246 ±0.000017 -7.6 0.3 
89 3.6 0.512252 ±0.000009 -7.5 0.2 
97 4.3 0.512247 ±0.000018 -7.6 0.4 
105 5.1 0.512265 ±0.000013 -7.3 0.2 
114 5.9 0.512274 ±0.000015 -7.1 0.3 
126 6.3 0.512265 ±0.000013 -7.3 0.2 
134 6.6 0.512291 ±0.000011 -6.8 0.2 
146 7.0 0.512281 ±0.000012 -7.0 0.2 
163 7.6 0.512283 ±0.000013 -6.9 0.3 
171 7.8 0.512309 ±0.000013 -6.4 0.2 
173 7.9 0.512241 ±0.000012 -7.7 0.2 
178 8.1 0.512272 ±0.000011 -7.1 0.2 
192 8.6 0.512241 ±0.000021 -7.7 0.4 
204 8.8 0.512252 ±0.000016 -7.5 0.3 
218 9.0 0.512258 ±0.000017 -7.4 0.3 
232 9.2 0.512304 ±0.000016 -6.5 0.3 
243 9.4 0.512259 ±0.000011 -7.4 0.2 
254 9.6 0.512236 ±0.000014 -7.8 0.3 
293 10.2 0.512240 ±0.000013 -7.8 0.2 
357 11.2 0.512257 ±0.000010 -7.4 0.2 
407 12.0 0.512266 ±0.000010 -7.3 0.2 
MD90-917 (41°17’N, 17°37’E; water depth 1010 m; length 21 m) 
18 0.9 0.512325 ±0.000018 -6.1 0.4 
61 2.0 0.512306 ±0.000012 -6.5 0.2 
61 2.0 0.512333 ±0.000016 -6.0 0.3 
100 3.1 0.512329 ±0.000011 -6.0 0.2 
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Depth Age 
143Nd/144Nd ± 2σ εNd ± 2σ 

(cm) (kyr) 
130 3.9 0.512328 ±0.000009 -6.1 0.2 
179 5.6 0.512326 ±0.000012 -6.1 0.2 
205 6.5 0.512314 ±0.000017 -6.3 0.3 
235 7.9 0.512315 ±0.000019 -6.3 0.4 
249 8.4 0.512331 ±0.000013 -6.0 0.3 
250 8.4 0.512348 ±0.000031 -5.6 0.6 
260 9.6 0.512338 ±0.000019 -5.9 0.4 
285 11.9 0.512325 ±0.000013 -6.1 0.2 
310 12.6 0.512349 ±0.000022 -5.6 0.4 
334 13.0 0.512325 ±0.000010 -6.1 0.2 
335 13.0 0.512294 ±0.000026 -6.7 0.5 
365 13.5 0.512317 ±0.000012 -6.3 0.2 
430 15.3 0.512315 ±0.000014 -6.3 0.3 
460 16.1 0.512311 ±0.000012 -6.4 0.2 
510 17.8 0.512316 ±0.000013 -6.3 0.3 
550 19.8 0.512313 ±0.000011 -6.3 0.2 
590 20.7 0.512369 ±0.000015 -5.3 0.3 
635 21.4 0.512297 ±0.000014 -6.7 0.3 
665 22.4 0.512323 ±0.000013 -6.1 0.3 
701 23.4 0.512330 ±0.000015 -6.0 0.3 

 

4.2.5 Discussion 

4.2.5.1 Hydrological settings of the central Mediterranean Sea over the last 20 

kyr 

4.2.5.1.1 εNd variations in the intermediate water masses of the Tyrrhenian Sea 

Modern hydrological observations have suggested a slightly higher contribution of LIW 

in the Sardinia Channel compared to the Corsica Trough (Hopkins, 1988). This is in close 

agreement with εNd records obtained in cores MD01-2472 (Corsica Trough) and 

RECORD23 (Sardinia Channel), with the latter displaying slightly higher values and a 

larger amplitude of variations during the time interval of S1 deposition (Fig. 38). 

The foraminiferal εNd record of core RECORD23 integrates previous εNd values 

obtained from scleractinian cold-water corals (Madrepora oculata and Lophelia 

pertusa) from the same core (Dubois-Dauphin et al., 2017). Published cold-water coral 

εNd values cover three slices of time during the Holocene and display a relatively larger 

range of εNd values, with values varying from -6.0±0.5 to -7.7±0.1 during the Early and 

Late Holocene and with values as low as -8.6±0.3 during the mid-sapropel S1 

deposition at ∼ 8.7 cal kyr BP (Fig. 41). Overall, the εNd ranges obtained from both 
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archives are quite similar (from -8.7±0.3 to -6.0±0.5 for the cold-water corals and from 

-8.9±0.2 and -6.4±0.2 for the foraminifera). However, coral εNd values display a larger 

range of εNd values between 11 and 10 cal kyr BP (up to -6.1±0.3) and after 1.5 cal kyr 

BP. This larger range reconstructed from cold-water corals could be related to the rapid 

growth of corals and their ability to capture snapshots of seawater εNd integrated over 

a few years (Montero-Serrano et al., 2013), whereas εNd carried by Fe-Mn coatings on 

foraminifera was probably acquired over a much longer period of time at the seabed 

and are thus likely to integrate several hundred to a few thousand years of hydrological 

variations. Modern oceanographic observations in the Mediterranean Sea have shown 

decadal-scale hydrological variations. For example, in the late 1980s to early 1990s, the 

Aegean Sea produced denser water than the Adriatic Sea (Eastern Mediterranean 

Transient, Roether et al., 1996), due to enhanced Etesian winds over the Aegean Sea. 

The formation of this denser water had consequences further west on the TDW in the 

WMS (Schröder et al., 2006). Such relatively short variations in water mass circulation 

are not recorded in the foraminifer coatings but may be preserved as a geochemical 

signal in coral skeletons. Thus, the εNd analysis along a continuous branch of cold-

water coral could be useful to evaluate such decadal variability of the εNd for the 

intermediate water of south Sardinia and to explain the apparent discrepancy between 

the planktonic foraminifera and cold-water coral records. 

The foraminiferal εNd record obtained from core RECORD23 shows a radiogenic value 

of -7.3±0.2 at 12 cal kyr BP, decreasing to -7.8±0.3 at 9.6 cal kyr BP, before an abrupt 

increase to -6.5±0.3 at 9.2 cal kyr BP. Taking uncertainty in the age model into account, 

foraminiferal εNd obtained during the time interval of Sapropel S1 deposition in the 

EMS (10.2 – 6.4 cal kyr BP; Mercone et al., 2000; De Lange et al., 2008) indicates high 

values of up to -6.5±0.3 at 9.2 and 7.8 cal kyr BP for core RECORD23. However, at 8.7 

cal kyr BP, coral εNd drops to -8.7±0.6 (Dubois-Dauphin et al., 2017). Such εNd values 

have been confirmed by our foraminiferal record, which also displays unradiogenic 

values as low as -7.7±0.4 between 8.6 and 8.0 cal kyr BP. 

In the Corsica Trough, the foraminiferal εNd record of core MD01-2472 allows us to 

establish the Nd isotopic signature of the second branch of the LIW flowing in the 

Tyrrhenian Sea. The εNd record of core MD01-2472 displays more radiogenic values 

(reaching -7.2±0.2) compared to core RECORD23 between 14 and 6 cal kyr BP, coeval 

with the timing of the African Humid Period (AHP) (Shanahan et al., 2015; Bastian et al., 

2017, Menot et al., 2020) (Fig. 38). The time interval corresponding to the organic-rich 

sapropel S1a and S1b deposition in the EMS between 10.2 – 6.4 cal kyr BP (Mercone et 

al., 2000 ; De Lange et al., 2008) is also associated with radiogenic εNd. However, a 

short interval associated with a significantly more unradiogenic value (-7.8±0.2) is 

recorded at 8.2 cal kyr BP (Fig. 38). Taking into account age model uncertainty in both 
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cores and particularly in core RECORD23, which is based on only 4 radiocarbon dates, 

this decrease in εNd in core MD01-2472 is likely to be coeval with the timing of low 

εNd observed in core RECORD23 between 8.6 and 7.9 cal kyr BP and may be attributed 

to the interruption of sapropel S1 deposition dated at 8.2 kyr in the EMS (e.g Grant et 

al., 2012). The interruption of the S1 deposition has been associated with re-ventilation 

of the deep-water of the EMS (Rohling et al., 1997, 2002b ; Schmiedl et al., 2010 ; Siani 

et al., 2013 ; Tachikawa et al., 2015 ; Filippidi et al., 2016 ; Zirks et al., 2019). 

The good agreement observed in the long-term changes of the εNd in both branches 

of the LIW flowing in the western WMS during the Holocene suggests that cores 

RECORD23 and MD01-2472 provide a regional signal of the Nd isotopic composition 

of the intermediate water masses in the Tyrrhenian Sea. The time interval characterized 

by high εNd between 14 and 8.2 cal kyr BP is synchronous with the deposition of the 

ORL1 (14.5 – 8.2 cal kyr BP) in the Alboran Sea (WMS) (Cacho et al., 2002 ; Jimenez-

Espejo et al., 2008 ; Rodrigo-Gámiz et al., 2011). This ORL was associated with less-

ventilated deep waters in the WMS during the deglaciation, ending with a short SST 

cooling during the 8.2 cal kyr BP cold event which has been observed in several marine 

and continental records for the Northern Hemisphere (Alley et al., 1997 ; Stager et 

Mayewski, 1997 ; Von Grafenstein et al., 1998 ; Cacho et al., 2002 ; Rohling et al., 2015). 

This cold event is also linked to an improvement of EMS deep water ventilation and 

the interruption of the sapropel S1 deposition in the EMS (Cacho et al., 2002 ; Frigola 

et al., 2008). The time interval coeval with the deposition of the sapropel S1b in the 

EMS is not correlated with high TOC in the Alboran Sea (Rogerson et al., 2008) but 

displays similar high εNd in the Corsica Trough and Sardinia Channel than during the 

time interval of the deposition of the ORL1. 

εNd at intermediate depth in the Corsica Trough and Sardinia Channel during the 

Holocene could be the result of changes in the εNd of the main water-mass end-

members circulating at intermediate depth in the western Mediterranean basin (LIW 

and WIW) and/or of changes in the relative contribution of each water mass through 

time. Unfortunately, no information exists on the potential temporal variability in εNd 

of the water mass produced in the Gulf of Lions since the LGM. However, εNd records 

obtained at intermediate depth (622 m) in the Balearic Sea (Dubois-Dauphin et al., 

2017) (Fig. 38A) and at greater water depth (1989 m and 2382 m) in the Alboran Sea 

(Jiménez-Espejo et al., 2015) reveal a narrow range of variations. Accordingly, we can 

hypothesize that the εNd of deep-water masses produced in the Gulf of Lions has not 

changed significantly since the last glacial period and has remained unradiogenic (e.g. 

εNd of -9.4±0.9 for present-day WMDW; Henry et al., 1994 ; Tachikawa et al., 2004). 

This hypothesis needs to be verified by further investigation in the Gulf of Lions. 

Nevertheless, variations in the εNd of the WMDW cannot alone explain the large εNd 
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variations observed at intermediate depth in the Tyrrhenian Sea. Consequently, the 

time interval of radiogenic εNd observed in both records at intermediate depths 

between 14 and 6 cal kyr BP, and particularly during sapropel S1a and S1b deposition, 

is consistent with a higher contribution of LIW at the studied site and/or the same 

inflow of a LIW characterized by more radiogenic Nd isotopic signature during this time 

interval. 

4.2.5.1.2 Comparison of the LIW εNd between the Levantine basin and the Tyrrhenian 

Sea 

The εNd of the LIW flowing in the Tyrrhenian Sea has been recorded in the western 

part of the Strait of Sicily (core MD04-2797CQ; 771 m water depth) for the last 19 cal 

kyr BP (Cornuault et al., 2018) (Fig. 38). εNd values of the Strait of Sicily vary between -

6.5±0.2 and -2.5±0.2 and are therefore significantly higher than those obtained from 

core KET82-21 located at intermediate depth in the north-western Ionian Sea. Further 

investigation is necessary to understand the reasons for such discrepancies in the Nd 

isotopic composition of the eastern Central Mediterranean Sea. Nevertheless, core 

MD04-2797CQ presents a similar range of εNd values to those obtained from records 

in the eastern Levantine Basin, such as cores MS27PT, MD90-964, BC19 and SL114 

(Cornuault et al., 2018 ; Wu et al., 2019 ; Duhamel et al., 2020). All of these cores, 

collected in the upper EMDW/lower LIW, indicate more radiogenic values between 14 

and 6 cal kyr BP, reaching up to -2.1±0.2 for core MS27PT and -3.2±0.2 for core MD90-

964. After 6 cal kyr BP, εNd gradually decreases until 2 cal kyr BP in several cores from 

the EMS (MD04-2797CQ, MS27PT, MD04-2472). Such long-term εNd changes since 

the LGM, with more radiogenic values between 14 and 6 cal kyr BP and a steady 

decrease after 6 cal kyr BP, are also observed in cores RECORD23 and MD01-2472 with 

a lower εNd amplitude. In addition, the εNd record obtained in the EMS (Wu et al., 

2019 ; Duhamel et al., 2020), and notably in the Levantine Sea at greater depth, displays 

a εNd maximum during S1a and even beforehand (14 cal kyr BP in the Levantine Basin), 

that decreases significantly during the time interval of S1 deposition, whereas in the 

Tyrrhenian Sea, maximum εNd is either found at the end of S1a (Sardinia Channel) or 

is similarly high during S1a and S1b (Corsica Trough). In addition, the shift to 

unradiogenic εNd that occurs at intermediate depths in the Tyrrhenian Sea around 8.2 

cal kyr BP is not clearly observed in the foraminiferal Nd signal in deeper EMS cores 

(Wu et al., 2019 ; Duhamel et al., in press). However, a significant shift has been 

documented around 8.4 ka BP in several cores located in the western Nile deep-sea 

fan from the εNd measured at centennial resolution on the clastic sediment fraction 

(Blanchet et al., 2014; Menot et al., 2020; Mologni et al., submitted). From three cores 

on the Rosetta side of the Nile deep-sea fan an abrupt shift from a more basaltic to a 

more granitic signature is recorded. This documents a decrease in the proportion of 
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sediments originating from the Blue Nile (Ethiopian Traps). Around 8.2 cal kyr BP, a 

period of marked aridification has been reported as a single event elsewhere in North 

East Africa (Marshall et al., 2011; Garcin et al., 2012; Costa et al., 2014). The observed 

time lag between the beginning of the hydrologic shift in the Levantine sea at 8.4 cal 

kyr BP (mainly controlled by the hydrological dynamics of the Nile basin) and the North 

Atlantic 8.2 cal kyr BP cooling event casts doubt on the mechanisms linking high and 

low latitude hydrological changes (Mohtadi et al., 2016 ; Collins et al., 2017). 

Nevertheless, the time interval coeval with the AHP is also associated with weaker 

current velocity and less oxygenated and ventilated water masses at site MD01-2472 

(Toucanne et al., 2012 ; Minto’o et al., 2015). Such variations, which start around 14 cal 

kyr BP, may be associated with an inflow of LIW characterized by more radiogenic Nd 

isotopic signature. This is in agreement with the recent Nile sediment discharge records 

that indicate an increasing discharge at ~15 cal kyr BP in core MS27PT (Fig. 39) that 

could have induced a freshening of the Mediterranean Sea and thus a more sluggish 

circulation (Revel et al., 2010). An Estimation of the impact of sluggish circulation on 

seawater εNd has been established by a recent circulation model in the event of a five-

fold increase in Nile runoff during the deposition of sapropel S1 (Vadsaria et al., 2019). 

The model outputs indicate more radiogenic εNd values (by 2 εNd units) for deep-

water masses associated with a sluggish circulation and a stagnation of deep water, 

which in turn generate an increased boundary-exchange process with high-radiogenic 

material from the east of the EMS. In such a scenario, εNd records of the EMS could, to 

a certain extent, be related to the degree of EMS deep-water stagnation. A steady 

longitudinal gradient of radiogenic εNd in the deep-water masses of the EMS during 

sapropel S1 deposition has already been reported by Wu et al., (2019); this can be 

attributed to a strong reduction in water exchange between eastern and western 

Mediterranean basins inducing a decrease in the MAW flowing into the EMS compared 

to the present time. 

Nd isotope differences between the EMS and WMS at intermediate depths during the 

Holocene are not only related to temporal changes in the Nd isotopic composition of 

the LIW flowing into the WMS through the Strait of Sicily. They are also likely to result 

from mixing changes between radiogenic LIW and overlying (MAW) and underlying 

(WIW-TDW) unradiogenic water masses, with the intensity of the WIW being mainly 

controlled by climate-related processes in the Gulf of Lions. 

A shift to unradiogenic εNd values around 8.2 cal kyr BP at intermediate depths in the 

Tyrrhenian Sea is not observed in deep-waters of the EMS; this may reflect (i) a more 

sluggish re-ventilation of the EMS at this time, which is not strong enough to modify 

the Nd isotopic composition of the EMDW that may also be characterized by high Nd 

concentration due to a long and sustained deep-water stagnation, or (ii) a larger 
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proportion of water masses produced in the western basin (WIW vs. LIW) and flowing 

in the Tyrrhenian Sea at intermediate depths during cold events centered around 8.2 

cal kyr BP. This latter hypothesis is supported by a recovery in the ventilation of the 

WMS around that time and even earlier (Cacho et al., 2002 ; Frigola et al., 2007). 

Additional εNd analyses from cores at intermediate depth in the EMS will be necessary 

to reconstruct the εNd variations of the LIW in order to decouple the influence of LIW 

and WIW through time in the Tyrrhenian Sea. However, ventilation and current velocity 

at intermediate depth in the Corsica Trough are not indicative of the intensity of the 

LIW inflow to the WMS and cannot be used for this purpose.  

4.2.5.2 Long-term hydrological variability during the last glacial – interglacial 

cycle 

Core MD01-2472, located within the modern core of the LIW flowing through the 

Corsica Trough (Fig. 36), allows us to establish, for the first time, the Nd isotopic 

signature of the intermediate water in the Tyrrhenian Sea over the last climatic cycle 

(Fig. 41). Long-term variations in the foraminiferal εNd of core MD01-2472 display a 

precession-forced variability, with more radiogenic values during each maximum of the 

summer (June to July) insolation received by the earth at 20°N of latitude (Fig. 41). 

These time intervals are coeval with past African humid periods (Gasse, 2000 ; Revel et 

al., 2010 ; Ehrmann et al., 2013, 2016, 2017 ; Lamb et al., 2018), corresponding in the 

EMS to sapropel deposition associated with a significant re-organization of the 

hydrology of the deep and intermediate water masses (Rossignol-Strick et al., 1982 ; 

Rossignol-Strick, 1985 ; Cramp et O’Sullivan, 1999 ; Williams et al., 2015 ; Grant et al., 

2016 ; Duhamel et al., 2020). The foraminiferal εNd record obtained in core MD90-964 

(33°02.75'N, 32°38.57'E; water depth 1375 m; Fig. 36), located in the eastern Levantine 

Sea, has been reported for comparison (Figs. 39E and 40C) (Duhamel et al., 2020). The 

εNd record of core MD90-964 allows us to reconstruct past changes in the upper 

EMDW εNd over the last climatic cycle. It displays a glacial-interglacial variability with 

the glacial MIS 6, 4, 3 and 2 displaying more radiogenic values (up to 1.5 εNd units) 

than the interglacial MIS 5 (5b and 5d) and late MIS 1 (Fig. 40). Superimposed on this 

glacial-interglacial variability, the record indicates a precession-forced variability, as for 

core MD01-2472, with generally more radiogenic values during maximum summer 

insolation at low latitudes. Such radiogenic εNd values have also been observed during 

the African humid periods in the early Holocene and during the Eemian in several other 

EMDW records (Scrivner et al., 2004 ; Osborne et al., 2010 ; Wu et al., 2019 ; Duhamel 

et al., 2020). EMDW εNd maxima during interglacial stages are quite similar, with more 

radiogenic εNd values centered at 121, 101, 80 and 9 cal kyr BP in core MD01-2472 

(Fig. 33), which correspond to the timing of long-term African monsoon oscillation 

controlled by precession-driven insolation changes. In contrast, εNd variations 
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observed during the last glacial period (from MIS 4 to MIS 2) are different in the two 

Mediterranean basins, with more radiogenic εNd values (mean value of -3.1±0.2, n=16) 

recorded in core MD90-964 (Levantine basin) compared to those observed in cores 

MD01-2472 (Corsica Trough) and MD90-912 (south of Sardinia) (εNd values around -

8).  

Ventilation and current velocity of intermediate water in the Corsica Trough were both 

higher during glacial MIS and were associated with an increasing contribution of LIW 

(Toucanne et al., 2012). εNd records obtained from cores MD01-2472 and MD90-912 

indicate that this cannot be the result of an enhanced inflow of LIW into the WMS, as 

glacial εNd for both cores are not associated with more radiogenic εNd compared to 

interglacial periods. 

During its westward flow in the WMS, the radiogenic LIW continuously mixes with 

surrounding unradiogenic waters lying above and below it. These water masses are the 

MAW (εNd = -10.8±0.4 to -8.8±0.6, mean -9.6±0.3, n = 32), the WIW (εNd = -10.5±0.4 

to -8.2±0.6, mean -9.4±0.5, n=15) and the TDW/WMDW (εNd = -9.4±0.6 to -7.4±0.6, 

mean = -8.3 ±0.6, n=5) (Montagna et al., in prep). This induces an εNd gradient at 

intermediate depth between the eastern and western Mediterranean basins, with LIW 

values becoming progressively more unradiogenic towards the Strait of Sicily 

(Tachikawa et al., 2004). A general circulation model has shown that, compared to the 

present, periods of low glacial sea level (up to -120 m) may have caused a 50% 

reduction in water exchange between the North Atlantic and the Mediterranean Sea 

through the narrow, shallow Gibraltar Strait (Mikolajewicz, 2011). The exchange 

between the eastern and the western basins of the Mediterranean through the Strait 

of Sicily was also reduced by 50% during the LGM compared to the Holocene 

(Mikolajewicz, 2011 ; Grimm et al., 2015), which may have resulted in a modification of 

the εNd distribution in the EMS (Cornuault et al., 2018 ; Wu et al., 2019). More 

radiogenic upper EMDW has been observed in the Levantine basin during glacial MIS 

induced by a 50% reduction in the flow of MAW into the EMS (Duhamel et al., 2020). 
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Figure 40 (A) Variations in the Relative Sea Level (RSL) (Grant et al., 2014); (B) summer insolation (June and July) 

received by the Earth at 20°N (Laskar et al., 2004), calculated using Analyseries software (Paillard et al., 1996); (C and 

D) Comparison of εNd records obtained from cores MD90-964 (Duhamel et al., 2020) and MD01-2472 (this study), 

with the εNd graphed as variations compared to the core-top value (higher εNd values in orange; lower in blue 

area). Sapropel chronology as defined in Zhao et al. (2011) from organic carbon concentration of core MD90-964 

sediment. 

Consequently, the LIW outflow to the WMS would also have been reduced, which could 

explain the less radiogenic signature of the intermediate water observed in the 

Tyrrhenian Sea during glacial times. In addition, such a limited exchange during glacial 

MIS would also induce saltier and cooler MAW circulating in the WMS (Thunell et 

Williams, 1989 ; Myers et al., 1998). Hence, convection in the Gulf of Lions is expected 

to increase at these times, as has been shown in the Alboran and Balearic Seas through 

lower εNd values (Jiménez-Espejo et al., 2015 ; Dubois-Dauphin et al., 2017) and higher 

benthic foraminifer δ13C (Cacho et al., 2002 ; Sierro et al., 2005), both of which point to 

increased production of intermediate and deep waters in the WMS. This is likely to 
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produce mainly unradiogenic εNd Winter Intermediate Water (WIW) which flows 

between the MAW and the LIW. Consequently, during the last glacial period, a weaker 

inflow of radiogenic LIW from the EMS as well as a likely increase of WIW formation in 

the Gulf of Lions may have contributed to the decreasing εNd of the intermediate water 

in the Tyrrhenian Sea and the Corsica Trough. However, core MD90-912, located at 

greater water depth (1020 m), is associated with more radiogenic εNd between 52 and 

58 cal kyr BP corresponding to a maximum of summer insolation and the deposition 

of Sapropel S2 in the EMS (Laskar et al., 2004 ; Grant et al., 2012). It has been 

demonstrated that the upper EMDW is sucked into the WMS by overlying LIW as it 

crosses the Strait of Sicily. This may explain radiogenic values obtained for the deep 

water (TDW) south of Sardinia during time intervals where EMDW is strongly radiogenic 

(Duhamel et al., 2020). 

In the Eastern Mediterranean Basin, several studies have pointed to a sea surface 

salinity increase during the LGM (Thunell et Williams, 1989 ; Fontugne et al., 1994 ; 

Myers et al., 1998). Models have shown that the formation of deep water in the eastern 

basin during the LGM was strengthened and occurred principally in the Ionian Sea 

rather than in the Adriatic Sea as it is the case today (Mikolajewicz, 2011). Duhamel et 

al. (2020) propose that a reduction in the flow of unradiogenic Modified Atlantic Water 

(MAW) to the Eastern Mediterranean Basin was the main cause of more radiogenic εNd 

values observed for the glacial upper EMDW in the Levantine basin (Fig. 39). Core 

MD90-917, located in the Adriatic Sea, displays slightly lower values during glacial MIS 

2 (-6.3±0.1; N=5) than the early Holocene (-5.9±0.3; N=5) (Fig. 39), suggesting that the 

Adriatic Sea could be not affected by vertical advection of radiogenic LIW to the EMDW 

during glacial times. It confirms that the Adriatic Sea was probably not a major 

production center of deep-water masses in the EMS which was highly radiogenic 

throughout the deep Levantine basin during glacial MIS 2 (Cornuault et al., 2018 ; 

Duhamel et al., 2020). 

In contrast, during interglacial MIS, the εNd records obtained for intermediate water at 

the Corsica Trough and the upper EMDW in the Levantine basin systematically display 

more radiogenic values in phase with the African Humid Periods (and with the time 

interval of sapropel deposition) (Figs. 37 and 39). These periods of radiogenic εNd for 

the upper EMDW and LIW have been associated with an intensification of Nile 

discharge, a less vigorous circulation of the LIW and a stagnation of EMDW in the EMS, 

leading to an increase in the contact time between deep-water masses and high-

radiogenic sediments in the EMS margins (Myers et al., 1998 ; Myers, 2002 ; Revel et 

al., 2010, 2014 ; Tachikawa et al., 2015 ; Cornuault et al., 2016 ; Wu et al., 2019). Such 

variations in εNd observed for the LIW and EMDW are in agreement with a circulation 

model envisaging a five-fold increase in Nile runoff that results in more radiogenic εNd 
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for water masses in the EMS (Vadsaria et al., 2019). It has been demonstrated that 

Ventilation and velocity of intermediate water in the Corsica Trough slowed down 

during interglacial MIS and sapropel deposition (Toucanne et al., 2012) (Fig. 38). 

Comparison of εNd records obtained for the Holocene in the central Mediterranean 

Sea at intermediate depth on both sides of the Strait of Sicily suggests that each 

maximum of εNd observed during African humid Periods may be linked to an increase 

in the εNd of LIW, which flows from east to west through the Strait, and not to an 

increase in the intensity of LIW. 

The relative variations of MOW bottom-current velocity within the Gulf of Cádiz as 

reconstructed by Zr/Al from IODP Site U1389 (Bahr et al., 2014, 2015) show a clear 

inverse correlation with the εNd record obtained at intermediate depth in the Corsica 

Trough (MD01-2472) (Fig. 38B and 38E). It is well established that MOW intensity within 

the Gulf of Cádiz is the direct consequence of LIW formation in the EMS (Millot et al., 

2006). Each summer insolation maximum is associated with enhanced runoff into the 

eastern Mediterranean Sea (Rossignol-Strick, 1985 ; Rohling et al., 2015), a reduction 

in LIW formation (Rogerson et al., 2012) and a reduction in MOW intensity within the 

Gulf of Cádiz. Our εNd record indicates that a more radiogenic signature in the Corsica 

Trough is associated with reduced MOW intensity, suggesting that such radiogenic 

values are not linked to an increase in the LIW contribution. Instead, it could be linked 

to changes in the εNd of intermediate water; the more radiogenic values are in 

agreement with a slowdown of the LIW (less ventilated water masses) and εNd records 

obtained in the Levantine basin. 

4.2.5.3 Millennial-scale variability of the intermediate water masses during 

glacial MIS and the last termination I 

4.2.5.1 the last termination I 

Planktic and benthic foraminifera δ18O, benthic foraminifera δ13C, sortable silt 

(Toucanne et al., 2012), as well as foraminiferal and ostracod assemblages Minto’o et 

al. (2015) were previously studied for core MD01-2472 in order to investigate the 

impact of rapid climatic changes in the North Atlantic on the ventilation and velocity 

of the LIW and its subsequent impacts on benthic fauna. The εNd record allows us to 

reconstruct the variability of the water mass sources at intermediate depth in the WMS. 

According to the chronological framework reported in Toucanne et al. (2012) for core 

MD01-2472, the εNd peaks centered at 46, 38, 28 and 17 cal kyr BP are coeval with 

increased iceberg discharges in the North Atlantic corresponding to the Heinrich 

stadials HS5, HS4, HS3, and HS1 (Fig. 39). The YD time interval (from 12.8 to 11.5 cal 

kyr BP) is also associated with radiogenic εNd values at intermediate depth in the 

Corsica Trough (Fig. 38). An increase in the deep-current velocity (sortable silt reported 
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in Fig. 38) and intermediate water ventilation at the Corsica Trough has been 

documented during these time intervals ; Toucanne et al., 2012). 

The increased iceberg discharges in the North Atlantic during Heinrich events led to an 

input of cold freshwater which contributed to a relative sea level increase of between 

2 and 40 m (Alley et MacAyeal, 1993 ; Dowdeswell et al., 1995 ; Yokoyama et al., 2001 ; 

Cutler et al., 2003 ; Lambeck et al., 2003, 2014 ; Hemming, 2004). Such freshwater inputs 

to the Mediterranean Sea have been associated with a decrease in SST in the western 

Mediterranean (Cacho et al., 1999, 2002, 2006 ; Sierro et al., 2005), which should be 

associated with a decrease in salinity in the WMS, with the MAW being the main source 

of comparatively freshwater in the Mediterranean, and the deep water salinity 

decreasing in WMDW during HS1, HS3, HSE and HS5 (Cacho et al., 2006). This decrease 

in salinity may have induced a reduction of deep-water convection in the WMS (Sierro 

et al., 2005 ; Cacho et al., 2006). In addition, during low glacial sea level, the relatively 

fresh MAW input to the EMS was reduced (Myers et al., 1998 ; Mikolajewicz, 2011) 

which, combined with marked glacial aridity (Bar-Matthews et al., 1997, 1998, 1999 ; 

Kotthoff et al., 2008 ; Langgut et al., 2011 ; Mikolajewicz, 2011 ; Cukur et al., 2014 ; 

Castañeda et al., 2016 ; Stockhecke et al., 2016 ; Randlett et al., 2017), induced an 

increase in salinity as indicated by data and numerical simulations in the EMS (Béthoux, 

1984 ; Thunell et Williams, 1989 ; Emeis et al., 2000b ; Mikolajewicz, 2011 ; Sprovieri et 

al., 2012). These conditions induced an active deep and intermediate glacial circulation 

in the EMS (Mikolajewicz, 2011 ; Grimm et al., 2015 ; Cornuault et al., 2016). Accordingly, 

HS events could have led to a decrease in SST (Bartov et al., 2003 ; Essallami et al., 2007 

; Castañeda et al., 2010 ; Rouis-Zargouni et al., 2010 ; Sprovieri et al., 2012) and 

enhanced intermediate and deep circulation conditions in the EMS. 

Hence, the millennial-scale variability in εNd records from the Corsica Trough and the 

Tyrrhenian Sea, with more radiogenic values in intermediate (MD01-2472) and deep-

waters (MD90-912) during HS events, could be the result of (1) reduced convection of 

WIW and WMDW (TDW) during HS events; (2) enhanced input of glacial (i.e. more 

radiogenic) LIW through the Strait of Sicily induced by a higher sea-level ; (3) enhanced 

overflow of glacial (i.e. more radiogenic) EMDW through the Strait of Sicily favoured by 

a higher sea-level; or (4) the combined effect of these processes. An increasing 

contribution of LIW to the WMS during time intervals of HS events is consistent with 

an increase in ventilation at intermediate depth in the Corsica Trough (Toucanne et al., 

2012) and an increase in MOW intensity at the Gibraltar Strait where the LIW 

contributes up to 80% of the MOW volume (Llave et al., 2006 ; Voelker et al., 2006 ; 

Toucanne et al., 2007 ; Bahr et al., 2015). 
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4.2.6 Conclusions 

Foraminiferal εNd of sediment cores from the Central Mediterranean Sea allow us to 

reconstruct past εNd variations of LIW and TDW in the WMS, and LIW and upper EMDW 

in the Ionian and Adriatic Seas documenting hydrological changes in the eastern and 

western Mediterranean basins during the last climatic cycle. Overall, this study provides 

further constraints on the past hydrology of the two main branches of the LIW that 

flow into the WMS by establishing continuous εNd records at the Corsica Trough and 

Sardinia Channel that cover the last climatic cycle.  It also provides new constraints on 

the εNd isotopic composition of deep-water masses formed in the Adriatic Sea. 

Comparison between foraminiferal εNd records obtained in the Corsica Trough and in 

the EMS indicates that glacial Marine Isotope Stages of the last climatic cycle are 

associated with an increasing εNd gradient between the eastern and western 

Mediterranean basins at intermediate and deep-water masses; this gradient was 

induced by limited hydrological connection between both basins related to the fall in 

sea-level. This is in agreement with previous modelling results (Mikolajewicz, 2011 ; 

Grimm et al., 2015). In contrast, intermediate water mass exchanges are enhanced 

between the eastern and western Mediterranean basins during interglacial high sea-

level stands where foraminiferal εNd records display a precession-forced variability 

with more radiogenic εNd values during the African Humid periods (maxima of 

insolation received by the Earth at low latitude). Our new εNd record suggests that 

periods of high current velocity and ventilation of intermediate water, previously 

documented in the Corsica Trough, are not linked to higher LIW inflow in the WMS, 

but rather to increased convection of intermediate and deep-water masses in the WMS 

(Gulf of Lions). Furthermore, despite the stratification of EMDW, the intermediate 

circulation from the EMS to the WMS is not reversed during the sapropel S1 deposition. 

Indeed, both records from the Tyrrhenian Sea display more radiogenic εNd during S1 

deposition, but with a significant drop at mid-S1, close to the 8.2 cal kyr BP S1 

interruption, synchronous with the less radiogenic εNd displayed by cold-water corals 

that led previous authors to hypothesize a reversal of circulation in the Strait of Sicily 

(Dubois-Dauphin et al., 2017). These radiogenic seawater εNd values are associated 

with an intensification of Nile discharge, a reduced inflow of Atlantic water due to 

reduced exchange between EMS and WMS, a slowdown of the LIW and a stratification 

of the EMDW (during sapropel deposition). This slowdown of the eastern circulation is 

then associated with an increase in residence time of deep-water masses in the EMS, 

which in turn results in a longer contact time between the deep-water masses and the 

radiogenic sediments along the eastern continental margin of the EMS. Such high 

radiogenic LIW and upper EMDW can be then propagated to the Tyrrhenian Sea and 

transferred to both branches of the LIW flowing to the western WMS. 
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Superimposed on these orbital-scale εNd variations, higher εNd values are observed 

during cold stadial Heinrich events in the Corsica Trough. Such εNd varitions suggest 

a reduction of WIW formation in the Gulf of Lions due to freshwater input from the 

North Atlantic to the WMS and/or the inflow of radiogenic glacial LIW and upper 

EMDW to the Tyrrhenian Sea, as a result of an active eastern Mediterranean Basin 

convection related to saltier and colder conditions. Such pulses of LIW intrusion in the 

Tyrrhenian Sea are also supported by an increase of the MOW intensity at the Gibraltar 

Strait. 

 

Figure 41 εNd results from foraminiferal record of core RECORD23 for the Holocene (blue circles), compared with 

published εNd values from cold-water corals of core RECORD23 (red diamonds, Dubois-Dauphin et al., 2017) and 

nearby modern seawater εNd (Montagna et al., in prep) at similar depth (451 m). S1 chronology according to Grant 

et al. (2012), AHP chronology according to Revel et al. (2010). Supplementary figure in the submitted paper. 
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 CONCLUSION DU CHAPITRE 

L’εNd de foraminifères des différentes carottes de la Méditerranée Centrale ont été 

investiguées pour reconstruire l’εNd des eaux intermédiaires et profondes de la mer 

Tyrrhénienne, Ionienne et Adriatique sur le dernier cycle climatique, et ainsi contraindre 

les variations d’échange hydrologique entre la Méditerranée Orientale et Occidentale. 

Les deux branches de la LIW dans la mer Tyrrhénienne sont couvertes par ces 

enregistrements, qui pour la branche septentrionale est continue sur le dernier cycle 

climatique. Ces enregistrements affichent des variations milléniales durant les derniers 

145 ka.  

La comparaison entre les enregistrements d’εNd de foraminifères dans le passage 

Corse et dans la Méditerranée Orientale indique que les stades glaciaires du dernier 

cycle climatique sont associés à un gradient d’εNd augmenté entre les bassins Oriental 

et Occidental de la Méditerranée aux profondeurs des masses d’eaux intermédiaires et 

profondes, ce qui est attribué à une connexion hydrologique amoindrie entre les deux 

bassins durant ces périodes de bas niveau marin. Ces résultats sont en accord avec de 

précédentes modélisations (Bryden et Kinder, 1991 ; Myers et al., 1998 ; Mikolajewicz, 

2011 ; Grimm et al., 2015). À l’inverse, l’apport d’eau intermédiaire depuis la 

Méditerranée Orientale est accru durant les interglaciaires, grâce à un niveau marin 

plus élevé au niveau de ce détroit, ce qui est marqué par une variabilité en εNd en mer 

Tyrrhénienne contrôlée par la précession, où les valeurs les plus radiogéniques sont 

atteintes durant les périodes humides africaines (dues à un maximum d’insolation aux 

basses latitudes). Les périodes de fortes vélocités des courants profonds et fortes 

ventilations des eaux intermédiaires dans le passage Corse, précédemment attribuées 

au débit de LIW passant en Méditerranée Occidentale (Toucanne et al., 2012), 

correspondent plutôt à une convection accrue dans le golfe du Lion, moteur d’une 

circulation plus active dans la Méditerranée Occidentale. Des enregistrements plus 

continus de l’εNd au sud de la Sardaigne dissipent l’hypothèse d’un renversement de 

la circulation interbassins, précédemment suggéré pour le S1 (Dubois-Dauphin et al., 

2017). Ils montrent plutôt une chute de l’εNd contemporaine de l’arrêt du 

développement du sapropèle S1 dans certaines carottes de la Méditerranée Orientale 

à 8,2 ka. Les valeurs radiogéniques obtenues sont associées à une intensification de la 

décharge du Nil, à un ralentissement de la LIW, et a une stratification de la EMDW 

durant le dépôt des sapropèles. Le ralentissement de la circulation orientale a été 

associé dans le chapitre précédent à un accroissement du temps de résidence des eaux 

profondes de la Méditerranée Orientale, et donc à un temps de contact plus important 

entre ces masses d’eaux et les sédiments radiogéniques des marges les plus orientales 

de ce bassin. Dans le cadre de cette étude, cela se traduit par une LIW et une EMDW 

plus radiogéniques, qui s’écoulent et débordent dans la mer Tyrrhénienne, et circulent 
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en s’y mélangeant partiellement à travers les deux branches de la LIW se rejoignant 

dans le golfe du Lion.  

Surimposé à ces variations d’εNd de plus longue échelle, un εNd plus radiogénique 

dans le passage Corse est obtenu durant les épisodes de Heinrich. Ces résultats 

suggèrent 1) une réduction de la formation de la WIW dans le golfe du Lion à travers 

l’apport d’eau plus douce de l’Atlantique Nord, qui se propagerait dans l’ensemble du 

bassin, ou 2) un apport accru de LIW et EMDW supérieure en mer Tyrrhénienne induite 

par une convection active en Méditerranée Orientale, grâce à des eaux plus froides et 

salées, tel qu’il a été observé dans le passage Corse par une augmentation de la 

ventilation des masses d’eaux. De tels pulses de LIW en mer Tyrrhénienne sont 

accrédités par une augmentation de l’intensité de la MOW à travers le détroit de 

Gibraltar.  
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CONCLUSION GÉNÉRALE  

 

L’objectif de cette thèse était de faire progresser notre connaissance de l’hydrologie 

des masses d’eaux intermédiaires et profondes de la Méditerranée au cours du dernier 

cycle climatique afin de contraindre les différents modèles de circulation océanique 

proposés par la littérature ayant conduit aux dépôts des sapropels en Méditerranée. 

Pour cela nous avons retracé les changements de l’origine des masses d’eau 

intermédiaires et profondes circulant en Méditerranée centrale et orientale à partir de 

la composition isotopique en Nd (Nd) mesurée sur des échantillons de foraminifères 

planctoniques collectés au niveau de 7 carottes situées dans des zones clés de la 

circulation océanique (basin Levantin, mer Adriatique, mer Ionienne, mer Tyrrhénienne). 

Les 7 enregistrements de la composition isotopique en Nd de la Méditerranée Centrale 

et de la Méditerranée Orientale ont permis de préciser les variations d’εNd des eaux 

méditerranéennes intermédiaires et profondes depuis le LGM. Deux de ces 

enregistrements ont permis de couvrir, pour la première fois de manière continue, le 

dernier cycle climatique (les derniers 150 ka). Les mesures de l’εNd ont été réalisées sur 

des foraminifères planctoniques non nettoyés chimiquement de leur encroûtement 

d’oxy-hydroxydes de Fe-Mn en accord avec les études antérieures indiquant que cette 

approche permettait de restituer la composition isotopique en Nd des masses d’eau 

du fond de l’océan (Tachikawa et al., 2013, 2014). Par ailleurs, nous avons réalisé 

quelques analyses sur des échantillons nettoyés et non nettoyés chimiquement des 

encroûtements d’oxy-hydroxydes de Fe-Mn sur de foraminifères collectées d’une 

carotte du bassin Levantin (carotte MS27PT) et confirmé que cette phase de nettoyage 

n’était pas nécessaire, car pas peu efficace. 

Les valeurs d’εNd obtenues dans deux carottes profondes prélevées dans la partie 

supérieure de l’EMDW du bassin Levantin (carottes MD90-964 et MS27PT) ont permis 

de mettre en évidence des compositions isotopiques variant entre -1.8±0.1 et -4.7±0.2 

et systématiquement plus radiogéniques durant les stades glaciaires (stades 

isotopiques 6, 4, 3 et 2) que durant les interglaciaires (stades isotopiques 5 et 1). Une 

telle variabilité exclut une contribution majeure des apports éoliens (εNd = -14 à -10) 

dont les apports en Méditerranée augmentent plutôt durant les périodes glaciaires. Par 

ailleurs, nous avons également mis en évidence, en réalisant une synthèse 

d’enregistrement d’Nd préexistants dans la région et sur la base de résultats de 

modèles en boîte que cette variabilité ne peut pas non plus attribuable uniquement 

aux apports fluviatiles du Nil (εNd = -3 à 3) ou bien à des changements des 

contributions relatives des apports du Nil blanc (εNd = -30 à -35) et du Nil Bleu (εNd 

= -3 à 5). La variabilité obtenue dans le Basin Levantin et plus largement en 
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Méditerranée Occidentale (Wu et al., 2019) implique nécessairement l’apport d’eau peu 

radiogénique (εNd = -10) provenant de l’Atlantique Nord dont les apports au basin 

Oriental ont estimé à environ 1 Sv. 

Les valeurs d’εNd moins radiogéniques observées durant les périodes interglaciaires, 

ont alors été attribuées à une augmentation du flux des masses d’eau de surface 

Atlantique (MAW : Modified Atlantic Water) pénétrant d’une part en Méditerranée 

Occidentale au niveau du détroit de Gibraltar et d’autre part en Méditerranée Orientale 

au niveau du détroit Siculo-tunisien. Un modèle en boite prenant en compte les 

apports du Nil moderne (avant la construction du barrage d'Assouan) et les apports de 

MAW a mis en évidence qu’une réduction de 55% des apports de MAW pouvait 

expliquer à elle seule les amplitudes de 1.7 unité d’εNd observées dans le bassin 

Levantin entre les périodes glaciaires et interglaciaires (carotte MD90-964). Cette 

estimation très simpliste est en accord avec une réduction proposée par Mikolajewicz, 

(2011) de 50 % des échanges entre les deux bassins de la Méditerranée durant les 

périodes de bas niveau marin glaciaires. 

Nous avons également mis en évidence, une corrélation entre les variations de l’εNd 

de la carotte Levantin (MD90-964) et les enregistrements de δ13C de foraminifères 

benthiques observés en Méditerranée Orientale durant les deux déglaciations étudiées 

(Incarbona et al., 2011 ; Cornuault et al., 2016). Lors de ces transitions climatiques, la 

diminution de l’εNd attribuée à une augmentation de la proportion d’eau relativement 

peu salée d’origine Atlantique est corrélé à une diminution du d13C des foraminifères 

benthiques impliquant une réduction potentielle de la ventilation des eaux profondes 

de la Méditerranée. Nous avons ainsi confirmé que l’apport d’eau de surface 

relativement peu salée d’origine atlantique jouait un rôle de préconditionnement de la 

Méditerranée confirmant l’hypothèse proposée par Grimm et al., (2015) sur la base de 

modélisations surimposées à ces fluctuations glaciaires-interglaciaires, nous avons mis 

en évidence que les périodes de sapropèles (S5, S4, S3 et S1) sont caractérisées par des 

valeurs plus radiogéniques, d’une à deux unités d’εNd. Ces sapropèles sont observés 

dans les sédiments est-méditerranéens lors des périodes humides africaines, induites 

par la précession des équinoxes qui contrôle l’intensité de la mousson africaine (par ex. 

Rossignol-Strick et al., 1982 ; DeMenocal et al., 2000 ; Gasse, 2000). Lors de celles-ci, le 

Nil et plusieurs autres paléofleuves voient leurs débits solides et liquides très fortement 

augmentés (par ex. Larrasoaña et al., 2003, 2013; Box et al., 2008 ; Revel et al., 2010; 

Robert et al., 2011). Ces apports d’eaux douces supplémentaires se répandent en 

surface et bloquent la convection profonde, ce qui mène à la stagnation des eaux 

profondes et à l’anoxie de l’eau de fond, moteur du développement des sapropèles 

(Rohling, 1994). Nous avons alors attribué les valeurs d’εNd plus radiogéniques des 

eaux profondes de l’est de la Méditerranée Orientale durant les sapropèles étudiés à 
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deux processus : (1) un arrêt de la convection profonde des eaux moins radiogéniques 

de surface et un changement des zones majeures de production qui devait être alors 

être plutôt située au niveau de la mer Égée dont les sédiments environnants sont 

radiogéniques. De telles conditions peuvent alors avoir produites des masses d’eau très 

radiogéniques ; (2) une augmentation du temps de résidence des eaux profondes dans 

la Méditerranée orientale qui a inévitablement entrainé un temps de contact plus 

important entre l’eau profonde (EMDW) et les sédiments très radiogéniques des 

marges continentales de l’Est du bassin Levantin.  

Dans un deuxième temps, nous avons réalisé pour la première fois plusieurs 

enregistrements de la composition isotopique en Nd des masses d’eaux intermédiaires 

de la Méditerranée centrale (mers Ionienne et Tyrrhénienne) afin de pouvoir comparer 

des enregistrements de part et d’autre du détroit Siculo-tunisien. En mer Tyrrhénienne 

nous avons réalisé des enregistrements de la composition isotopique de Nd des deux 

branches actuelles de la LIW au niveau du chenal Corse et du sud de Sardaigne (deux 

zones de passage de la LIW vers la Méditerranée Occidentale). Au niveau de Chenal 

Corse (carotte MD01-2472), nous avons obtenu un enregistrement d’εNd couvrant le 

dernier cycle climatique. 

La comparaison de cet enregistrement d’εNd de la Méditerranée Orientale (MD01-

2472) avec celui du basin Levantin (MD90-964) montre un gradient d’εNd augmenté 

entre les deux bassins aux profondeurs intermédiaires et profondes durant les stades 

glaciaires. Cela est cohérent avec un échange amoindri de part et d’autre du détroit 

Siculo-tunisien durant ces périodes de bas niveau marin : 1) le faible débit de MAW 

non radiogénique vers la Méditerranée Orientale mène les valeurs d’εNd orientales à 

croître ; 2) le débit diminué de LIW et EMDW supérieure entrant en Méditerranée 

Occidentale permet aux valeurs d’εNd de LIW et TDW de chuter dans la mer 

Tyrrhénienne. Nous avons ainsi montré que la ventilation et la vélocité accrue des eaux 

intermédiaires dans le chenal Corse en périodes glaciaires (Toucanne et al., 2012) ne 

sont donc pas dues à un apport augmenté de LIW, mais à une circulation interne au 

bassin Occidental plus forte. 

Durant les interglaciaires, le niveau marin rehaussé permet un échange supérieur entre 

les deux bassins. Cela se traduit par une variabilité en εNd qui devient contrôlée par la 

précession (Cycle à 21 ka) en mer Tyrrhénienne. Ainsi, les périodes humides africaines, 

caractérisées par le développement des sapropèles à l’est sont associées dans la mer 

Tyrrhénienne par des valeurs d’εNd plus radiogéniques (jusqu’à εNd = 6.5±0.3). La 

période correspondant à l’interruption du sapropel S1 est marquée par des valeurs 

d’εNd moins radiogéniques dans les deux carottes (carotte MD01-2472 et RECORD23) 

intermédiaires de la mer Tyrrhénienne (-7.8±0.2). Cela peut être attribué à un impact 

du refroidissement de l’Atlantique Nord à 8.2 ka, qui est le moteur d’une production 
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d’eau plus forte dans le golfe du Lion, avec une convection accrue d’eau non-

radiogénique en Méditerranée Occidentale. 

Surimposées à ces variations d’εNd de plus longue échelle, des valeurs d’εNd plus 

radiogéniques (de 0.5 à 1 unité d’εNd) sont obtenues durant les épisodes de Heinrich 

dans le chenal de Corse (Carotte MD01-2472). Ces résultats suggèrent soit : 1) une 

réduction de la formation de la WIW dans le golfe du Lion à travers l’apport d’eau plus 

douce de l’Atlantique Nord, qui se propagerait dans l’ensemble du bassin Ouest ; soit 

2) un apport accru de LIW et EMDW supérieures en mer Tyrrhénienne, induite par une 

convection active en Méditerranée Orientale, grâce à des eaux plus froides et salées. 

De tels pulses de LIW en mer Tyrrhénienne sont par ailleurs accrédités par une 

augmentation de l’intensité de la MOW dans le Golfe de Cadix.  
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ANNEXE : ENREGISTREMENTS δ18O  

 

 

Tableau 9 Enregistrement δ18O (‰ vs V-PDB) de la carotte KET82-21 

Top 
Depth 
(cm) 

Bottom 
Depth 
(cm) 

18O 
(‰ vs 

V-PDB) 
 

Top 
Depth 
(cm) 

Bottom 
Depth 
(cm) 

18O 
(‰ vs 

V-PDB) 
 

Top 
Depth 
(cm) 

Bottom 
Depth 
(cm) 

18O 
(‰ vs 

V-PDB) 

0 3 1.37  136 137 3.59  276 277 2.76 

6 7 1.23  140 141 1.08  292 293 3.24 

14 15 1.34  144 145 3.63  308 309 3.41 

18 19 1.34  150 151 3.50  324 325 3.17 

26 27 1.84  144 145 3.63  340 341 2.25 

30 32 1.64  150 151 3.50  356 357 2.61 

34 35 1.25  154 155 3.41  372 373 1.94 

38 39 1.86  158 159 3.58  400 401 2.88 

42 43 1.25  162 163 3.46  416 417 1.67 

46 47 1.40  166 167 3.62  508 509 0.00  

50 51    170 171 3.79  524 525 0.78 

54 55 1.84  174 175 3.61  540 541 2.56 

58 59 1.38  178 179 3.91  550 551 3.19 

62 63 1.33  182 183 3.88  582 583 3.19 

66 67 1.45  186 187 3.85  619 620 3.63 

70 71 1.11  190 191 3.41  678 679 2.99 

74 75 1.12  194 195 3.65  716 717 2.65 

78 79 0.93  202 203 3.49  748 749 2.52 

82 83 1.14  210 211 3.50  780 782 3.37 

86 87 0.71  214 215 3.44  812 813 3.65 

90 91 1.05  218 219 3.49  844 845 3.28 

94 95 3.44  222 223 3.35  876 877 3.46 

104 105 2.06  226 227 3.28  908 909 3.55 

108 109 1.91  236 237 3.29  940 941 3.18 

112 113 2.05  240 241 3.52  972 973 3.25 

116 117 3.90  244 246 3.39  1004 1005 3.22 

120 121 3.44  250 251 3.17  1036 1037 3.75 

124 125 3.74  252 253 3.50  1068 1069 2.80 

128 129 3.32  260 261 3.22  1100 1101 3.63 

132 133 3.64  276 277 2.76     
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Tableau 10 Enregistrement δ18O (‰ vs V-PDB) de la carotte MD90-912 

Top 
Depth 
(cm) 

Bottom 
Depth 
(cm) 

18O 
(‰ vs 

V-PDB) 
 

Top 
Depth 
(cm) 

Bottom 
Depth 
(cm) 

18O 
(‰ vs 

V-PDB) 
 

Top 
Depth 
(cm) 

Bottom 
Depth 
(cm) 

18O 
(‰ vs 

V-PDB) 

2 3 1.27  95 96 3.03  265 266 1.34 

5 6 1.66  99 100 3.45  275 276 2.00 

9 10 1.92  105 106 2.92  285 286 1.48 

15 16 1.89  115 116 2.96  295 296 2.11 

19 20 2.71  125 126 2.84  305 306 3.19 

25 26 2.94  135 136 2.94  315 316 3.52 

35 36 3.37  145 146 3.13  335 336 3.40 

39 40 3.83  155 156 3.53  345 346 3.04 

45 46 3.56  165 166 3.45  355 356 2.86 

49 50 3.84  175 176 3.16  365 366 2.68 

55 56 3.77  185 186 2.05  385 386 3.70 

59 60 3.79  195 196 2.51  405 406 1.86 

65 66 3.69  205 206 2.60  418 419 2.32 

69 70 3.60  215 216 2.29  445 446 2.56 

75 76 3.33  225 226 1.70  465 466 1.15 

79 80 3.10  235 236 2.72  485 486 2.04 

85 86 3.15  245 246 2.19  505 506 1.82 

89 90 3.04  255 256 2.54  525 526 1.39 

 

Tableau 11 Enregistrement δ18O (‰ vs V-PDB) de la carotte RECORD23 

Top 
Depth 
(cm) 

Botto
m 

Depth 
(cm) 

18O 
(‰ vs 

V-PDB) 
 

Top 
Depth 
(cm) 

Botto
m 

Depth 
(cm) 

18O 
(‰ vs 

V-PDB) 
 

Top 
Depth 
(cm) 

Bottom 
Depth 
(cm) 

18O 
(‰ vs 

V-PDB) 

13 14 1.25  171 172 1.36  305 306 1.41 

56 57 1.56  192 193 1.39  329 330 2.04 

79 80 1.19  204 205 1.51  350 351 1.38 

97 98 1.53  232 233 1.23  374 375 1.79 

114 115 1.19  254 255 1.80  396 397 2.15 

126 127 1.30  278 279 2.18  415 416 2.56 

150 151 1.72  293 294 1.49     
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Résumé : Cette thèse vise à une meilleure 

compréhension de l’hydrologie des masses d’eaux 

intermédiaires et profondes de la Méditerranée au cours 

du dernier cycle climatique, et à contraindre les modèles 

de circulation océanique ayant permis les dépôts d’ORL 

et sapropèles. La composition isotopique en Nd (εNd) 

d’échantillons de foraminifères de carottes localisées à 

des bathymétries intermédiaires et profondes réparties 

en Méditerranée ont été analysées. Les eaux 

intermédiaires et profondes de la Méditerranée 

Orientale sont systématiquement plus radiogéniques 

durant les périodes glaciaires que durant les 

interglaciaires. Nous l’attribuons principalement à une 

réduction des flux de MAW peu radiogénique à travers 

les détroits de Gibraltar et Siculo-tunisien en ces 

périodes de bas niveau marin (NM). Surimposées à ces 

fluctuations glaciaires-interglaciaires, les périodes 

humides africaines (AHP) et de dépôts de sapropèles 

sont systématiquement caractérisées par des valeurs 

d’εNd plus radiogéniques. Nous l’attribuons à l’arrêt de 

la convection profonde de la MAW, associée à un 

contact plus long de l’EMDW  

avec les sédiments radiogéniques du bassin Levantin. 

Les bassins Oriental et Occidental présentent un 

gradient d’εNd plus fort aux profondeurs 

intermédiaires et profondes durant les stades 

glaciaires, cohérent avec un échange d’eau plus faible 

de part et d’autre du détroit Siculo-tunisien durant 

ces périodes de bas NM. Durant les interglaciaires 

(haut NM) les variations d’εNd observées en 

Méditerranée Orientale sont transférées en mer 

Tyrrhénienne grâce au haut NM. Ainsi, les AHP qui 

induisent une stratification des masses d’eaux et les 

dépôts de sapropèles à l’est, sont associées à des 

eaux plus radiogéniques qui sont transportées par la 

LIW en Mer Tyrrhénienne. Par ailleurs, des variations 

rapides d’εNd ont pu être mises en évidence dans le 

chenal de Corse. Chaque événement froid des hautes 

latitudes de l’hémisphère Nord (YD et HS) s’y 

caractérisent par des eaux intermédiaires plus 

radiogénique, impliquant une réduction de la 

formation de WIW dans le Golfe du Lion et/ou une 

production plus importante de LIW en Méditerranée 

orientale. 
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Abstract : This thesis aims to advance our knowledge of 

the hydrology of the intermediate and deep water 

masses of the Mediterranean during the last climatic 

cycle, and to constrain the ocean circulation models that 

allowed the deposition of ORL and sapropels. The Nd 

isotopic composition (εNd) of foraminifera samples in 

cores located at intermediate and deep bathymetries 

spread in the Mediterranean were analyzed. The 

intermediate and deep waters of the Eastern 

Mediterranean are systematically more radiogenic 

during the glacial stadiums than during the interglacials. 

We have primarily attributed them to a reduction in 

unradiogenic MAW flows through the straits of Gibraltar 

and Sicily driven by low sea level. Superimposed on 

these glacial-interglacial fluctuations, African humid 

periods (AHP) and sapropel deposits are systematically 

characterized by more radiogenic εNd values. This has 

been attributed to the cessation of deep convection of 

MAW associated with longer contact between EMDW 

and Levantine basin radiogenic sediments.   

The Eastern and Western basins display a stronger 

εNd gradient at intermediate and deep depths 

during the glacial stadiums. This is consistent with a 

weaker water exchange across the Siculo-Tunisian 

Strait during periods of low sea level. On the 

contrary, during the interglacial periods, the εNd 

variations observed in the Eastern Mediterranean 

are exported to the Tyrrhenian Sea due to the high 

sea levels. Thus, the AHPs inducing a stratification 

of the water masses and the deposits of sapropels 

in the east, are associated with more radiogenic 

waters which are then transported by the LIW in the 

Tyrrhenian Sea. Superimposed on these orbital 

variations, rapid variations in εNd could be 

highlighted in the Corsica channel. Each cold event 

in the high latitudes of the Northern Hemisphere 

(YD and HS) is characterized there by a more 

radiogenic LIW, due to either a reduction in the 

formation of WIW in the Gulf of Lion or a greater 

production of LIW in the eastern Mediterranean.  
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