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Résumé

La surface terrestre est soumise à des changements continus sous l’effet des processus

géologiques, biologiques, physiques et chimiques. L’identification des interactions entre

ces processus est intiment liée à la compréhension des cycles biogéochimiques des

éléments tel que le magnésium. Le Mg est un oligo élément abondant dans les roches, les

plantes et les eaux. Ce travail de recherche a pour but de retracer les interactions chimiques

entre la biologie, la lithologie et l’hydrologie à l’échelle d’une zone critique (ZC) en

utilisant les isotopes stables du Mg comme traceur des processus biogéochimiques. La

ZC fonctionne comme le réceptacle vivant des cycles biogéochimiques et hydrologiques

en fonction de l’évolution géomorphologique terrestre. La ZC est considérée comme le

siège des transferts de la matière et de l’énergie au sein de la fine pellicule terrestre qui

conditionne la qualité des sols et la chimie des eaux de surface. L’altération chimique

des roches est fortement influencée par l’activité biologique et joue un rôle important

sur la régulation du climat et la composition chimique des océans. Ces interactions font

l’objet d’un débat actuel. La signature isotopique du Mg (δ25Mg et δ26Mg) est un très

bon proxy des interactions biogéochimiques, les isotopes lourds du Mg (26Mg) sont

préférentiellement captés lors du prélèvement racinaire des plantes et de la re-précipitation

des minéraux silicatés secondaires (argile). D’autre part, les isotopes légers (24Mg) sont

captés lors de la formation des minéraux carbonatés. Afin d’atteindre l’objectif de cette

étude, nous avons analysé les rapports isotopiques (25Mg/24Mg) et (26Mg/24Mg) notés

δ25Mg et δ26Mg respectivement, des eaux de surface et des rivières dans deux ZCs.
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Nous avons étudié l’importance des processus biologiques dans le contexte érosif des

bassins versants du Sud ouest des Alpes (WSA) Néo-zélandaises. Dans cette ZC, l’al-

tération chimique des roches est dominée par la dissolution rapide et incongruente des

phases minérales silicatées comme la biotite. Cependant, malgré la forte activité biolo-

gique sur les bassins versant du WSA, les données isotopiques et élémentaires confirment

que l’effet des processus biologiques est négligeable sur le cycle biogéochimique du

Mg. Par ailleurs, les valeurs de δ26Mg mesurées dans WSA peuvent être expliquées par

un modèle de fractionnement stationnaire de la dissolution incongruente de la biotite

(αBiotite−Solution=1.0004). De plus, la discussion de la dynamique de fractionnement du

Mg en utilisant le facteur de fractionnement β = 0.504 ± 0.025 confirme une dynamique

de fractionnement cinétique duMg due probablement à l’effet de l’altération incongruente

de la biotite dans les bassins versants du WSA de la Nouvelle Zélande.

Figure 1 – Représentation du cycle biogéochimique du Mg dans le bassin versant Liwu,
Taïwan. Les contributions des différents processus sont normalisées au flux net annuel
sortant du bassin.

Dans une seconde étude nous avons retracé le cycle biogéochimique du Mg en

quantifiant les flux relatifs aux processus lithologiques et biologiques sur le bassin versant
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du Liwu à Taïwan en respectant l’hydrologie du bassin Liwu. Nous avons développé un

modèle multi-élémentaire comprenant les fluxes du Na, Ca, Mg, K et Si couplés à la

composition isotopique du Mg du Liwu.

Ce modèle montre que l’altération chimique des roches carbonatées et silicatées

joue un rôle important sur la chimie du Liwu. Par ailleurs, les processus de pompage

biologique semblent être en pseudo équilibre avec les processus de re-minéralisation de

la matière organique, impliquant un effet négligeable des processus biologiques sur le

cycle du Mg. In fine, l’étude du cycle biogéochimique du Mg dans les deux ZCs à des

échelles différentes (WSA < 1km2 et Liwu > 100km2), montre un effet négligeable des

processus biologiques sur le cycle du Mg dissous dû probablement au pseudo équilibre

entre la dégradation de la matière organique et le pompage biologique des nutriments à

l’échelle d’une zone critique comme le Liwu mais aussi à l’intensification des processus

d’altération rapide des minéraux comme le cas des bassins de WSA de la NZ.

Mot Clés : Zone critique, cycle biogéochimique, nutriment, isotopes stables, Magné-

sium, dynamique de fractionnent, cinétique, biologie.
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Abstract

Earth surface is continuously affected by changes under geological, biological,

physical and chemical processes. Understanding the biogeochemical cycling of elements

such as magnesium is a key to identify the interactions between these processes. This

study aims to highlight the biogeochemical interactions between terrestrial surface

systems in the critical zone (CZ), which is characterised by complex interactions between

the atmosphere, the geosphere, the hydrosphere and the biosphere. Mg is an oligo

element widely distributed in biological, geological and hydrological reservoirs. However,

chemical weathering, strongly mediated by biological activity, plays a large role on

the climat control and the ocean chemistry. Deciphering their controls and their fluxes

remains a major challenge to better understand the interactions between biological

and lithological earth systems. Stable isotopes of Mg (24Mg, 25Mg and 24Mg) behave

differently during biological and geological processes. Several studies have shown that

heavyMg is preferentially taken up by biomass and precipitated in secondly phillosilicate.

The light Mg (24Mg) is preferentially scavenged during carbonates precipitation. In order

to discriminate the importance of combined lithological and biological processes on

biogeochemical cycle of Mg isotopes, we measured the isotopic ratios of Mg (25Mg/
24Mg) and (26Mg/ 24Mg) expressed as δ25Mg and δ26Mg respectively, in stream and rivers

waters in two CZs. First, we study the biological processes in a highly active erosion of

West South Alps (WSA) in New Zealand dominated by a rapid weathering of the most

reactive phases of silicates minerals such as biotite. Despite, the intense biological activity
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in WSA, biological processes effects seem be negligible in the measured δ26Mg. The

δ26Mg in WSA is best explained by a steady state model fractionation of incongruent

biotite weathering (αBiotite−Solution=1.0004). The discussion of dynamic of fractionation

of Mg isotope using β = 0.504± 0.025 confirms a kinetic fractionation of Mg, in relation

with the biotite incongruent dissolution during the rapid lanslide alteration in the WSA in

New Zeland.

Figure 2 – biogeochemical cycle of Mg in Liwu catchment, Taïwan. The contributions of
the different processes are normalized to the annual net flow of Liwu basin.

In the second part of this work, we study the discrimination of lithological and

biological processes in the Liwu catchment of Taïwan based on the hydrological pathway

of Liwu river. We analysed δ26Mg in the Liwu River in order to characterise the

biogeochemical cycle of Mg and consequently to quantify the feedback of biological

and lithological factors on the river chemistry. We developed a multi elementary model

including : Na, Ca,Mg, K and Si fluxes coupled to the isotopic composition (δ26Mg). Here,

lithological processes seem be the main major process controlling the Mg biogeochemical

cycle in the Liwu river dominated by minerals weathering of carbonates and silicates
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dissolution. The biological processes had little influence on the biogeochemical cycling

of Mg in this catchment .The biological uptake of nutriments seems to be balanced by

the litter decomposition process. Consequently, studies of biogeochemical cycle of Mg in

the two critical zones at different scales (WSA < 1 km2, Liwu > 100 km2) support the

hypothesis of a negligible biological effect contribution to the dissolved Mg because of

a balanced effect between the litter degradation and biomass uptake of nutriments in the

critical zone such as Liwu catchment and the intensification of rapid mineral weathering

such as WSA of NZ.

Key words : Critical zone, biogeochimical cycle, nutriment, stable isotopes, Magne-

sium, dynamique of fractionation, kinetic, biology.
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Chapitre 1

Introduction Générale

1.1 Contexte Général

L’évolution de la surface terrestre s’inscrit dans un ensemble de systèmes dynamiques

en mouvement continu comme le système géologique, hydrologique, biologique et

climatique (figure 1.1). Le fonctionnement et l’interaction entre ces différents systèmes

représentent un complexe constitutif de la vie sur Terre. La structure chimique de la Terre

Figure 1.1 – Les systèmes terrestres : géologie, hydrologie, climat et biologie

est basée sur le recyclage permanent de la matière présente dans la croûte terrestre lors
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de sa formation. Un flux continu de certains éléments anime la biosphère et la lithosphère

sur des échelles de temps allant d’une seconde à des milliers d’années. Cette activité des

éléments chimiques sur l’ensemble du globe terrestre décrit des cycles.

Les cycles biogéochimiques sont définis comme les échanges de la matière intervenant

entre les systèmes biologiques et géologiques par le biais des processus chimiques.

La détermination des relations complexes entre les systèmes terrestres, représente un

challenge important pour l’homme afin de répondre à des questions fondamentales comme

le fonctionnement de certains systèmes terrestres comme le fonctionnement du climat et

l’origine de la vie.

Les cycles biogéochimiques sont différents d’un élément à un autre et dépendent

de la réactivité chimique de l’élément et des paramètres physico-chimiques de son

environnement. Les cycles biogéochimiques des éléments comme le carbone, l’oxygène,

l’hydrogène ...etc., représentent des éléments clés pour la compréhension de la vie sur

Terre. En particulier, le cycle du carbone qui est étroitement lié aux variations climatiques

du globe au cours du temps (Melillo et al., 2002). L’étude des cycles biogéochimiques

représente un atout essentiel pour la compréhension des interactions entre le système

biologique et géologique (Schmitt et al., 2012 ; Bolou-Bi et al., 2012 ; Dessert et al., 2015.

Uhlig et al., 2018 ; Kimming et al., 2018).

Les facteurs de régulation du système climatique terrestre sont très vastement étudiés,

comme la circulation océanique, la quantité de gaz à effet de serre (CO2, CH4...etc.), les

paramètres astronomiques, la circulation atmosphérique...etc. Par ailleurs, des études ont

montré le lien étroit entre le cycle du carbone et le climat (figure 1.2). La compréhension

du cycle biogéochimique des éléments comme le carbone est un atout prépondérant

pour la prédiction des changements climatiques au cours du temps. Mais en raison de

sa complexité (Gruber et al., 2004), des études récentes ont montré l’importance de
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Figure 1.2 – L’évolution de la température de la planète et de la concentration du CO2
dans l’atmosphère depuis 800 000 ans (écart de la température par rapport à la moyenne
1000-2000 en ˚C, et concentration en CO2 en ppm) (Sources : forages glaciaires EPICA
Dome C et Law).

l’observation et l’étude des zones critiques (figure 1.3) pour comprendre les interactions

entre les différents systèmes terrestres. Une zone critique est définie par l’U.S. National

Research Council en 2001, comme le foyer des interactions entre l’hydrologie, la

lithologie, la morphologie, la tectonique et la biologie sur une échelle de temps allant

de l’ordre de la seconde (s) à des milliers d’années (kyr). La zone critique (ZC)

est caractérisée par des échanges et des interactions très complexes (figure 1.3). Elle

fonctionne comme le receptacle vivant des cycles biogéochimiques et hydrologiques de

la Terre en fonction de son évolution géomorphique au cours du temps (Chorover et al.,

2011). La ZC est considérée comme le siège de transfert de la matière et de l’énergie au

sein de la fine pellicule terrestre qui conditionne la qualité des sols et la chimie des eaux de

surface. La qualité hydrochimique des eaux drainant la ZC est affectée par la répartition
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Figure 1.3 – Représentation d’une zone critique (Chorover et al., 2007) à droite et
schématisation des interactions d’une zone critique à gauche (source www.critex.fr

de la végétation, les agents atmosphériques et la profondeur des régolithes (Chorover et

al., 2011).

Ce travail de thèse s’inscrit dans le contexte de la compréhension des interactions

entre la lithologie, la biologie et l’hydrologie à l’échelle d’une zone critique. La maîtrise

des échanges et des interactions à l’échelle de cette zone est un enjeu majeur pour une

meilleure compréhension des cycles des éléments nutritifs comme le magnésium dans

un milieu naturel. Le magnésium est un élément important à la fois pour le réservoir

lithologique et biologique. C’est un composant essentiel des roches silicatées (argiles

comme la smectite et l’illite, la biotite, l’olivine. . . etc.) et les roches carbonatées (dolomie,

calcite...etc.). De plus, le Mg représente un élément nutritif pour la biomasse. L’étude du

cycle biogéochimique du Mg est moins complexe que celle du cycle biogéochimique du

carbone et nous permet de mieux contraindre les interactions entre la roche, la plante et

l’eau. Dans le cadre de ce travail nous avons choisi d’étudier le cycle biogéochimique du
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Mg dans deux zones critiques : le bassin versant Liwu à Taïwan et les bassins versants du

sud-ouest des Alpes (WSA) de la Nouvelle Zélande (NZ) : Haremare Creek, Gaunt Creek

et une dizaine de larges rivières drainant différents bassins du sud ouest des Alpes de la

NZ.

Dans le cadre de notre étude nous utilisons la chimie des rivières comme outil principal

de travail avec des conditions d’interaction eau-roche et plante optimales : Un milieu

naturel sans empreinte anthropique, une importante couverture végétale, une forte érosion

physique couplée à une tectonique active. L’étude de la chimie des rivières permet d’établir

les bilans de masse et le profil du sol drainé par ses eaux afin de reconstituer les processus

et les interactions qui ont lieu à l’échelle d’un bassin versant (e.g. Gaillardet et al., 1999 ;

Galy et al., 1999, France-Lanord et al., 2003 ; West et al., 2005).

1.2 Motivation et Objectifs

L’objectif principal de cette thèse est d’étudier le cycle biogéochimique du magnésium

en utilisant un outil isotopique à l’échelle d’un grand bassin versant, cas du bassin Liwu

à Taïwan (superficie supérieure à 100 km2) et à l’échelle de petits bassins (superficie

inférieure à 1 km2) cas, des deux bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek situés

au Sud-ouest des Alpes de la Nouvelle Zélande. L’intérêt scientifique d’étudier le cycle

biogéochimique du Mg est multiple :

• Le cycle biogéochimique du Mg est intiment lié au cycle du carbone (équation 1.1

et 2.2).

• Le Mg est un élément très abondant dans la croûte terrestre notamment dans les

minéraux primaires et secondaires, carbonatés et silicatés.

• Le Mg est un élément nutritif pour la biomasse terrestre et il est essentiel à la
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structure de la photosynthèse.

Cette étude a pour but d’utiliser une approche isotopique afin de contraindre le cycle

du Mg sur des bassins de montagne tectoniquement actifs et en milieu humide. De plus,

cela nous permettra d’évaluer l’impact des processus biologiques et lithologiques sur le

flux dissous de Mg. Enfin, nous pourrons tester les hypothèses développées par des études

antérieures sur la dissolution et la précipitation des éléments chimiques à l’échelle d’une

zone critique.

Afin d’étudier le cycle biogéochimique du Mg, l’étude des eaux de rivières drainant

les zones critiques représentent un outil essentiel pour retracer les processus de surface

impactant le cycle du Mg. Le magnésium est notamment un élément très soluble dans

l’eau ce qui facilite l’échantillonnage et l’analyse isotopique de ce dernier. Ce travail de

recherche tente de répondre aux objectifs suivants :

� Retracer le cycle biogéochimique du Mg à l’échelle d’une zone critique.

� Utiliser un outil isotopique pour retracer les processus d’interaction entre le système

hydrologique, biologique et géologique.

� Déterminer les processus biogéochimiques qui contrôlent la chimie des rivières d’une

manière générale et plus précisément déterminer le cycle biogéochimique du Mg à

l’échelle d’une zone critique.

� Discuter et évaluer l’importance de l’influence des processus de pompage biologique

et de la dégradation de la matière organique sur le cycle biogéochimique du Mg à

l’échelle d’un bassin versant situé dans un climat humide avec une couverture végétale

très importante.

� Discuter la dynamique de fractionnement isotopique du Mg dans le contexte d’une

érosion physique intense.

� Déterminer les processus de fractionnement des isotopes stables du Mg à l’échelle

d’une zone critique > 100 km2 en couplant deux approches : hydrologique et
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isotopique.

Enfin, en perspective l’étude de la chimie des rivières peut aider à définir les conditions

nécessaires pour développer des procédés agricoles raisonnables et respectueux de

l’environnement et du contexte climatique actuel.

1.3 Structure de la thèse

Ce manuscrit de thèse se décompose en sept chapitres, dont les points essentiels sont

présentés ci dessous.

Chapitre 1 : Introduction générale : Ce chapitre présente le contexte général dans

lequel s’inscrit ce travail de thèse et les questionnements scientifiques auxquels il peut

répondre.

Chapitre 2 : Le cycle biogéochimique du Mg à l’échelle du globe : Ce chapitre

présente le cycle biogéochimique des isotopes stables du Mg sur le globe terrestre. En

second partie, une synthèse bibliographique de la composition isotopique du Mg des

différents réservoirs terrestres et de l’importance de la chimie élémentaire et de ses limites.

Chapitre 3 : Les objets d’études : dans ce chapitre, sont présentés les paramètres

géologiques, climatiques et biologiques des zones étudiées. Les échantillons ont été

prélevés dans deux localisations différentes soit : le bassin versant Liwu à Taïwan et

les bassins versants du Sud ouest des Alpes de la Nouvelle Zélande. Ces deux localités

représentent des zones critiques stratégiques qui illustrent l’interaction roche eau et plante

avec une empreinte anthropique limitée.
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Chapitre 4 : Méthodes analytiques : ce chapitre détaille les méthodes de validation

des protocoles de séparation chimique et de la méthode de mesure à haute précision des

rapports isotopiques du Mg suivi tout au long de ce travail de recherche. De plus, une

description du spectromètre de Masse MC ICP-MS utilisé pour les mesures des isotopes

stables du Mg dans les échantillons d’eau étudiés.

Chapitre 5 : Les processus biologiques dans une zone critique : la signature

isotopique du Mg dans les bassins versants du sud ouest des Alpes de la Nouvelle

Zélande : l’objet principal de cette étude est d’évaluer l’importance des processus

biologiques et géochimiques sur le cycle du Mg dans une zone critique < 1 km2 cas des

bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek du WSA de la NZ.

Chapitre 6 : Cycle biogéochimique du Mg dans le bassin versant Liwu : Couplage

d’une approche hydrologique et isotopique : dans ce chapitre nous avons étudier

le cycle biogéochimique du Mg dans le bassin versant Liwu à Taïwan. Le but de cette

étude est la compréhension du cycle biogéochimique du Mg dans un bassin à grande

échelle supérieur à 100 km2, en utilisant une approche isotopique couplée à une approche

hydrologique.

Chapitre 7 : Conclusions Générales
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1.4 État de l’art : Interactions et processus de surface

Les interactions entre les systèmes terrestres comme la tectonique, la biomasse et le

climat sont très complexes et font l’objet d’un débat scientifique très soutenu. Il est difficile

d’évoquer dans les détails les processus d’interaction entre certains systèmes comme la

tectonique et le climat. La discrimination entre l’influence de la tectonique sur le climat

d’un côté et le rôle que peut avoir le climat sur les agents érosifs d’un autre côté reste à

ce jour très complexe en raison de la multitude des boucles de rétroaction (figure 1.4).

En effet, la formation des grandes orogènes est à l’origine de perturbations climatiques,

comme par exemple la mise en place de la mousson asiatique qui est liée à la formation

de la chaine de montagne Himalayenne et le plateau Tibétain.

Figure 1.4 – Schématisation des interactions entre la géologie, le climat et l’hydrologie
(http ://lgltpe.ens-lyon.fr/recherche/surface-et-lithosphere).

La déformation de la lithosphère est contrôlée par l’érosion physique des roches. Le taux

d’érosion dépend de la hauteur des surfaces et les facteurs climatiques (pluies) (Bloom

et al., 1978). La géodynamique interne couplée à l’érosion physique intensifiée par le

climat sculptent les paysages et forment les reliefs des continents. Cependant, l’incision
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des rivières et l’érosion climatique modifient fortement les structures et la dynamique des

chaines de montagne (Molnar et al., 1990).

1.4.1 L’interaction entre les roches et le climat

Durant l’altération, les roches sont dissoutes par l’action de l’eau acidifiée par le

dioxyde de carbone (CO2) présent dans l’atmosphère. Les éléments dissous tels que le

Strontium (Sr), Potassium (K), Magnésium (Mg), Calcium (Ca) et le Sodium (Na)...etc.

issus de l’érosion chimique des roches (figure 1.5), sont transportés par les rivières

jusqu’aux océans (Berner et al., 1983 ; Gaillardet et al., 1999).

Figure 1.5 – L’impact de la lithologie sur la chimie des rivières (Gaillardet et al., 1999)

L’action de l’eau de surface est prépondérante. Elle représente à la fois un vecteur

de transport des éléments dissous et un agent d’acidité qui agit sur l’altération chimique

des roches. Les éléments lessivés sont transportés par les rivières sous forme d’élément

dissous et sous forme particulaire pour les éléments insolubles. Les particules solides
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sédimentent et participent à la formation des minéraux secondaires comme les argiles.

Des études ont montré que l’érosion chimique des roches peut jouer un rôle important

dans la régulation du climat terrestre (Berner et al.,1983 ; Raymo and Ruddiman, 1988 ;

Gislason et al., 2009). Le dioxyde de carbone (CO2) présent dans l’atmosphère et dans les

sols issu de la dégradation de la matière organique peut se dissoudre dans l’eau de pluie

et former de l’acide carbonique (H2CO3). Cet acide représente un agent principal de la

dissolution des roches (équation 1.1 et 1.2).

(Mg,Ca)SiO−3(Silicate)︸ ︷︷ ︸
Réservoir. Géologique

+2CO2(Atm)+H2O−→Mg2+
River +Ca2+

River +2HCO−3
River +SiO2

(1.1)︷ ︸︸ ︷
(Mg,Ca)CO3(Carbonate . Magnésien)+CO2(Atm)+H2O−→Mg2+

River +Ca2+
River +2HCO−3

River

(1.2)

Le phénomène de dissolution chimique des roches piège le CO2 atmosphérique sous

la forme dissoute induisant la diminution de la pression partielle du dioxyde de carbone

dans l’atmosphère (PCO2↘). Or la diminution de la quantité de gaz à effet de serre comme

le CO2, entraine un refroidissement du globe. Par conséquent, l’altération chimique des

roches participe à la régulation du climat terrestre (Berner et al., 1983).

La réaction d’Ebelman–Urey (Ebelmen 1845 ; Urey 1952) illustre le transfert du CO2

du réservoir atmosphérique au réservoir géologique (équation 1.1 et 1.2) et montre

le lien étroit entre le cycle du carbone (C) et les cations libérés (Ca et Mg) par le

processus d’altération chimique des silicates et des carbonates magnésiennes. Ceci dit,

cette hypothèse reste très débattue (par exemple : Berner et Berner 2012. Gaillardet et

al., 2018). Le carbone dissous est transporté par les rivières vers les océans et participe

à la formation des carbonates marins. Ce processus joue un rôle important dans le cycle
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biogéochimique du carbone et compense l’altération continentale des roches carbonatées

comme le montre l’équation 1.3 suivante (Gaillardet et al., 2018) :

CaxMg(1−x)CO3 +CO2 +H2O−→ xCa2++(1− x)Mg2++2HCO−3 (1.3)

Le flux de carbone atmosphérique piégé dans les océans provenant de l’altération des

carbonates est estimé à environ ' 0.29 Gt/an (Gaillardet et al., 1999 ; Beaulieu et al.,

2012). Ce flux représente 6% du flux anthropique séquestré par la biomasse ou les océans

durant l’année 2009 (Le Quéré et al., 2009).

1.4.2 L’action du climat sur l’altération des roches

Les roches en surface subissent des désagrégations par les processus mécaniques

(pluies, vent et tectonique). Une partie des matériaux érodés participent à la formation

des sols. Tandis qu’une autre partie subit une décomposition chimique des composantes

minérales. Ces dernières sont mobilisées par l’eau sous forme dissoute pour les éléments

solubles ou sous forme de matière en suspension pour les éléments insolubles. Les

éléments produits par l’altération chimique sont transportés vers les océans pour former

des dépôts sédimentaires.

Le phénomène d’altération des roches est une réaction thermodynamique qui dépend

principalement de la cinétique de dissolution des minéraux. Cette dernière est contrôlée

par la lithologie et par plusieurs facteurs chimiques et environnementaux comme

l’hydrologie, la température et le pH du milieu (Lasaga et al., 1984 ; Meybeck et al.,

1986 ; Bastian et al., 2017 ; Gaillardet et al., 2018). Les zones marquées par de fortes

précipitations seront donc caractérisées par une forte érosion physique et par conséquent,

par une altération des roches plus importante (Gaillardet et al., 1999) comparées aux zones

48



Chapitre 1. Introduction Générale

arides (figure 1.6).

Figure 1.6 – La relation entre le taux d’altération chimique et physique des roches avec
la température, le relief et le ruissellement de surface (Gaillardet et al., 1999).

49



Chapitre 1. Introduction Générale

1.4.3 Le rôle de la végétation sur l’altération des roches et sur le

climat

Le découplage de l’action du climat sur la biomasse et l’action des plantes sur le cycle

de l’eau est à ce jour un processus très vastement étudié. La biomasse affecte le climat

terrestre par des mécanismes directs, par l’incorporation du CO2 atmosphérique durant

le processus de photosynthèse et par l’intensification du cycle d’eau lors des processus

d’évapotranspiration. De plus, la fragmentation mécanique des sols par les racines peut

jouer un rôle important dans l’accentuation de l’érosion physique des sols à l’échelle

d’une zone critique. Cependant, la biomasse terrestre peut aussi influencer le climat par

des mécanismes indirects, en accentuant l’altération chimique des roches (Berner 1994,

1997). L’apparition des plantes vasculaires et leur diversification au Dévonien (380-350

Ma) est marquée par une hausse de l’altération des roches silicatées due à l’augmentation

de la quantité du CO2 atmosphérique à cette période (Lovelock et al., 1982 ; Berner, 1993,

1997 ; Algeo et al., 1995 ; Retallack 1997). Cet effet a fait l’objet d’études de Moulton et

ses collaborateurs en 1998, qui ont ainsi montré que le taux d’altération des roches est plus

important dans les bassins versants végétalisés, comparés aux bassins versants dépourvus

de végétation. En effet, la végétation peut accentuer le processus d’altération des roches

par la production de l’acide carbonique lié à la respiration des plantes dans les sols (partie

racinaire) (Knoll et James, 1987) et à la dégradation de la matière organique dans le sol

(Shukla et al., 1982) comme le montre la figure 1.7.
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Figure 1.7 – Illustration des processus biologiques qui peuvent augmenter l’altération
chimique des roches (A.Galy cours M2).
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Chapitre 2

Le cycle biogéochimique du magnésium

(Mg) à l’échelle du globe

2.1 Géochimie du Mg

Le magnésium est un métal alcalino-terreux Mg24,305
12 , caractérisé par une masse

atomique standard de 24,305u (CIAAW 2015) et un numéro atomique de 12. La structure

électronique du magnésium [Mg] = 1s22s22p63s2 a une faible énergie d’ionisation et tend

préférentiellement à perdre deux électrons afin d’atteindre une configuration stable. Ainsi

le Mg prend une charge positive Mg2+. Le Mg dispose de trois isotopes stables : 24Mg,
25Mg et 26Mg avec des abondances naturelles de 78.99%,10%, 11.01% respectivement

(White et al., 1948 ; Catanzaro et al., 1966).

Le développement du MC-ICPMS (Multi-Collector Inductively Coupled Plasma Mass

Spectrometry) permet demesurer avec précision les rapports isotopes
25Mg
24Mg

et
26Mg
24Mg

notés

sous la forme δ25Mg(h) et δ26Mg(h) respectivement. Cette notion δ permet de calculer

les rapports isotopiques relatifs vu la difficulté de mesurer les rapports absolus en raison

du fractionnement instrumental qui introduit une large incertitude dans les mesures (Galy
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et al., 2001).

δxMg est défini comme le rapport de l’isotope lourd sur le plus léger dans un échantillon

donné relatif au même rapport isotopique (lourd/ Léger) dans un matériel standard de

référence (McKinney et al., 1950). Dans le cas des mesures des rapports isotopiques

du Mg, le DSM3 (Dead Sea Metal) représente le principal standard de référence. Il

est constitué de 10g de métal pur de Mg provenant de la mer Noire, développé par le

département des sciences de la Terre de l’Université de Cambridge (Galy et al., 2003).

δ
xMgDSM3(h) =

(
xMg

24Mg
)Sample

(
xMg

24Mg
)DSM3

−1

×1000 (2.1)

Le SRM980 développé par The National Institute of Standards and Technology

(Catanzaro et al., 1966) a été antérieurement connu comme étant le matériel de référence

pour les mesures isotopiques du Mg. Ceci dit, des problèmes d’hétérogénéité de l’ordre

de 8% sur les isotopes 26Mg et 24Mg ont été observés par Galy et al., 2003 au niveau de

ce précédent standard qui a été ensuite remplacé par le DSM3.

2.2 Le fractionnement isotopique du Mg

La différence des propriétés physico-chimiques des isotopes confère des effets isoto-

piques cinétiques et thermodynamiques. Le fractionnement isotopique δ(a−b) dépendant

de la masse est un processus naturel liant deux composés a et b dont les rapports isoto-

piques sont distingués et définis par un coefficient de fractionnement α

δa−b = 1000× ln(αa−b) (2.2)
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Nous définissons ∆(A−B) comme étant la différence entre deux compositions isoto-

piques :

∆A−B = δA−δB (2.3)

Le fractionnement isotopique est associé à des états énergétiques différents des atomes

avec des masses atomiques différentes. Cette énergie résulte des effets de vibration et de

mouvement de ses atomes.

2.2.1 Le fractionnement isotopique Thermodynamique

Le fractionnement isotopique des éléments à trois isotopes comme le Mg représente

un fractionnement de masse en puissance et il est caractérisé par deux types de

fractionnements : thermodynamique et cinétique. Le processus de fractionnement

thermodynamique est lié à des réactions physiques ou chimiques d’échange isotopique. Ce

système réactionnel favorise la redistribution des isotopes lourds et légers des composés

a et b de façon à minimiser l’énergie libre du système (équation 2.4).

x× a1︸︷︷︸
léger

+y× b2︸︷︷︸
lourd


 x× a2︸︷︷︸
lourd

+y× b1︸︷︷︸
léger

(2.4)

. a1, b1 : isotopes légers.

. b2 , a2 : isotopes lourds.

. x, y : constantes

Le coefficient de fractionnement thermodynamique αT hermodynamique correspond au

quotient des rapports isotopiques mesurés. Dans ce cas nous pouvons écrire :

αT hermodynamique = Keq (2.5)
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α25/24 = K′eq =
(25Mg/24Mg)a

(25Mg/24Mg)b
(2.6)

α26/24 = K′′eq =
(26Mg/24Mg)a

(26Mg/24Mg)b
(2.7)

Ainsi pour un système à trois isotopes à l’équilibre, il est possible de calculer le facteur

de fractionnement nommé dans ce cas β comme suit :

β =
lnα25/24

lnα26/24
=

(1/m1−1/m2)

(1/m1−1/m3)
= (m2−m1)/(m2×m1)

(m3−m1)/(m3×m1)
=

m2−m1

m3−m1
× m3

m2
(2.8)

m1, m2 et m3 représentent les masses atomiques des trois isotopes : 24Mg (23.985042),
25Mg (24.985837) et 26Mg (25.982593)

α25/24 = α
β

26/24 (2.9)

Dans le cas du fractionnement isotopique thermodynamique ou d’équilibre, β dépend

de la masse atomique des trois isotopes du Mg (Young et al., 2002).

2.2.2 Le fractionnement isotopique cinétique

Le processus de fractionnement cinétique reflète une réaction chimique unidirection-

nelle et incomplète. Ce type de fractionnement est lié à des processus biologiques comme

le prélèvement racinaire ou à des phénomènes de transport par diffusion. Ce type de réac-

tion favorise la mobilité des isotopes légers dans un sens réactionnel plus que les isotopes

lourds ce qui introduit un facteur de fractionnement α défini par la loi de fractionnement

suivante :
lnα25/24

lnα26/24
=

ln(M1/M2)

ln(M1/M3)
(Younget al., 2004) (2.10)

β =
ln(M1/M2)

ln(M1/M3)
(2.11)
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AinsiM1,M2 etM3 correspondent auxmasses atomiques des isotopes des espècesmises

en jeu par les réactions chimiques ou physiques. La valeur du facteur de fractionnement

β est variable en fonction des masses atomiques.

Afin de prédire le mode de fractionnement isotopique une linéarisation des δ et ∆ sous

la co-notation δ′ et ∆′ est imposée. La linéarisation permet malgré les faibles différences

entre les pentes β des deux types de fractionnement de discriminer la dynamique de

fractionnement thermodynamique et cinétique du Mg. Notons :

δ
xMg′ = 103× ln

[
(δxMg+103)

103

]
(2.12)

Young et al., 2004, ont défini le ∆25Mg′ afin de linéariser la relation entre δ25Mg’ et

δ26Mg’ et d’amplifier la différence de pente entre le mode de fractionnement cinétique et

thermodynamique.

∆
25Mg′ = δ

25Mg′−0.521×δ
26Mg′ (2.13)

Finalement, dans un système isotopique à trois isotopes le facteur de fractionnement

β représente la pente entre le δ′25 et δ′26 pour les deux types de fractionnement.Par consé-

quent le ∆25Mg′ est par définition l’écart du fractionnement isotopique thermodynamique

avec un ∆25Mg′ = 0, contrairement au fractionnement cinétique qui est caractérisé par un

∆25Mg′ 6= 0 comme le montre la figure (2.1).

Au cours de cette thèse, nous allons essayer de déterminer le mode de fractionnement

isotopique du Mg dans des bassins versants situés à Taïwan et en Nouvelle Zélande. Le

diagramme (figure 2.1) nous servira de modèle en rapportant nos données dessus.
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Figure 2.1 – Représentation graphique des modes de fractionnement isotopique dépen-
dant de la masse thermodynamique et cinétique (Young et Galy, 2004). La variation du
∆25Mg′ est représentée par les zones grises. Le point (0.0) représente la composition iso-
topique du réservoir initial du Mg (chondritique).

2.3 Distribution du Mg dans les réservoirs terrestres

LeMg est un élément abondant dans les réservoirs terrestres. Il représente le quatrième

élément le plus abondant sur Terre après l’oxygène (O), le fer (Fe) et le silicium (Si)

(McDonough et Sun 1995). Il représente également, le second cation le plus abondant dans

les océans après le sodium (Na) (Pilson et al., 2013). Le Mg est un composant principal

des roches et un nutriment essentiel pour les plantes terrestres (voir tableau 2.1). Dans

cette partie nous discuterons de l’abondance du Mg dans les trois réservoirs terrestres :

géologique, biologique et hydrologique.
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Table 2.1 – Les différentes teneurs en Mg dans les réservoirs terrestres (source :
http ://earthref.org/GERMRD/e :12/ ) (pds% : Pourcentage en Poids)

Réservoir Mg (pds %)
Réservoir Géologique Chondrite 9.4 à 16.7

Manteau 22.8 à 38.6
MORB 5.62 à 8.37

Carbonates 0.79 à 8.98
Croûte océanique 4.96

Croûte Continentale Inférieure 3.8
Croûte Continentale Supérieure 1.33

Total Terre silicatée 22.8
Réservoir Hydrolologique Océan 0.129

Rivières 0.00041
Total 0.129

Réservoir Biologique 0.19

La composition isotopique du Mg dans les différents échantillons terrestres varie

d’environ ∼ -5.7 h à +1 h. Les réservoirs géologiques, biologiques et hydrologiques

se distinguent par leur composition isotopique allant jusqu’à 6 h de variation comme le

montre la figure (2.2).

2.3.1 Le Mg dans le réservoir géologique

Le Mg est le huitième élément le plus abondant de la croûte terrestre (Taylor

et Mac Lennan 1985). Il est présent sous la forme oxydée (MgO) dans les roches

silicatées et carbonatées. Le manteau représente le plus grand réservoir terrestre du Mg et

renferme 99.9% du Mg du globe avec une teneur très élevée en MgO égale à 37.8 pds%

(McDonough et al., 1995). Il est suivi par la croûte continentale avec 0.064% et puis par

la croûte océanique (OC) avec 0.031% du Mg terrestre total.

La teneur en MgO de l’ensemble de la croûte continentale est estimée à 4.66 pds%

(Rudnick and Gao 2004). Le Mg représente 2.5% de la croûte terrestre qui est composée
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Figure 2.2 – Représentation d’une synthèse bibliographique de la composition isotopique
du Mg (δ26Mg) publiée dans la littérature (Galy et al., 2002 ; Tipper et al., 2006 ; Young
et al., 2004 ; Black et al., 2006,2008 ; Tipper et al., 2006 a et b ; Bolou-Bi et al., 2010 ; Li
et al. 2010 ; Higgins et al., 2010 ; Mavromatis et al., 2014 ; Lin Ma et al., 2015).

à son tour de 92% de roches silicatées. Le Mg est présent dans plusieurs minéraux

silicatés primaires et secondaires comme : l’olivine, le mica, le grenat, l’argile, l’amiante,

la serpentine, la biotite, le talc...etc. Il participe activement à la formation des roches

carbonatées comme le calcaire et la dolomite. En effet, les roches acides sont caractérisées

par une concentration en MgO comprise entre 0.3 et 2 pds %, tandis que les roches

ultrabasiques présentent une concentration enMgO entre 6 et 34 pds%. La calcite contient

entre 0.79 et 8.98 pds% de Mg, contrairement à l’aragonite qui contient très peu de Mg

∼ 0.84 pds%. Nous distinguons deux types de calcite, les faiblement magnésiennes LMC

avec une teneur en Mg< 3.37 pds % avec un rapport Mg/Ca< 0.15 (mol/mol) (Lipmann,

1973) et les hautement magnésiennes (HMC).
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La précipitation des minéraux secondaires argileux et carbonatés représente des puits

primaires duMg dissous provenant de l’altération chimique des roches et de la dégradation

de la matière organique. La formation des minéraux magnésiens comme la dolomite

(Ca0.5Mg0.5CO3) et les argiles magnésiennes, comme la smectite et l’illite (Hardie 1996 ;

Holland and Zimmerman 2000) nécessite l’incorporation du Mg sous la forme dissoute

Mg2+. Ce phénomène est fortement observé au niveau des sources hydrothermales et à

des températures supérieures à 45˚C, où le Mg est abondamment précipité sous forme

de solide dans la formation des minéraux secondaires comme la chlorite et la smectite

(e.g. Bischoff et Dickson 1975 ; Mottl et Wheat 1994 ; Seyfried et Bischoff 1979). Cette

réaction chimique représente un puits important au niveau des dorsales océaniques où

la température de l’eau peut atteindre jusqu’à 350˚C entrainant une extraction massive du

Mg de l’eau pour la formation des argiles. Ce processus induit une baisse très significative

de la concentration du Mg dans les eaux hydrothermales (illustration dans la figure 2.3),

nous parlons alors de "l’hypothèse du zéro Mg" (Bischoff et Dickson, 1975 ; Edmond et

al., 1979 ; Seyfried et Bischoff 1979 ; Von Damm 1990 ;Mottl etWheat, 1994 ; Von Damm

et al., 1985a).

Ce phénomène représente un puits important de Mg dans les fonds océaniques

(Huang et al., 2019) comme l’illustre la figure (2.3). De ce fait, la présence des sources

hydrothermales à l’échelle d’une zone critique peut jouer un rôle non négligeable dans le

cycle biogéochimique du Mg. Les sources hydrothermales à l’échelle d’un bassin versant

peuvent affecter la chimie du Mg des eaux profondes et modifier le cycle biogéochimique

du Mg (Walter et al., 2015).

2.3.2 La composition isotopique du Mg du réservoir géologique

Bien que les roches granitiques représentent 80% de la masse totale de la croûte

continentale, l’estimation d’une composition isotopique moyenne de cette dernière couvre

61



Chapitre 2. Le cycle biogéochimique du magnésium (Mg) à l’échelle du globe

Figure 2.3 – L’effet des sources hydrothermales sur la concentration du Mg au niveau des
dorsales océaniques (Bischoff et Dickson, 1975 ; Edmond et al., 1979 ; Seyfried et Bischoff
1979 ; Von Damm 1990 ; Mottl et Wheat, 1994 ; Von Damm et al., 1985a). Interaction de
l’eau demer chargée enMg (>1000 ppm) avec les zones de dorsales océaniques produisent
des eaux hydrothermales très pauvres en Mg (∼5ppm).

un intervalle de variation allant jusqu’à 2h de différence. Cette variation est due à

l’hétérogénéité minéralogique et géologique de la croûte continentale supérieure, ce

qui rend l’estimation d’une valeur moyenne difficile (figure 2.4). La croûte terrestre

est composée principalement de roches silicatées basaltiques provenant des intrusions

magmatiques et de roches sédimentaires. Le Mg est un cation prépondérant pour la

formation de ces roches. Cependant, la croûte continentale est très appauvrie en Mg par

rapport au manteau terrestre. Cette tendance est liée au processus de différenciation du

magma lors de son ascension.

La composition isotopique des roches terrestres a fait l’objet de plusieurs études (e.g.

Galy et al., 2002 ; Pearson et al., 2006 ; Shen et al., 2009 ; Li et al., 2010, 2014 ; Liu

et al., 2010 ; Teng et al., 2010a, 2015a ; Bizzarro et al., 2011 ; Pogge von Strandmann ;
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Figure 2.4 – La composition isotopique du Mg dans la croûte supérieure terrestre en
couleur jaune avec la composition isotopique du manteau terrestre à -0.25h en couleur
verte (Teng et al., 2017)

Figure 2.5 – Représentation du δ26Mg mesuré dans le réservoir silicaté. Figure modifiée
d’après Teng et al., 2017.

Mavromatis et al., 2013, 2014 ; Ling et al., 2013 ; Huang et al., 2013 ; Wimpenny et al.,

2014b ; Wang et al., 2015b ; Higgins et al., 2016). Ceci dit, les données publiées sur des

processus naturels de fractionnement isotopique (altération et/ou précipitation) restent

restreintes et faibles. Par ailleurs, la mesure directe du rapport isotopique 26Mg/ 25Mg

dans les roches est largement étudiée caractérisé par δ26Mg variant de -5.7h à +1h dans
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Figure 2.6 – Compilation de la composition isotopique des roches carbonatées et
silicatées publiée dans la littérature par J.Meng et al., 2019 ; La bande grise représente
le δ26Mg des chondrites = -0.26 h (Galy et al., 2002 ; Yang et al., 2009 ; Bourdon et al.,
2010 ; Wang et al., 2014 ; Huang et al., 2015 ; Geske et al., 2015 ; Li et al., 2016 ; Dong et
al., 2016 ; Zhoa et al., 2017).

le milieu naturel ou expérimental. Le processus de fractionnement isotopique est contrôlé

par plusieurs facteurs comme la minéralogie, la température, le taux d’altération et la

cinétique de fractionnement des isotopes de Mg (e.g. Galy et al., 2004 ; Wimpenny et al.,

2010 ;Mavromatis et al., 2017). Nous distinguons une signature isotopique différente entre

les roches silicatées et les roches carbonatées impliquant une incorporation différente des

isotopes stables du Mg d’un minéral à un autre (figure 2.6).
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Les roches silicatées se distinguent des roches calcaires par une composition isoto-

pique plus riche en isotope lourd (26Mg), avec une composition isotopique moyenne

δ26Mgmean−silicate'−0.25h (Teng et al., 2017). Les roches carbonatées sont enrichies en

isotope léger 24Mg et appauvries en isotope lourd 26Mg, avec une composition moyenne

δ26Mgmean−carbonate '−2.2h (Teng et al., 2017).

Les roches silicatées

La composition isotopique du Mg des roches silicatées est différente de celle des

roches carbonatées. Les silicates sont significativement plus enrichis en isotope lourd

(26Mg) que les carbonates et les évaporites (Young et Galy, 2004 ; Pearson et al., 2006 ;

Teng et al., 2007, 2015 et 2017 ; Wiechert et al., 2007 ; Handler et al., 2009 ; Huang et

al., 2009 ; Wombacher et al., 2009 ; Yang et al., 2009 ; Bourdon et al., 2010 ; Chakrabarti

et Jacobson, 2010 ; Jacobson et al., 2010 ; Li et al., 2010 ; Wimpenny et al., 2010, 2011 ;

Bizzarro et al., 2011). La composition isotopique mesurée dans la roche totale dans les

basaltes, les granites et les MORBs varie entre -1 h et 0h (figure 2.5). La composition

moyenne des roches silicatées est estimée à −0.25± 0.07h (Teng et al., 2017). Cette

signature est proche de la composition isotopique chondritique. De ce fait, nous suggérons

que la Terre a une composition isotopique du Mg chondritique (Teng et al., 2017). La

mesure de la composition isotopique des chondrites est très homogène variant de -0.35 h

à -0.23 h (Young et al., 2004 ; Teng et al., 2010a, 2017).

Le manteau terrestre représente le plus grand réservoir du Mg, la mesure de sa

composition isotopique est très importante pour la compréhension du cycle géologique

du Mg. La détermination de la composition isotopique du manteau est représentée par

des mesures directes dans des échantillons de roches mantelliques comme les basaltes

océaniques et continentales, les péridotites et les xénolites (figure 2.7). La mesure

de la composition isotopique des basaltes océaniques montre un enrichissement en
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Figure 2.7 – L’estimation de la composition isotopique de la Terre basée sur la mesure
du δ26Mg des basaltes océaniques et des péridotites, la bande jaune représente la valeur
moyenne -0.28 ± 0.07h (Teng et al., 2010).

isotope lourd marqué par un δ26Mgmoyen ' -0.26 ± 0.06 h dans les MORBs (Middle

Océanic Ridge Basalt) et les OIBs (Ocean Island Basalt) (Bourdon et al., 2010 ; Teng

et al., 2010). Cette composition est très similaire à la composition mesurée dans les

péridotites δ26Mgpéridotites = -0.25h (Teng eT al., 2010 ; Hu et al., 2016a) et les forsterites

δ26Mg f orstérites' -0.26h (Wimpenny et al., 2012 ; Liu et al., 2016 ; Bourdon et al., 2010).

Par conséquent, nous attribuons la composition isotopique du manteau terrestre à -0.25h

(Teng et al., 2017).

Les roches carbonatées

La mesure du δ26Mg dans les roches carbonatées varie de −4.80±0.08h à −0.5±

0.06h (Galy et al., 2002 ; Tipper et al., 2006 ; Buhl et al., 2007 ; Immenhauser et al., 2010 ;

Li et al., 2012 ; Riechelmann et al., 2012 ; Mavromatis et al., 2014, 2017).
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Figure 2.8 – Synthèse de la composition isotopique des roches carbonatées en haut et les
carbonates biogéniques LMC (Low Mg Calcite) et HMC (High Mg Calcite) en bas (Teng
et al., 2017).

La composition isotopique du Mg mesurée dans les roches carbonatées montrent un

enrichissement en isotope léger du Mg (figure 2.8 en haut), comme le marbre avec une

composition moyenne de δ26Mg w −3.25h (Tipper et al., 2006a ; Buhl et al., 2007 ;

Immenhauser et al., 2010 ; Azmy et al., 2013 ; Fantle and Higgins et al., 2014 ; Kasemann

et al., 2014). Par ailleurs, la composition isotopique des roches dolomitiques rapportée

dans la littérature varie de -3.25 h à -0.38 h (Galy et al., 2002, Mavromatis et al., 2013,

2014 ; Beinlich et al., 2014). Ces dernières peuvent être plus enrichies en isotopes lourds

comparées à la calcite et l’aragonite.
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L’étude de la composition isotopique duMg des carbonates biogéniques comme les tests

des foraminifères planctoniques, brachiopodes, coccolithophoridés montre une variation

de -5.57h à -1 h comme le montre figure (2.8) en bas (Chang et al., 2003, 2004 ;

Hippler et al., 2009 ; Wombacher et al., 2011 ; Yoshimura et al., 2011), avec un δ26Mgw -

5.57h dans les foraminifères planctoniques. Cette composition est beaucoup plus enrichie

en isotope léger 24Mg que la composition isotopique en Mg des eaux de mer qui est

de ∼ −0.83h (Teng et al., 2017) impliquant un fractionnement isotopique lors de la

précipitation des carbonates biogéniques.

2.3.3 Le Mg dans le réservoir hydrologique

Le Mg est un élément très soluble dans l’eau avec des concentrations variables selon

les sources hydrologiques. Les océans représentent le plus grand réservoir hydrologique

de Mg avec 0.13 (pds %) (Pilson 2013). Par conséquent, les océans contrôlent

majoritairement le cycle hydrologique du Mg terrestre. Le Mg est capital pour la vie dans

les océans. Il représente un sel essentiel des eaux marines et il est aussi un constituant des

tests des foraminifères. Le Mg est le deuxième cation le plus abondant après le sodium

dans les océans.

Par sa forte solubilité, le Mg est drainé par les eaux de surface principalement

les rivières qui constituent le second réservoir hydrologique du Mg dissous avec une

concentration allant de 1 à 50 ppm. Les rivières ne représentent que ∼ 1% du réservoir

hydrologique terrestre et elles jouent un rôle clé dans le transport et l’apport duMg vers les

océans. La concentration des éléments dissous comme le Mg dans les rivières, dépend des

paramètres géologiques et climatiques comme les fortes précipitations (Livingstone et al.,

1963 ; Holland et al., 1978), les processus d’érosion physique et l’altération chimique des

roches (Gaillardet et al., 1999). La dissolution des minéraux carbonatés et dolomitiques

des surfaces continentales est à l’origine de∼ 60% du flux de Mg déversé dans les océans

(Gaillardet et al., 1999). Le Mg dissous représente 11% des ions contenus dans les eaux
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Figure 2.9 – Représentation du cycle du Mg océanique en rapportant les flux de Mg
apportés ou piégés par les différents processus géochimiques (Elderfield et al., 1996 ;
Holland, 2005 ; Nielsen et al., 2006 ; Huang et al., 2018).

des rivières mondiales (Meybeck et al., 2003). Les rivières déversent un flux annuel de 1.7

× 109 t de Mg vers les océans (Gaillardet et al., 1999) comme le montre la figure (2.9).

2.3.4 La composition isotopique du Mg dans l’hydrosphère

Les océans représentent le plus grand réservoir hydrologique terrestre∼ 97% des eaux

terrestres et sa concentration moyenne en Mg est de 53.07 mmol/l (Carpenter et Manella

1973). Cette concentration est très stable au cours du temps. En effet, des études ontmontré

que la concentration duMg dans l’eau demer est homogène quelque soit la latitude et/ou la

profondeur de l’océan. Cette stabilité est due au temps de résidence duMg dans les océans

qui est estimé à 13-15 Ma (Berner et al., 1987). Ce temps de résidence est très largement

supérieur au temps de mélange des masses d’eau océaniques qui est d’environ 1500 à

2000 ans (Broecker et al., 1982). De ce fait, la composition isotopique et élémentaire en
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Mg des eaux océaniques est très homogène sur l’ensemble du globe terrestre estimée à

δ26Mgseawater ∼−0.83±0.09h (Teng et al., 2017 ; Foster et al., 2010 ; Ling et al., 2011).

Figure 2.10 – Composition isotopique des différents réservoirs hydrologiques (Teng et
al., 2017)
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Par ailleurs, la composition isotopique du Mg des eaux de pluie est très proche de

celle mesurée dans les océans. Cette tendance est due au lien étroit entre l’atmosphère

terrestre et les processus d’évaporation des océans. En effet, l’air se charge en humidité

dans les océans et précipite sur les continents avec un δ26Mgprécipitation−moy ∼ -0.85h

(Tipper et al., 2010 ; Riechelmann et al., 2012b). Des études portant sur la composition

isotopique des eaux de pluie ont montré par moment des variations entre -1.59 à -0.51 h

probablement dues à l’interaction avec des aérosols et des poussières sur des sites localisés

loin des océans (Tipper et al., 2010 ; Bolou-Bi et al., 2012 ; Riechelmann et al., 2012b).

Figure 2.11 – Exemple de l’importance du contrôle lithologique sur la composition
isotopique des rivières himalayennes (Tipper et al., 2006b).

La composition isotopique du Mg des rivières varie entre -2.50h à +0.64 h avec

une composition moyenne de -1.09h (De Villiers et al., 2005 ; Tipper et al., 2006a,b,

2008, 2012 ; Brenot et al., 2008 ; Strandmann et al., 2008 a, b ; Jacobson et al., 2010 ;

Wimpenny et al., 2011 ; Sin-Woo Lee et al., 2013 ; Opfergelt et al., 2014 ; Lee et al., 2014 ;

Mavromatis et al., 2014 ; Ma et al., 2015 ; Dessert et al., 2015). L’étude des paramètres

qui influencent la chimie des rivières montre que la chimie des solutés des rivières

est fortement influencée par les interactions des facteurs climatiques, lithologiques et
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biologiques. Par exemple : l’étude de Tipper et al., 2006b montre l’importance du contrôle

lithologique et de l’altération chimique des roches continentales sur la chimie des grandes

rivières (figure 2.11). La composition isotopique des eaux profondes est largement plus

Figure 2.12 – Schématisation de l’influence des processus lithologiques sur la composi-
tion isotopique des eaux profondes (Zhang et al., 2018).

lourde que les eaux des rivières ∼ 0.23h (Pogge von Strandmann et al., 2008a. Zhang

et al., 2018), ceci est dû principalement à la précipitation des minéraux secondaires

carbonatés qui prélèvent préférentiellement l’isotope léger du Mg et enrichissent l’eau

résiduelle en isotopes lourds. En effet, les eaux interstitielles et les eaux profondes ont

un temps de résidence plus long par rapport aux eaux de rivière et de ruissellement de

surface. De plus, l’interaction entre la roche et l’eau interstitielle contrôle principalement

la composition isotopique des eaux profondes. Des études sur les eaux de porosité dans

des sédiments marins montrent une variation du δ26Mg entre -2.67 à 1.13 h (Higgins

et al., 2010 ; Zhang et al., 2018). Cette composition dépend de plusieurs paramètres

minéralogiquesmais aussi de la profondeur de prélèvement de ses eaux (Mavromatis et al.,

72



Chapitre 2. Le cycle biogéochimique du magnésium (Mg) à l’échelle du globe

2014 ; Geske et al., 2015b). L’eau présente dans les pores d’une roche située en profondeur

interagit plus longtemps avec la roche car le système est relativement fermé qu’en surface

et les interactions avec le milieu externe sont restreintes (figure 2.12).

2.4 Le Mg dans le réservoir biologique

Le Mg est un nutriment essentiel à la vie biologique terrestre et marine. Il est capital

pour le fonctionnement du processus de photosynthèse des plantes car il représente

l’élément activateur de la molécule de chlorophylle. De plus le Mg présent dans les

plantes régule les courants ioniques à travers les membranes végétales (Marschner 1995).

Le Mg est absorbé par les plantes sous forme dissoute Mg2+ et l’accumule en quantité

importante qu’elle peut restituer au sol lors de la dégradation de la matière organique. Le

Mg représente le troisième métal le plus présent dans les plantes par gramme de matière

organique sèche après le potassium (K) et le calcium (Ca) (E.g : Epstein et Bloom 2005).

La décomposition de la litière des branches dans les écosystèmes forestiers constituent

une source importante du Mg (table 2.2). Ce processus peut restituer jusqu’à 90% du Mg

emmagasiné dans les chutes de litière dans les sols (Cole et al., 1981 ; Johnson et al., 1992 ;

Tian et al., 1992). La biomasse mondiale représente le troisième réservoir continental du

Mg à la surface. Il est constitué de 2.4 × 109 tonnes de Mg. La restitution du Mg par la

dégradation de la matière organique dépend de la vitesse de dégradation de cette dernière

en fonction du climat et du pH du milieu (Feger et al., 1997).

La composition isotopique en Mg de la biosphère

Lors du prélèvement racinaire des plantes un fractionnement isotopique du Mg a lieu

entre la solution nutritive et la plante (Kitagawa et al., 2007 ; Black et al., 2008 ; Boulou-

Bi et al., 2010 ; Kimming et al., 2018) mais aussi entre les racines et les feuilles (figure

2.13). Les plantes captent préférentiellement l’isotope lourd du Mg lors de l’absorption
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Table 2.2 – Flux (Kg.ha.an) et temps (an) de résidence du Mg dans la litière et les forêts
boréales, tempérées et méditerranéennes (Feger et al., 1997)

Région Flux litière Flux de Mg Temps de résidence
(Kg.ha.an) (Kg.ha.an) (an)

Forêt Boréale Résineux 322 0.3 45
Forêt Boréale Feuillus 2645 9.7 14.2
Forêt Méditerranéenne 3842 9 2.2
Forêt tempérée Résineux 4377 5.6 12.9
Forêt tempérée Feuillus 5399 11 3.4

des nutriments induisant un enrichissement en isotope léger de la solution nutritive (Black

et al., 2006, 2008). Le δ26Mg de la chlorophylle est caractérisé par une signature plus riche

en 26Mg que celles des feuilles et des racines des plantes (Black et al., 2007 ; Bolou-Bi et

al., 2012) comme le montre la figure 2.13 et 2.14.

Figure 2.13 – La composition isotopique du Mg mesurée dans les différentes parties des
plantes. Figure synthétique de Teng et al., 2017 des données de Bolou-Bi et al., 2012.
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Figure 2.14 – La composition isotopique du Mg mesurée dans la chlorophylle et les
feuilles (Black et al., 2007).

2.5 Fractionnement isotopique lors des processus géochi-

miques : Altération chimique

Les systèmes atmosphériques, hydrologiques et géologiques de surface sont liés

par des processus géochimiques comme l’altération chimique des roches. L’altération

continentale joue un rôle majeur dans le cycle biogéochimique du Mg. Ce processus

représente l’un des plus importants processus de fractionnement des isotopes stables

du Mg à la surface du globe. L’étude de la chimie des rivières nous permet de mieux

contraindre le fractionnement isotopique du Mg lors du processus d’altération chimique,

de la re-précipitation des minéraux secondaires, ainsi que des processus biologiques

exemple : Tipper et al., 2006b ; Brenot et al., 2008 ; Opfergelt et al., 2012 ; Bolou-Bi et

al., 2012.
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Figure 2.15 – Diagramme δ26Mg vs δ25Mg mettant en évidence la différence entre les
compositions isotopiques des silicates, carbonates, les eaux de rivières et l’océan. Le trait
gris représente la pente du fractionnement isotopique à l’équilibre de Young et al., 2002.
Figure modifiée d’après Beinlich et al., 2014, données de Bourdon et al., 2010 ; Beinlich
et al., 2014.

La figure 2.15 de Beinlich et al., 2014 a pour but de montrer la différence entre les

compositions isotopiques des eaux de rivières et des minéraux carbonatés (talc, dolomite)

et silicatés (basalte, chondrite). La composition isotopique du Mg des rivières dépend

fortement de la lithologie (Tipper et al., 2006a ; Brenot et al., 2008 ; Lee et al., 2014 ; Ma

et al., 2015). En effet, les rivières drainant des roches purement silicatées se caractérisent

par une signature isotopique riche en isotope léger de Mg. Par contre, les rivières drainant

des roches carbonatées ont tendance à être riches en isotopes lourds de Mg (Tipper et

al., 2006a). Ces observations montrent un fort fractionnement isotopique du Mg durant

l’altération chimique des roches silicatées qui ont tendance à céder plus rapidement

l’isotope léger du Mg (24Mg) et des roches carbonatées qui captent préférentiellement

le 24Mg et céderaient alors plus facilement les isotopes lourds du Mg. De plus, la

composition isotopique des eaux de rivières est généralement plus faible que celle des
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résidus argileux δ26Mgriver < δ26Mgsuspended−soil (Tipper et al., 2012a). En revanche,

cette tendance peut s’inverser lorsque les rivières drainent des roches dolomitiques

avec δ26Mgriver plus élevé et une précipitation des minéraux secondaires carbonatés qui

pompent préférentiellement les isotopes légers du Mg (Tipper et al., 2008a ; Lee et al.,

2014). Ces études montrent l’importance de l’altération chimique sur le fractionnement

isotopique du Mg à l’échelle d’un bassin versant.

2.5.1 Le fractionnement isotopique du Mg durant le processus de

précipitation des minéraux secondaires

Lors de la précipitation des minéraux secondaires carbonatés dans un milieu naturel,

un captage préférentiel des isotopes légers de Mg a été observé (Galy et al., 2002 ;

Immenhauser et al., 2010 ; Mavromatis et al., 2017). L’étude de Galy et al., 2002 a

permis de mesurer le fractionnement isotopique du Mg lors de la précipitation de la

calcite. Cette étude s’est basée sur l’étude d’échantillons de spéléothèmes prélevés lors

de leur précipitation dans quatre grottes situées en France (Alpes) et à Jérusalem. La

mesure du δ26Mgcalcite dans des échantillons de spéléothèmes montre une variation

allant jusqu’à −4.84± 0.04h comme le montre la figure 2.16. Le δ26MgCalcite−Spéléo

est différent du δ26Mgeau−grotte ce qui implique un fractionnement isotopique du Mg

lors de la précipitation de la calcite avec un enrichissement préférentiel en isotope

léger 24Mg de la calcite des spéléothèmes, avec un écart entre le δ26MgCalcite et le

δ26Mgeau−grotte noté ∆26MgCarbonates−solution '−2.7h. Ce processus de fractionnement

dépend principalement de la température et de la composition isotopique de l’eau présente

dans la grotte qui constitue une source importante pour la formation de la calcite des

spéléothèmes (Galy et al., 2002 ; Mavromatis et al., 2017).

Lors de la précipitation des minéraux secondaires argileux, un fractionnement

isotopique du Mg à été également rapporté (Wimpenny et al., 2010 et 2014). En effet,
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Figure 2.16 – Figure illustrant la différence entre les compositions isotopiques des
spéléothèmes, l’eau de la grotte (ruissellement et gouttes d’eau sur les spéléothèmes) et
la calcite précipitée (Immenhauser et al., 2010).

les argiles prélèvent préférentiellement les isotopes lourds de Mg et enrichissent en

conséquence l’eau résiduelle en isotopes légers (Wimpenny et al., 2014). La mesure de la

composition isotopique des sols argileux montre un enrichissement en 26Mg (Opfergelt

et al., 2012 ; Huang et al., 2012 ; Ma et al., 2015). Une expérience de précipitation de la

brucite en laboratoire par Wimpenny et al., 2014 (figure 2.17), montre un fractionnement

isotopique de Mg noté αsolution−solide allant jusqu’à 1.0005, reflétant une absorption

importante du 26Mg par rapport au 24Mg.
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Figure 2.17 – La comparaison entre la composition isotopique d’une argile (brucite)
en précipitation expérimentale et la solution résiduelle associée à cette expérience. Un
fractionnement isotopique de l’ordre de 0.5h à été rapporté à des pH neutre (Wimpenny
et al., 2014).

2.5.2 Les apports atmosphériques et anthropiques

LeMg est présent dans l’atmosphère terrestre par le biais des aérosols et des poussières

qui sont transportés par les vents et les pluies. Ces dépôts atmosphériques peuvent être

une source potentielle de Mg. Cette source dépend étroitement de la pollution d’air en

aérosols.

Table 2.3 – Exemples des apports atmosphériques du Mg par les eaux de pluie dans
certaines régions côtières.

Localisation Magnésium (Kg/ha/an) Source Bibliographique
Malaisie 3 Sherrocks et al., 1965
Zaire 3.33 Meyer et al., 1959
Cameroun
Yaoundé 7.2 Boyer et al., 1973
Côte d’Ivoir
Kade 11.3 Nye et al., 1961
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Le Mg est un métal très fortement utilisé dans l’industrie et la production des pes-

ticides destinés à l’agriculture. La concentration du Mg dans l’air dans les milieux

industriels est par conséquent plus importante que dans les zones non industrialisées

et non cultivées. Des études ont montré que les concentrations du Mg dans l’atmo-

sphère dans les zones urbaines des États-Unis d’Amérique (USA) peuvent atteindre jus-

qu’à 0.00721 mg/m3 (Tanner et al., 1974). Meyer et Dupiez (1959) ont conclu que

l’origine du Mg dans l’air est principalement locale et qu’il provient des sols supé-

rieurs et des cendres végétales. D’autre part, l’étude de Monnet et al., 1970 a mon-

tré l’importance des apports atmosphériques du Mg par le biais des aérosols marins

qui constituent une source aussi importante que les apports anthropiques. Cet apport

peut être une source non négligeable des cations apportés par les eaux de pluie dans

les régions maritimes ou océanique (https ://www.canada.ca/content/dam/canada/health-

canada/migration/healthy-canadians/publications/healthy-living-vie-saine/water-magnesium-

eau/alt/water-magnesium-eau-eng.pdf). Il est donc nécessaire de ne pas sous estimé les

apports atmosphériques dans l’étude du cycle biogéochimique du Mg dans une zone cri-

tique.
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2.6 Le cycle biogéochimique du magnésium (Mg) dans la

zone critique par méthodes conventionnelles

L’étude du cycle biogéochimique des nutriments à longtemps été débattue dans la

littérature (Cleaves et al., 1970 ; Gosz J.R et al., 1973 ; Likens et al., 1977). Ces études

sont basées sur des méthodes conventionnelles qui consistent à mesurer le transfert d’un

élément donné entre l’atmosphère, le sol et la biomasse. Autrement dit, l’étude du cycle

biogéochimique par méthode conventionnelle revient à établir un schéma des flux d’entrée

et de sortie d’un élément donné dans un écosystème. L’estimation du flux d’un élément

comme le Mg permet d’établir un bilan de masse en évaluant le taux d’accumulation

et/ou de perte de cet élément chimique par un réservoir terrestre donné. Dans cette

partie, on présentera les études du cycle biogéochimique du Mg basées sur la méthode

conventionnelle. Les limites de cette méthode seront ensuite discutées.

Les études du cycle élémentaire des nutriments tels que le Mg se sont multipliées

car elles portent un intérêt agricole et commercial important pour l’homme. Le cycle

biogéochimique du Mg étudié par la méthode conventionnelle consiste à retracer le cycle

duMg en suivant le bilan de masse duMg élémentaire dans une zone critique donnée. Elle

est basée sur le suivi de la quantité des nutriments contenus dans les sols au cours d’une

période de temps donnée afin d’estimer la fertilité des sols en quantifiant les réserves des

nutriments et leur évolution au cours du temps. La détermination de la fertilité chimique

des sols est primordiale pour les écosystèmes forestiers et agricoles afin de préconiser les

apports anthropiques nécessaires pour la survie de l’écosystème.

Quantifier l’évolution des réserves en nutriments du sol sur une période de temps par

la méthode conventionnelle consiste à calculer les flux entrants et les flux sortants d’un

élément Xi, dans notre cas le Mg (équation 2.14). Le bilan de masse du Mg en fonction
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Apports Atmosphèriques

Substrat Géologique

Sol 

Zone Racinaire 

Po
m

pa
ge

 ra
ci

na
ire Altération

 chimique

Litière

Minéralisation
 MO

Précipitation minéraux secondaires
Altération
 chimique

Drainage

Figure 2.18 – Représentation des processus biogéochimiques qui impactent les flux de
Mg entrant (en bleu) et sortant (en rouge). Les processus biologiques sont représentés par
le recyclage des nutriments par les processus de dégradation de la matière organique et le
prélèvement racinaire en couleur noire.

des apports et des pertes de ce dernier dans la zone critique étudiée et qui sont schématisés

dans la figure (2.18).

FluxMg = FluxMg
In −FluxMg

Out (2.14)

Le flux de Mg entrant dans un écosystème provient des apports atmosphériques par

dépôts associés aux apports provenant de l’altération chimique des roches. Nous rappelons
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que l’altération chimique des roches est la source primaire des nutriments dans les sols.

FluxMg
In = FluxMg

atmosphére +FluxMg
altération (2.15)

Par ailleurs, le Mg peut être immobilisé par la biomasse aérienne et non restitué au sol.

Il est noté FluxMg
immobilis−Plante et il est associé à des pertes par drainage en bas du profil du

sol étudié.

FluxMg
Out = FluxMg

immobilisé−Plante +FluxMg
Drainage (2.16)

FluxMg = FluxMg
atmosphére +FluxMg

altération− (FluxMg
immobilisé−Plantes +FluxMg

Drainage) (2.17)

Cette méthode a longtemps été utilisée pour étudier la dynamique de la quantité des

nutriments dans les sols sur des zones critiques à différentes échelles allant de la placette

forestière au bassin versant (Bormann et al., 1967 ; Boyle et al. 1973 ; Norton and Young

1976 ; Swank and Douglass 1977 ; Likens et al. 1977 ; Henderson et al., 1978 ; Lowrance

et al., 1983 ; Timmer et al., 1983 ; Binkley et al., 1987 ; Bruijnzeel 1991 ; Bonneau et al.,

1995 ; Lesack et al., 1996 ; Hornbeck et al., 1997 ; Sverdrup et al., 1998 ; Johnson and Todd

1998 ; Dambrine et al. 2000 ; Watmough et al., 2003 ; Laclau et al., 2005 ; Sverdrup et al.,

2006 ; Akelsson et al., 2007 ; Brumme et al. 2009 ; Van der Heijden et al. 2011).

Ces études ont montré qu’il est possible de retracer le cycle biogéochimique du Mg en

utilisant des méthodes dites conventionnelles e.g Bailey et al., 2005 ; Watmough et al.,

2005 ; Warby et al., 2007 ; Bedison et al., 2010 ; Van der Heijden et al., 2011 ; Jonard et

al., 2012. De plus, l’étude des bilans de masse des nutriments sur une période de temps

(chrono-séquence) permet de suivre l’évolution de la fertilité des sols comme le montre

la figure 2.19 de l’étude de Van der Heijden et al., 2013.
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Figure 2.19 – Les flux annuels de Mg (Kg/ha.an) étudiés par chrono-séquence sur le site
expérimental de la forêt Breuil-Chenue (Van der Heijden et al., 2013).

Cette étude quantifie les flux de Mg en pourcentage par an (%/yr) provenant des

différents processus biologiques et géochimiques à l’échelle de la forêt Breuil-Chenue

en utilisant une méthode conventionnelle associée à un traçage isotopique.

Les limites des approches conventionnelles sont liées dans un premier lieu au manque

de mesures ou estimations directes des flux des nutriments comme le Mg dans les sols, les

plantes et les roches. La mesure directe d’un flux brut de Mg provenant de l’altération des

roches reste à ce jour très difficile. De plus, cette approche ne permet pas de déterminer

l’importance d’un réservoir donné telle que l’altération des roches sur le flux de Mg

dissous dans le sol. Par conséquent, la relation entre les différents réservoirs roche, eau et

plante ne peut pas être identifiée. Enfin, la méthode conventionnelle est insuffisante pour
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l’étude du cycle biogéochimique du Mg et la difficulté majeure dans l’étude des bilans

de masse des nutriments par cette approche, réside dans la mesure d’une petite différence

alors que la variabilité spatiale est largement plus forte.

L’utilisation des méthodes conventionnelles est un outil essentiel à l’étude du cycle

biogéochimique du Mg à l’échelle d’une zone critique. Les limites de ses méthodes

peuvent être comblées en utilisant la signature isotopique du Mg afin de retracer la

contribution des différents processus biogéochimiques sur le cycle du Mg (e.g. Van der

Heijden et al., 2013). Dans le chapitre 6 de ce manuscrit portant sur l’étude du cycle

biogéochimique duMg à l’échelle d’un bassin versant (> 400 km2) à Taïwan, une approche

isotopique associée à ses méthodes conventionnelles de calcul des flux va être utilisée afin

de retracer les interactions des processus biologiques et géochimiques sur le cycle du Mg.
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Chapitre 3

Objets d’étude

Dans le cadre de cette étude nous avons analysé des échantillons d’eau provenant de la

rivière du Liwu drainant le bassin versant du Liwu à Taïwan (figure 3.1) et de trois localités

différentes dans le sud-ouest des Alpes de la Nouvelle Zélande soient : les bassins versants

Haremare Creek et Gaunt Creek et une dizaine de rivières drainant les bassins versants du

sud-ouest des Alpes Néo-zélandaises (figure 3.2).

Figure 3.1 – Localisation du site d’étude Bassin versant Liwu Taïwan (Calmels et al.,
2011).
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Figure 3.2 – Localisation du site d’étude dans le sud ouest des Alpes de la Nouvelle
Zélande. En vert (A)Haremare Creek, (B)Gaunt Creek. En bleu la localisation des rivières
étudiées (modifiée d’après Emberson et al., 2016a).

Ces localités ont été stratégiquement sélectionnées pour l’étude des interactions eau,

roche et plante, intervenant dans le cycle du Mg. Ce chapitre présente en détail les

zones critiques étudiées et la stratégie adoptée afin d’atteindre les objectifs voulus. En

effet, Taïwan et la Nouvelle Zélande représentent des zones tectoniques associées à une

importante altération physique des roches. Les bassins versants des deux localités sont

caractérisés par des pentes abruptes et des glissements de terrain intenses accentués par

les fortes pluies.
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3.1 Les bassins versants du Sud Ouest des Alpes (WSA)

de la Nouvelle Zélande (NZ) :

3.1.1 Localisation et géographie de la Nouvelle Zélande :

La Nouvelle Zélande est composée de deux grandes îles principales située au Sud-

ouest de l’océan Pacifique : l’île du Nord (en maori : Te Ika a Maui) et l’île du Sud (en

maori : Te Wai Pounamu). Le pays est aussi composé de plusieurs petites îles (Antipodes,

Auckland, Chatham, les Tokelau...etc.). L’île du sud est formée par le massif des Alpes

Néo-zélandaises qui représentent l’épine dorsale de l’île. La chaine de montagne des

Alpes Néo-zélandaises atteint une altitude maximale de 3724 m au sommet de l’Aoraki

de la chaine montagneuse Mont Cook. L’île du Sud abrite aussi plusieurs autres sommets

culminant à environ 3000 m et les plaines de Canterbury. De plus, La Nouvelle Zélande

est réputée pour ses denses forêts primaires et ses grands glaciers et fjords comme Franz

Josef et Milford Sound dans l’île du Sud.

3.1.2 Paramètres géologiques et tectoniques

La Nouvelle Zélande se situe dans un contexte géodynamique très complexe de

collision entre la plaque océanique du sud ouest du Pacifique et la plaque continentale

Australienne (Walcott, 1978). La croûte océanique du Pacifique est subductée le long

des fosses de Hikurangi et Puysegur (figure 3.3) dans un mouvement à forte composante

décrochante dextre (Walcott, 1987 ; Chanier et al., 1999 ; Barnes et Nicol, 2004 ; Nicol

et Wallace 2007). Nous distinguons deux marges de subductions opposées. Au Sud, au

niveau de la fosse de Puysegur, la plaque Australienne est subductée sous la plaque du

Pacifique. Parallèlement, au Nord au niveau de la marge Kermadec - Hikurangi, la plaque

du Pacifique est subductée à son tour sous la plaque Australienne. La transition entre

ses deux marges de subduction est marquée par la collision intracontinentale oblique
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Figure 3.3 – Carte de bathymétrie mettant en évidence les limites entre la plaque
océanique et continentale en convergence. La bathymétrie varie de 0 m (violet vif) à 5000
m (rouge vif). Figure tirée de la thèse de H.Pouderoux, 2012 modifiée d’après CANZ,
1996).

le long de la faille Alpine dans l’île du sud. La reconstitution géodynamique indique

que la subduction de Hikurangi s’est initiée au Miocène inférieur ∼ 25 Ma (Beavan et

al., 2002). Depuis ∼ 10 Ma jusqu’à actuellement, la croûte continentale refermant le

plateau de Chatham Rise et le plateau de Campbell et le plateau de Challenger de la

plaqueAustralienne entre en collision oblique (Stock etMolnar, 1982). Cette configuration

entraine le reste du continent Néo-Zélandais dans une compression oblique le long de la

faille transformante dextre (Alpine) qui marque la limite de cette convergence.
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Figure 3.4 – Carte géologique de la Nouvelle Zélande formée par la subduction de la
plaque océanique du sud ouest du Pacifique et de la plaque continentale Australienne
(Source : site web de Geology and Nuclear sciences of New Zealand). Le carré rouge
représente la zone d’étude couvrant une lithologie : schiste pauvre en carbonate et quartz-
feldspath-biotite caractérisé par une minéralogie uniforme : quartz, plagioclase, biotite,
muscovite, apatite, ilménite et tourmaline (Roser et Cooper 1990).

La chaîne des Alpes du Sud s’est formée il y a 45 Ma par la subduction de la plaque

Pacifique sous la plaque Australienne. La compression intense des plaques a causé le

soulèvement de la croûte terrestre d’une épaisseur de 20 km à la surface formant la chaine

des Alpes du Sud. La surrection des Alpes est en mouvement continu avec un taux de

soulèvement de 3 à 8 mm/an au cours des 200 000 dernières années (Bull et Copper,

1986). Ce mouvement continu sollicite la rupture de plusieurs systèmes de failles, causant

d’importants tremblements de terre sur l’île. L’activité séismique est très intense dans la
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péninsule Sud, le plus récent séisme datant de 2018 avec une intensité de Mw = 6.2 sur

l’échelle de Richter.

La lithologie de la péninsule est constituée principalement de roches métamorphiques.

Ces roches datées Crétacé au Paléozoïque sont situées le long de la faille Alpine de l’île

du Sud (figure 3.4). Les roches volcaniques ont été héritées des éruptions volcaniques du

plateau de Taupo au Nord et de l’ancien arc volcanique du Sud initié au Cénozoïque par

la subduction océan-continent (Tippett et al., 1993). Les bassins sédimentaires d’avant

pays : Canterburry au sud et Hawkes Bay et Wairarapa au nord. Au niveau de la chaine

des Alpes du sud, la lithologie est relativement uniforme carbonatée et schisteuse.

3.1.3 Paramètres climatiques et hydrogéologiques

La Nouvelle Zélande est caractérisée par un climat tempéré, océanique avec une

température moyenne de ∼ 10˚C et une pluviométrie importante apportée par les vents

du nord-ouest chargés en humidité de la mer de Tasman (au Nord de l’île) (Griffiths et

McSaveney, 1983 ; Sinclair et al. 1997). Les bassins versants Néo-Zélandais reçoivent

des précipitations allant de 250 à 4000 mm/an avec une variation saisonnière très

marquée entre l’hiver et l’été. La partie Nord de l’île du Sud reçoit la plus grande

partie des précipitations (figure 3.5) contrairement au sud de l’île. Cette différence est

principalement due à la barrière orogénique formée par la chaîne de montagnes des Alpes

du Sud. En effet, la chaine de montagne constitue une barrière physique aux vents chargés

en humidité venant de la mer de Tasman. De plus, un quart de ces précipitations est sous

forme neigeuse donnant ainsi naissance à de nombreux glaciers.

Le climat et la topographie Néo-zélandaise favorisent l’abondance des ruisseaux et

des rivières dans la partie sud de l’île. Le caractère accidenté du relief dû au forçage

tectonique intense engendre de fréquents glissements de terrain (Hovius et al., 1997).
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Figure 3.5 – Figure modifiée d’après Cox et al., 2007 des précipitations annuelles de la
période 1971 - 2000 (Tait et al., 2006) de l’île sud de la Nouvelle Zélande.

Les dépôts de sédiments issus de l’érosion physique et des glissements de terrain sont

déversés et transportés par les rivières. Le réseau hydrographique de la NZ décharge

ainsi annuellement près de 70 Mt de sédiments issus de l’érosion physique (Millinan and

Farnsworth 2013).

3.1.4 Les processus de surface de la Nouvelle Zélande (NZ)

Les processus de surface de la Nouvelle Zélande ont fait l’objet de plusieurs études afin

de comprendre la relation et les interactions entre le climat, la géodynamique et leur impact

sur les processus d’érosion physique et chimique (e.g. Hovius et al., 1997 ; Jacobson et

Blum 2003 ; Cox et al., 2007, 1995 ; Moore et al., 2013 ; Larson et al., 2014 ; Emberson et

al., 2016).
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Les fortes précipitations couplées à la topographie accidentée des Alpes Néo-

zélandaises, entrainent des incisions rocheuses rapides sur les falaises fluviales des bassins

versants du sud ouest de la NZ. Ce processus engendre des glissements de terrain intenses

lors des épisodes de pluies torrentielles. Cependant, l’exhumation rocheuse est plus

intense le long du gradient métamorphique de la chaîne Alpine (Hovius et al., 1997).

De ce fait, la topographie des Alpes Néo-zélandaises est fortement contrôlée par l’érosion

physique (Koons, 1989). De plus, le taux d’érosion physique sur l’île est accentué par

l’érosion glaciaire sur l’ensemble de la péninsule (figure 3.6).

Figure 3.6 – La charge dissoute totale dans différentes localités en Nouvelle Zélande.
River : représente les grandes rivières du sud ouest de la NZ. Runoff : Ruissellement de
surface non affectée par les glissements de terrain. A(S) : Ruissellement de glissement
de terrain sur Haremare Creek. A(L) : ruissellement local du bassin Haremare Creek.
B(S) : Ruissellement de glissement de terrain sur Gaunt Creek. B(L) : ruissellement local
du bassin Gaunt Creek. C(S) : Ruissellement de glissement de terrain sur Jackson Bay.
C(L) : ruissellement local du bassin Jackson Bay (Emberson et al.2016a).
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Le taux d’érosion physique sur les bassins versants du Sud ouest des Alpes Néo-

zélandaises est∼ 9±4 mm.an−1 (Emberson et al., 2016a). Cette érosion physique qui est

principalement contrôlée par les glissements de terrain (Emberson et al., 2016a) favorise

à son tour les processus d’altération chimique des roches. La distribution et l’évolution

des glissements de terrain est largement surveillée par les photos aériennes depuis 1935

(Hovius et al., 1997).

Figure 3.7 – Charge solide totale dissoute (µmol/l) mesurée en fonction du volume
normalisé des glissements de terrain d’après Emberson et al., 2016a dans les rivières de
la Nouvelle Zélande. Les symboles carrés représentent des rivières drainant des glaciers.
Le trait en pointillé représente la courbe de tendance suivant l’équation TDSmodern.

La cartographie des glissements sur Landsat 8 a recensé environ 4500 glissements sur

une surface de 2500 km2. Ce phénomène est dû à des mouvements gravitationnels des sols

sur les pentes abruptes sous l’effet de la sismicité de la région. Les surfaces affectées par

les glissements de terrain peuvent atteindre de 100 à 106 m2 (Emberson et al., 2016a). La
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mobilisation intense desmatériaux fraichement érodés joue un rôle important sur la chimie

des rivières drainant les bassins versants affectés par les glissements de terrain (figure 3.7).

Des études récentes sur l’influence des glissements de terrain sur la chimie des solutés

(Jacobson et al., 2003 ; Emberson et al., 2016a), montrent que la charge solide dissoute

(TDS) dans les rivières est affectée par le volume normalisé (LSnorm) des glissements de

terrain qu’elles drainent (Emberson et al., 2016a).

3.1.5 Site d’étude : Sud ouest des Alpes (WSA) de laNouvelle Zélande

(NZ)

Afin d’étudier le cycle biogéochimique du Mg, nous avons choisi d’étudier les bassins

versants du sud ouest des Alpes qui représentent un parfait exemple d’une zone critique.

En effet, la combinaison des paramètres climatiques et tectoniques fait de ces bassins

versants un lieu d’interaction idéale de la lithosphère, la biosphère et l’hydrosphère avec

un apport anthropique restreint. L’altération physique des roches est intensifiée par les

glissements de terrain et les fortes précipitations. La lithologie des bassins versants du

sud ouest des Alpes est composée de schistes pauvres en carbonate et quartz-feldspath-

biotite caractérisés par une minéralogie uniforme : quartz, plagioclase, biotite, muscovite,

apatite, ilménite et tourmaline (Roser et Cooper 1990) comme le montre la figure (3.8).

Nous avons étudié trois types d’échantillons bien distincts : les larges rivières, les

eaux d’infiltration des glissements de terrain et les eaux de ruissellement de surface non

affectées par les glissements de terrain. L’étude des processus biologiques s’est portée

sur deux localités : les bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek situés dans le

sud ouest des Alpes de la Nouvelle Zélande. Le choix de ces bassins versants est dû en

premier lieu à la disponibilité d’échantillonnage des eaux avec glissement de terrain et

sans glissement de terrain sur un même bassin versant. En effet, l’échantillonnage est

difficile par endroit, voir impossible dans certaines zones soumises aux forts glissements
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Figure 3.8 – (a) Représentation de la situation tectonique de l’île du Sud de la Nouvelle
Zélande. (b) La carte géologique de la zone d’étude (WSA) qui montre les lithologies
drainées par Haremare Creek, Gaunt Creek et les rivières étudiées. La faille Alpine est
représentée par le trait orange (Schuck et al., 2019).

de terrain. L’échantillonnage a consisté à restreindre l’effet de la variation lithologique sur

la chimie des solutés collectés. De plus, l’âge des glissements de terrain sur les bassins

versants Haremare Creek (∼ 10 ans) et Gaunte Creek (∼ 1 ans) est différent, ce qui permet

d’ajouter une contrainte temporelle à notre étude.

L’objectif principal mené sur ce site d’étude est donc d’évaluer l’importance des

processus biologiques comme le prélèvement racinaire des nutriments par les plantes sur
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Figure 3.9 – Image illustrant les glissements de terrain échantillonnés sur les bassins
versants Néo-zélandais Haremare Creek et Gaunt Creek (Emberson et al., 2016a). A
droite, image des eaux drainant une surface sans végétation (prélèvement racinaire quasi
nul) sur le bassin Haremare Creek. La présence de troncs d’arbres et de morceaux de
bois met en évidence les processus de dégradation de la matière organique sur les zones
affectées par le glissement de terrain sur les deux bassins Haremare et Gaunt Creek. A
gauche, 3 escarpements de glissement de terrain. L’un, ancien en jaune, recolonisé par la
forêt. Un autre plus récent, en arrière plan, colonisé par des herbes et un glissement de
terrain actif (en bloc en premier plan).

le cycle du Mg dans un contexte d’érosion physique intense. La stratégie appliquée sur

ces deux sites pour atteindre l’objectif de cette étude consiste à comparer la composition

élémentaire et isotopique des eaux de ruissellement de surface sans glissement de terrain

et les eaux d’infiltration profonde d’un glissement de terrain. En effet, la comparaison

entre ces deux types de ruissellement peut nous permettre d’évaluer l’impact du pompage

biologique dans les deux bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek. Lors des

glissements de terrain, une intense érosion physique est mise en place et la présence des

plantes dans un tel contexte est quasi impossible (figure 3.9). Or, sur le même bassin, nous

trouvons des zones sans glissement de terrain avec un ruissellement de surface important
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lors des épisodes de pluies. Lorsque l’érosion physique est absente, la végétation est très

présente dans les deux bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek.

Nous avons procédé à la comparaison de la chimie élémentaire et isotopique des

eaux sans glissement de terrain (présence de la végétation) et avec glissement de terrain

(absence totale de végétation). Par ailleurs, dans le contexte d’une érosion physique

intense, la dégradation de la matière organique est à son tour intensifiée (figure 3.9 à

droite). Par conséquent, cette comparaison nous permet d’évaluer l’impact du pompage

biologique et la dégradation de la matière organique sur le cycle biogéochimique du Mg

à l’échelle de Haremare Creek et Gaunt Creek.

L’étude de la composition élémentaire et isotopique d’une dizaine de grandes rivières

drainant différents bassins du sud-ouest des Alpes Néo-zélandaises nous permet de mieux

contraindre les processus biologiques et lithologiques contrôlant la chimie des rivières et

par conséquent, le cycle biogéochimique du Mg à l’échelle des bassins versants du sud

ouest des Alpes de NZ.
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3.2 Bassin versant du Liwu à Taïwan

3.2.1 Localisation et géographie

Le second site d’étude se porte sur le bassin versant du Liwu à Taïwan. L’île de Taïwan

est située au large de la côte sud-est du continent asiatique (121.5˚E - 24˚N), délimitée par

la mer de Chine du Sud à l’ouest et l’océan Pacifique à l’est. Taïwan est caractérisée par une

longueur de 394 km et jusqu’à 144 km de largeur. L’île est constituée en majeure partie de

chaînes de montagnes actives qui s’étendent du Nord au Sud. 63% de la superficie totale

de l’île est occupée par des chaînes de montagnes. Nous y trouvons trois grandes chaînes

montagneuses soit : la chaîne de Hsüehshan, Yushan, Alishan et dont le plus haut sommet

sur la chaine de Yushan atteint 3997m. Le paysage accidenté de la péninsule se caractérise

par des falaises avec des pentes abruptes en bordure du littoral et des plaines alluviales

qui s’entendent à l’ouest. Située sur un arc volcanique, l’île est sujette à d’importants

tremblements de terre.

Par ailleurs, La péninsule est recouverte à 55% de denses forêts tropicales recélant

environ 3800 espèces végétales. Cette biodiversité importante est due à l’humidité du

climat subtropical (source Government information office - GIO). En altitude, nous

rencontrons des arbres géants de plus 30m de hauteur, composés principalement des Pins

et des chênes. L’île est aussi réputée par son agriculture diversifiée.

3.2.2 Paramètres géologiques et tectoniques

Taïwan se situe dans un contexte géodynamique très complexe, positionné dans la

continuité de deux subductions opposées de deux plaques tectoniques (Biq, 1971, 1972 ;

Chai, 1972 ; Suppe, 1984). À l’est de Taïwan, le long de la fosse de Ryukyu, la plaque

asiatique est subductée sous la plaque océanique de la mer des Philippines. Au Sud, c’est

l’opposé au niveau de la subduction de Manille de l’arc Luzon porté par la plaque de
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Figure 3.10 – Carte de la configuration géodynamique de Taïwan, formé par la
compression active de la plaque Eurasiatique et la plaque de la mer des Philippines le
long de la fosse de Ryukyu à l’est et la subduction de Manille au Sud (Ho et al., 1986 ;
Chen et al., 2000).

la Mer des Philippines sous la plaque Eurasiatique (figure 3.10). La collision a débuté

vers ∼12 Ma, avec un changement de direction de convergence de NNW vers WNW à

environ ∼5 Ma (Chai, 1972 ; Suppe, 1984 ; Angelier, 1986 ; Ho, 1986 ; Angelier, 1990 ;

Teng, 1990) entraînant une déformation accrue de la marge continentale et l’émergence

de l’orogenèse de Taïwan (Teng et al., 1990). Au cénozoïque, une chaîne de montagnes

active s’est formée lors de la compression tectonique de l’arc volcanique de Luzon, sur

la plaque de la mer des Philippines dans la marge continentale asiatique (figure 3.11).

La vallée longitudinale marque la suture actuelle entre les deux plaques. La déformation
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active est intense et se révèle par les forts séismes qui secouent régulièrement l’île. De plus,

l’orogenèse des chaînes de montagnes au cours des∼5 Ma entraine un taux d’exhumation

des roches allant jusqu’à 10 mm/an (Dadson et al., 2003).

Figure 3.11 – La figure illustre la situation tectonique de l’île à la limite de convergence de
la plaque océanique de la mer des Philippines et de l’arc volcanique Luzon (Sibuet et al.,
2004). L’orientation des failles limitant le bassin par rapport à un vecteur de convergence
(8.3cm/an) vers 49˚N (Yu et al., 1997).

La structure géologique de l’île de Taïwan se distingue par différents domaines

structuraux. Nous trouvons à l’ouest de l’île, la plaine côtière qui constitue le bassin avant

pays de la chaîne de collision. La plaine est composée des îles basaltiques pléistocènes

de Penghu et des deux socles Kuanyin et Peikang. Cette plaine est avoisinée de la

structure Wester Foothills qui forme un premier piémont de la chaîne principalement

composée de sédiments du Tertiaire supérieur et du Quaternaire récent remaniés au cours

de la déformation (figure 3.12). Ces deux parties sont caractérisées par plusieurs plis et
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Figure 3.12 – Carte géologique de Taïwan (d’après C.H Chen et al. 2000 et Teng et al.,
2004). Le cercle rouge délimite la zone d’étude : le bassin versant du Liwu.

chevauchements du Miocène au Pliocène et de plusieurs failles inverses. La plus célèbre

étant la faille de Chelungpu qui a été à l’origine du séisme de Chi-Chi en 1999 avec une

amplitude de Mw = 7.6, causant 2500 morts (Shin et Teng, 2001).

Au centre, l’île est marquée par la Chaîne Centrale de direction NNE/SSW, caractérisée

par un noyau métamorphique recouvert des dépôts cénozoïques d’une épaisseur de ∼ 10

km. La Chaîne Centrale est formée d’un prisme d’accrétion océanique daté du Miocène

composé d’unités sédimentaires et d’une chaîne interne métamorphique de l’Èocène au

Paléozoïque. Cette unité est délimitée par deux grandes discontinuités : la faille Lishan à
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Figure 3.13 – (A) Carte des températures moyennes annuelles du Taïwan. (B) carte des
précipitations moyennes annuelles à Taïwan (Chi-Chien Kuo et al., 2017).

l’est et la faille Chiuchih à l’ouest. À l’est, nous trouvons la chaîne Côtière composée de

roches volcaniques et des sédiments datant du Néogène (figure 3.12).

3.2.3 Paramètres climatiques et hydrogéologiques

Le climat de Taïwan est subtropical au nord et tropical au sud, avec des pluies

très abondantes durant les périodes de mousson d’été et les épisodes de typhons. Les

précipitations moyennes annuelles atteignent ∼ 2.5 m/an (Water Resources Agency of

Taïwan). De par sa situation géographique, l’île est souvent touchée par des typhons

durant la période de juillet à octobre, principalement sur le versant sud de l’archipel. Par

conséquent, les hautes altitudes reçoivent un taux de précipitation plus élevé∼ 6m/an que

les plaines ∼ 1.5 m/an (figure 3.13). Une partie de ces précipitations est due aussi, en

grande partie, à des tempêtes tropicales du Pacifique.

Le réseau hydrologique de l’île se caractérise par environ 129 rivières (Water Resources

Agency WRA) à écoulement rapide en saison des pluies mais à la limite de la sécheresse
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en saison sèche. Le débit des rivières atteint jusqu’à 10 000 m3/s pendant les épisodes

de typhon et de fortes précipitations (Lee et al., 2006). L’écoulement rapide des rivières

Taïwanaises est dû à leur longueurs réduites et aux pentes raides des falaises. Le plus long

fleuve de l’île est le fleuve du Choshui qui mesure 186km avec une pente de 1/55. Les

bassins versants Taïwanais subissent d’intenses glissements de terrain à cause de l’activité

tectonique. Les rivières de Taïwan transportent le matériel érodé sous forme dissoute ou en

suspension. Nous comptons plusieurs nappes phréatiques sur l’île situées dans des bassins

souterrains comme le bassin versant Taipei. La réserve en eau souterraine est estimée à

51 × 108 m3 en moyenne dans les plaines côtières et de 145 × 108 m3 dans le substrat

rocheux (Water Ressources Council).

3.2.4 Les processus de surface de Taïwan

L’érosion physique dans la péninsule de Taïwan est contrôlée par l’intensité du

ruissellement de surface et la géodynamique de l’île (Dadson et al. 2003). Les glissements

de terrain sont favorisés par les précipitations ∼ 2.5m/an et la tectonique active avec un

taux d’exhumation de 5 à 7 mm/an lié au soulèvement continu des chaînes de montagne

(Liu et al., 1982). Par conséquent, le substrat rocheux sollicité lors des glissements est

transporté par les rivières et le ruissellement de surface jusqu’à l’océan (figure 3.14).

Taïwan a déversé environ 384 Mt/an de sédiments vers l’océan pacifique durant la période

de 1970 à 1999. Ce flux représente 1.9% de la charge sédimentaire globale versée par les

rivières mondiales dans les océans (Milliman et al., 1992).

L’érosion est plus intense dans le sud-ouest de l’île mais aussi dans l’est de la chaîne

de montagne centrale marquée par l’érosion du noyau métamorphique avec un taux ∼ 6

mm/an. Des taux d’érosion allant jusqu’à∼ 60 mm/an ont été rapportés autour des failles

de chevauchement actives au sud de la ceinture de Western Foothills. Par ailleurs, le nord

et l’ouest de Taïwan ont des taux d’érosion plus faibles 1 à 4 mm/an comme le montre la

105



Chapitre 3. Objets d’étude

figure (3.14) de Dadson et al., 2003.

Figure 3.14 – Estimation des taux d’érosion sur l’ensemble de Taïwan, figure modifiée
d’après Dadson et al., 2003. L’estimation est basée sur les observations de la charge
sédimentaire. Les flèches noires indiquent le flux annuel moyen de sédiment en suspension
transporté par les rivières jusqu’à l’océan.

3.2.5 Site d’étude : Liwu Taïwan

Dans le cadre de notre travail, l’étude du cycle biogéochimique du Mg s’est portée sur

le bassin versant Liwu, situé au nord-est de l’île. La combinaison de la tectonique active,

les typhons fréquents, l’intensité des précipitations, et les pentes abruptes donne lieu à
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une érosion physique rapide. Le bassin versant du Liwu (435 km2) est drainé par la rivière

Figure 3.15 – Carte géologique du bassin versant Liwu (Kuo et al., 2013). La grande
partie du bassin est composée de schistes noirs et verts et de carbonates métamorphiques
avec des gneiss et des migmatites. L’ouest du bassin est composé d’argiles, ardoises et des
filons de grès quartzeux. Les échantillons ont été collectés en amont de la station Lushui
gauging (carré rouge) (Calmels et al., 2011).

du Liwu avec un débit moyen de ruissellement spécifique de 2400 mm/an. La décharge

horaire varie de 6 m3/s à un maximum de 3760 m3/s mesurée par WRA depuis 1970

(Water Resources Agency WRA). La lithologie du bassin est relativement uniforme et se

compose de roches méta-sédimentaires provenant d’une marge continentale passive (Lan

et al., 2002) soumise à des faciès amphiboliques (Mésozoïque) et des faciès de schistes
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verts métamorphiques (Plio-Pléistocène) comme lemontre la figure 3.15 (Lan et al., 2002 ;

Lo et Onstott, 1995).

Le bassin est situé dans le parc national Taroko et il est en grande partie couvert par une

dense forêt tropicale. Ce bassin est intéressent car il représente une zone critique avec une

interaction des différents réservoirs roche-eau-plante avec apport anthropique minimal.

Dans cette partie, nous avons étudié la chimie de la rivière Liwu durant les épisodes de

fortes précipitations et de typhon afin de mettre en évidence les différentes interactions

entre le réservoir géologique et biologique. La rivière est un vecteur de transport

des éléments dissous provenant des différents processus hydrologique, biologique et

lithologique.

Figure 3.16 – Variation du rapport élémentaire Sr/Ca en fonction de Na/Ca (Calmels et
al.2011)
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Ce site a été stratégiquement choisi pour la compréhension du cycle biogéochimique

du Mg dans une zone critique à grande échelle > 100 km2 tel que le bassin versant du

Liwu. Cette étude s’est basée sur l’analyse d’un échantillonnage temporel de la rivière

Liwu, couvrant une période de 6 ans (2002 à 2008) (Calmels et al., 2011). L’étude de

Calmels et ses collaborateurs en 2011 ont montré que la chimie de Liwu est fortement

impactée par le mélange de trois pôles hydrologiques bien distincts figure (3.16). En effet,

l’analyse chimique élémentaire préalablement faite par Calmels et al. 2011 a permis de

mettre en évidence un contrôle hydrologique sur la chimie des solutés dans le Liwu. Le

diagramme de la figure 3.16 du Sr/Ca (mmol/mol) en fonction de Na/Ca (mmol/mol) de

la série temporelle étudiée montre que la composition chimique du Liwu est le résultat

d’un mélange de trois masses d’eau soit : eaux de ruissellement rapide de surface RSR,

eaux de ruissellement moins rapide SSR et des eaux profondes DG. La contribution de

ses trois réservoir dans le Liwu a été mis en évidence dans la figure (3.17) par Calmels et

al., 2011.

Le choix de ce bassin est dû aux fortes contraintes hydrologiques sur la chimie de

la rivière. Dans le cadre de ce travail, Nous allons évaluer l’importance des différents

processus sur la chimie du Liwu et sur le cycle du Mg. Pour ce faire, nous allons

coupler l’approche hydrologique de Calmels et al., 2011 à une approche isotopique afin

de contraindre le cycle biogéochimique du Mg dans le Liwu.
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Figure 3.17 – Séparation hydrographique des trois circulations RSR, SSR et DG. La
circulation RSR est la plus rapide, suivi par SSR et finalement par DG (Calmels et al.,
2011).
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Méthodes analytiques

Dans ce chapitre sont présentées les méthodes analytiques et numériques utilisées pour

la mesure de la composition isotopique du Mg dans les échantillons d’eau de rivière et de

ruissellement. Le développement analytique de la mesure des rapports isotopiques de Mg

a fait l’objet de plusieurs études (Galy et al., 2001, 2003 ; Young et al., 2002 ; Teng et al.,

2007 ; Black et al., 2008 ; Bolou-Bi et al. ; 2010, 2012). Le progrès des spectromètres de

masse à multi-collection couplés à une torche à plasma (MC ICP-MS) permet de détecter

les fractionnements isotopiques du Mg avec une précision de ∼ 0.10 h.

Nous avons analysé des échantillons d’eau prélevés dans deux zones critiques : les

bassins versants du sud ouest des Alpes Néo-zélandaises et le bassin versant Liwu

à Taïwan. Les échantillons ont été collectés lors des épisodes de fortes pluies afin

d’optimiser la contribution des eaux profondes (Emberson et al., 2016, 2017 ; Calmels et

al., 2011). Les échantillons sont filtrés avec une membrane Millipore en nylon de 0.2 µm.

Une partie de l’échantillon est acidifiée avec de l’acide Nitrique HNO3 15N pour l’analyse

des cations et l’autre partie est non acidifiée pour l’analyse des anions. Les échantillons

sont stockés dans des bouteilles en Téflon hermétiquement fermées.
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4.1 La mesure de la composition isotopique du Mg

Avant de mesurer les rapports isotopiques du Mg (25Mg/24Mg et 26Mg/24Mg) au

MC ICP-MS un traitement chimique des échantillons est nécessaire afin d’éliminer les

interférences liées à la matrice (Galy et al., 2001). Le traitement chimique des échantillons

consiste à séparer le Mg des autres éléments par chromatographie ionique dans un

environnement contrôlé (salle blanche). Nous avons utilisé les échantillons acidifiés

réservés à l’analyse des cations. La composition chimique élémentaire de ses échantillons

sélectionnés avait été préalablement mesurée par ICP-AES par Calmels et al., 2011 pour

les échantillons prélevés au Liwu Taïwan , et par Emberson et al., 2016 et 2017 pour les

échantillons prélevés dans le sud-ouest des Alpes de la Nouvelle Zélande. Ces données

sont reportées dans les tableaux en annexe.

4.1.1 Séparation chimique du Mg par Chromatographie ionique

La séparation du Mg a été réalisée en utilisant la chromatographie ionique avec la

résine échangeuse d’ions Biorad AG50-X12. Des étapes préliminaires sont détaillées ci-

dessous avant de procéder à l’élution du Mg.

1-Préparation des échantillons : les échantillons sont évaporés sur une plaque

chauffante à 80˚C dans des béchers en Téflon. Une fois les échantillons secs, ils sont

dissous dans 200 µl d’acide chlorhydrique HCl 0.4 N et remis sur plaque chauffante à

80˚C pendant 1 heure (béchers fermés) et pendant 30 min en machine à Ultrason pour une

dissolution optimale des éléments chimiques.

2- Les standards chimiques : au cours de l’élution du Mg un rendement de ∼ 100%

est capitale (Chang et al., 2003). En effet, l’utilisation de la résine échangeuse d’ions

est susceptible d’introduire un fractionnement isotopique du Mg lors de l’élution. Dans

le cadre de notre étude, nous avons renforcé le procédé analytique par l’utilisation de
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standards chimiques afin de prévenir le fractionnement isotopique lors de la procédure de

séparation chimique du Mg.

Les compositions chimiques des eaux minérales Volvic et Contrex sont idéales pour

notre cas d’étude. La composition chimique de la Volvic est très similaire à la composition

chimique des eaux collectées dans les zones critiques étudiées. La composition chimique

très sulfatée de la Contrex est similaire à la composition chimique des eaux du Liwu. La

Volvic est une eau minérale issue d’une source drainant des terrains volcaniques dans

le département de Put-de-Dôme dans la région Auvergne-Rhône-Alpes (France). Tandis

que la Contrex est une eau minérale sulfatée et calcique collectée dans le département

des Vosges (France). La différence entre la composition chimique des matrices des

deux standards Volvic et Contrex (Tableau 4.1) représente un atout important dans le

développement du protocole chimique de séparation du Mg.

Table 4.1 – Composition chimique des standards Volvic et Contrex
Composition [mg/l] Volvic Contrex
Cl 15 -
Si 32 -
Mg 8 74.5
K 6 2.8
Na 12 9.4
Ca 12 468
SO4 9 1121
HCO3 74 372

L’utilisation de ces standards nous permet de surveiller la dégradation de la résine

Biorad AG50-X12 au cours du temps et les éventuels fractionnements internes qui

peuvent survenir lors du protocole d’élution. La composition isotopique de la Volvic

notée δ26MgVolvic
∼=−0.3h (Tipper et al., 2006) est proche de la composition isotopique

moyenne des roches silicatées par le fait que l’eau minérale Volvic draine des roches
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Table 4.2 – Lavage des résines Biorad AG50-X12 et Biorad AG1X8 avant la séparation
chimique du Mg par élution

Lavage Biorad AG50-X12 Lavage Biorad AG1X8
Wash 10 ml HCl 6N Wash 10 ml HCl 9N
Wash 10 ml H2O MQ Wash 10 ml H2O MQ
Wash 5 ml HCl 6N Wash 5 ml HCl 9N
Wash 5 ml H2O MQ Wash 5 ml H2O MQ

volcaniques. Par ailleurs, la composition isotopique de la Contrex est de ∼= −1.3(h),

proche de la composition isotopique des eaux drainant des roches carbonatées.

Préparation des colonnes : la résine Biorad AG50-X12 est préalablement lavée avec

de l’acide Chlorhydrique HCl 6N alterné avec de l’eau ultra pure Milli-Q à 18 Ω comme

détailler dans le tableau 4.2. Le développement de la chimie de séparation du Mg dissous

dans les eaux a fait l’objet de plusieurs études (Galy et al., 2002, Tipper et al., 2010). Le

protocole suivi dans notre étude consiste à utiliser un volume de 1 ml de résine cationique

AG50-X12 chargée dans une colonne en Téflon de diamètre de 0.5 cm préalablement

lavée suivant la description du tableau 4.2. Les colonnes sont chargées avec 5000 ng de

Mg dissous, dans un volume de 200 µl afin d’éviter la saturation des groupes fonctionnels

de la résine AG50-X12. La calibration des colonnes et le protocole chimique de séparation

ont été validés en utilisant des géo-standards synthétiques développés au sein même du

laboratoire CRPG (Nancy, France), associés aux standards chimiques Volvic et Contrex.

3. Élution du Mg

La solution mono-élémentaire du Mg est obtenue par la méthode de séparation

chromatographique par élution sur résine échangeuse d’ions. La séparation du Mg des

éléments de la matrice est réalisée par élution sur trois colonnes chargées de résine
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cationique Biorad AG50-X12, exceptionnellement, une première séparation sur la résine

anionique Biorad AG1-X8 est utilisée en cas de présence de Fe sous forme de Fe2+ et

Fe3+ dans les échantillons analysés. La présence de fer interfère avec le Mg lors de

l’élution et introduit un fractionnement des isotopes de Mg. La résine Biorad AG50-X12

est caractérisée par des radicaux organiques ionisés qui retiennent les différents éléments

chimiques Na, K, Ca et Mg dissous. Les éléments sont récupérés progressivement. Le

Mg est récupéré aprés 50ml d’élution en HCl 0.4 N, avec 14ml de HCl 1N sur les deux

premières colonnes et 2ml de HCl 6N sur la troisième colonne. La séparation finale du

Mg des éléments de la matrice est réalisée par élution successive sur les trois colonnes.

Table 4.3 – Protocole d’élution du Mg sur trois colonnes de résine AG50-X12.

Colonne 1
Resine AG50-X12
Volume 1 ml
Diamètre 0.5 cm
Acide HCl 0.4N
Volume échantillons chargé 200µl HCl 0.4N
Lavage échantillons 2 × 200µl HCl 0.4N

2 × 500µl HCl 0.4N
Élution Na+K 50ml HCl 0.4N
Collecté Mg 14 ml HCl 1N

Colonne 2
Resine AG50-X12
Volume 1 ml
Diamètre 0.5 cm
Acide HCl 0.4N
Volume échantillons chargé 200µl HCl 0.4N
Lavage échantillons 2 × 200µl HCl 0.4N

2 × 500µl HCl 0.4N
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Élution Na+K 50ml HCl 0.4N
Collecté Mg 14 ml HCl 1N

Colonne 3
Resine AG50-X12
Volume 1 ml
Diamètre 0.5 cm
Acide HCl 0.4N
Volume échantillons chargé 200µl HCl 0.4N
Lavage échantillons 2 × 200µl HCl 0.4N

2 × 500µl HCl 0.4N
Élution Na+K 50ml HCl 0.4N
Collecté Mg 2 ml HCl 6N

4.1.2 Mesure des rapports isotopiques du Mg par MC ICP-MS

Les rapports isotopiques
25Mg
24Mg

et
26Mg
24Mg

sont mesurés par le Spectromètre de Masse

multi-collection à source Plasma à couplage inductif Neptune Plus MC ICP-MS au CRPG

Nancy figure (4.1), pour une meilleure reproductibilité et une haute précision des mesures.

Le MC ICP-MS offre plusieurs avantages comme la sensibilité de l’analyse (basses

concentrations) et la mesure simultanée des trois isotopes 24Mg, 25Mg et 26Mg grâce à la

multi-collection des cages de faraday.

La solution mono élémentaire du Mg obtenue des échantillons étudiés, est reprise

dans de l’acide Nitrique HNO3 2% dans des béchers de téflon et diluée à 600 ppb. Les

échantillons sont introduits dans le MC ICP-MS sous forme d’aérosol produit par un

nébuliseur. Les aérosols arrivent dans le dessolvateur Apex-HF qui est chauffé à 160˚C

pour sécher et éliminer les interférences des hydrures sur le signal au cours de l’analyse

(exemple 26MgH+) (Young et al., 2004). Á la sortie de l’Apex, l’échantillon sec est ionisé

par le plasma d’Argon à une température de 7000 ˚K pour former des ions libres.
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Figure 4.1 – Schématisation simplifiée d’unMC ICP-MS (www.thermofisher.com) utilisé
pour lesmesures des compositions isotopiques duMgNeptune Plus basé auCRPG,Nancy.

Les atomes ionisés sont accélérés sous vide par un champs électrostatique. Le faisceau

d’ions est focalisé à travers une série de cônes avant d’atteindre la fente d’entrée dumodule

ESA. L’ionisation génère un faisceau d’ions avec un large spectre d’énergie cinétique. Un

secteur électrostatique dans (ESA) permet de filtrer les ions en énergie. Les ions sont

en premier lieu déviés en fonction de leur énergie cinétique. En sortie, nous obtenons

des ions avec une énergie cinétique similaire, optimisant la séparation secondaire en

fonction du rapport masse/charge dans le secteur magnétique. Une fois filtrés dans la partie

magnétique, les ions sont collectés par les cages de faraday.

Les rapports isotopiques duMg sont mesurés suivant la technique du standard braketing

(Galy et al., 2001) qui consiste à faire une mesure du standard (DSM3) - une mesure de

l’échantillon - une mesure du standard (DSM3). Le δxMg (x=25 ou 26) de l’échantillon

est donc calculé par rapport au standard de référence soit dans le cas du Mg le DSM3
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(Dead Sea Metal) (Galy et al., 2003) suivant l’équation ci-dessous :

δ
xMgDSM3(h) =

(
xMg

24Mg
)Sample

(
xMg

24Mg
)DSM3

−1

×1000 (4.1)

x= 25 ou 26

Cette technique nous permet de corriger les erreurs instrumentales dues au fractionne-

ment isotopique interne de la machine αinstru. De plus, un autre standard Cambridge 1 a

été utilisé pour évaluer la précision des mesures associé au DSM3. Le Cambridge 1 a une

composition isotopique stable -2.60 h (e.g : Tipper et al., 2006, 2010).

Figure 4.2 – Mesures des standards Cambridge 1 et DSM3 par MC ICP-MS pour
l’ensemble de cette étude.
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Table 4.4 – Validation du protocole de séparation duMg par chromatographie en utilisant
les standards Volvic et Contrex.

Standard δ26Mg 2σext δ25Mg 2σext ∆25Mg’ 2σext N

Volvic(h) -0.32 0.12 -0.159 0.066 0.006 0.031 33

Contrex (h) -1.38 0.14 -0.718 0.038 0.001 0.021 13

Volvic (h) (Tipper et al., 2006) -0.31 0.11 -0.16 0.07 0.00 0.02 4

4.2 Précision et justesse des mesures

La validation du protocole de séparation chimique du Mg suivi au cours de cette étude

a été effectuée en utilisant deux standards chimiques Volvic et Contrex (tableau 4.4). Les

valeurs obtenues pour la Volvic, le DSM3 et Cambridge sont très proches à celles déjà

obtenues dans la littérature comme le montre le tableau (4.5). Par ailleurs, la précision

des mesures isotopiques par MC ICP-MS a été validée par les mesures des deux standards

DSM3 et Cambridge1 comme le montre figure (4.2). Le DSM3 a été mesuré 289 fois avec

une précision moyenne de 2σext =± 0.10. Le Cambridge1 a été mesuré 221 fois avec une

précision moyenne de±0.14. La Contrex a été mesurée à -1.38± 0.14 h sur 13 réplicas.

Cependant, la Volvic a été mesurée à -0.32± 0.12 h sur 33 réplicas. Cette valeur est

similaire à la valeur déjà mesurée dans la littérature comme le montre le tableau (4.4).
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Table 4.5 – La précision des mesures isotopiques sur MC ICP-MS en comparant les
mesures de notre étude aux mesures isotopiques des standards DSM3 et Cambridge 1
publiées dans la littérature

Standard δ26Mg ±2σ δ25Mg ±2σ ∆25Mg’ ±2sigma Ntime
(h) (h) (h) (h) (h) (h)

DSM3 cette étude 0.00 0.10 -0.003 0.054 -0.001 0.022 289
Galy et al., 2003 0.02 0.12 0.01 0.07 -0.02 0.02 31
Tipper et al., 2006 0.01 0.14 0.00 0.10 0.00 0.04 171
Bolou-Bi et al., 2010 0.01 0.14 0.00 0.09 -0.002 - 12
Opfergelt et al., 2012 -0.01 0.08 -0.01 0.06 - - 52
Mavromatis et al., 2013 0.00 0.03 0.00 0.02 - - 52
Lee et al., 2014 0.00 0.06 0.00 0.05 0.00 - 210

Cambridge1 cette étude -2.60 0.14 -1.330 0.375 -0.011 0.041 221
Galy et al., 2003 -2.58 0.14 -1.330 0.375 -0.011 0.041 35
Tipper et al., 2006 -2.60 0.14 -1.34 0.08 0.01 0.04 168
Bolou-Bi et al., 2010 -2.71 0.18 -1.39 0.08 0.017 - 7
Hippler et al., 2009 -2.58 0.04 -1.34 0.02 - - 56
Li et al., 2010 -2.63 0.04 -1.36 0.03 0.01 - 4
Opfergelt et al., 2012 -2.60 0.15 -1.34 0.09 - - 576
Mavromatis et al., 2013 -2.61 0.07 -1.33 0.05 - - 12

4.3 Correction des apports atmosphériques

Les apports atmosphériques peuvent jouer un rôle considérable dans la concentration

des éléments dissous dans les rivières et les ruisseaux (e.g. Emberson et al., 2017). Les

échantillons étudiés doivent être corrigés des apports atmosphériques. Cette correction

consiste à éliminer l’effet des apports de pluie pour une meilleure compréhension des

interactions biogéochimiques. Par définition, la source d’un élément chimique Xi dissous

dans les eaux collectées peut provenir de différentes sources : atmosphérique, lithologique,

biologique, hydrologique et anthropique (équation 4.2).
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XRiver = XAtmosphére +XLithologie +XBiologie +XAnthropique (4.2)

Nous notons [X ]∗ la composition chimique d’un élément Xi corrigée des apports

atmosphériques :

X∗River = XRiver−XAtmosphére (4.3)

Les corrections des apports atmosphériques pour les échantillons étudiés ont préala-

blement été faites par Emberson et al., 2017 et Calmels et al., 2011. Dans ce qui suit, nous

allons développer les méthodes appliquées par ces auteurs afin d’éliminer l’effet des ap-

ports atmosphériques. En effet en utilisant la concentration du chlore (Cl−) qui provient

principalement des eaux de pluie (équation 4.4), nous pouvons estimer la contribution de

cette dernière est comme suit :

Cl−River =Cl−Pluie (4.4)

Xcyclic =Cl−Echantillon×
Xpluie

Cl−pluie
(4.5)

1- Bassins versants du sud-ouest des Alpes de la Nouvelle Zélande : nous avons

utilisé la chimie des pluies collectées dans le bassin néo-zélandais MaiMai détaillée dans

le tableau 4.6 (Verhoeven et al., 1987) afin de corriger des apports atmosphériques dans

les bassins versants du sud-ouest de la Nouvelle Zélande (Emberson et al., 2017). Les

apports atmosphériques sont évalués en moyenne à 4 % pour le K et de 5 % pour le Mg

dans les différents types d’échantillons d’eau étudiés.

2- Bassin versant Liwu Taïwan : les apports atmosphériques dans ce bassin versant

ont été estimés en utilisant la chimie des pluies collectées dans les hauteurs de Taroko

Park à Piluchi en 2007 détaillée dans le tableau 4.7 (Calmels et al., 2011). Cependant, les
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Table 4.6 – La composition chimique de la pluie pondérée au volume moyen sur le bassin
MaiMai en µmol.l−1 (Emberson et al., 2016 ; Verhoeven et al., 1987)

Bassin MaiMai Cl− K+ Mg+2

µeq.l−1 28 2 1.2

apports atmosphériques semblent avoir un impact très minime sur la chimie des solutés

de la rivière du Liwu. La contribution de la pluie est estimée à 1.1% pour le Ca, 1.5%

pour le Mg, 3.1% pour le K, 7.5% sur le SO4 et négligeable pour le Na et Sr. Les

précipitations contribuent d’environ 0.9 à 3.1% seulement aux solides totaux dissous dans

le Liwu (Calmels et al., 2011). Par conséquent, nous avons choisi de négliger les apports

atmosphériques en raison de leur impact très minime sur l’ensemble des concentrations

éléments chimiques contenus dans le Liwu.

Table 4.7 – La composition chimique de la pluie échantillonnée à Liwu et à Piluchi en
µmol/l (Calmels et al., 2011)

Sample Type Na+ Mg2+ K+ Ca2+ Cl− SO2−
4

Rain 10/2007 Typhoon rainwater 1.04 0.74 0.52 4.30 1.54 1.60
Rain at Piluchi Annual average 4.17 2.88 1.10 6.88 5.83 12.88
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Les processus biologiques dans une

zone critique : La signature isotopique

du Mg dans les bassins versants du

Sud-Ouest des Alpes (WSA) de Nouvelle

Zélande (NZ)

L’étude des processus biologiques à l’échelle d’une zone critique est un sujet très

largement débattu par la communauté scientifique (Bolou-Bi et al., 2012 ; Uhlig et al.,

2018). La zone critique est définie comme le foyer des interactions biogéochimiques sous

l’effet des facteurs climatiques et tectoniques. Dans ce chapitre, nous allons étudier le

cycle biogéochimique du Mg dans les bassins versants du Sud ouest des Alpes (WSA)

Néo-zélandaises (NZ) dans le contexte d’une érosion physique intense. L’utilisation des

isotopes stables du Mg s’est avérée un traceur efficace des processus biogéochimiques

à l’échelle d’un zone critique tels que les bassins versants du sud ouest des Alpes Néo-

zélandaises (Tipper et al., 2010 ; Bolou-Bi et al., 2012 ; Opfergelt et al., 2012 ; Chapela et
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al., 2017 ; Uhlig et al., 2018).

Le Mg est essentiel aux processus biogéochimiques à l’échelle d’une ZC, il représente

à la fois un nutriment important pour les plantes et un élément constitutif des roches

carbonatées et silicatées. Les isotopes stables du Mg (24, 25 et 26) sont fractionnés durant

les processus d’altération chimique des roches (Teng et al., 2010 ; Pogge Von Strandmann

et al., 2012 ; Liu et al., 2014) et le pompage biologique des nutriments (Black et al., 2008 ;

Bolou-Bi et al., 2010, 2012 ; Tipper et al., 2010, 2012b). Un pompage préférentiel des

isotopes lourds du Mg a été rapporté lors des processus de précipitation des minéraux

secondaires argileux mais aussi lors du pompage biologique des plantes (Wimpenny et

al., 2010 ; Bolou-Bi et al., 2010). Á l’inverse, les isotopes légers du Mg sont captés lors

de la formation des minéraux carbonatés (Galy et al., 2002 ; Mavromatis et al., 2017).

Le but principal de cette étude est de contraindre l’importance des processus

biologiques sur le cycle biogéochimique du Mg en utilisant la signature chimique

élémentaire et isotopique des échantillons d’eau collectés à l’échelle des différents bassins

versants du WSA. Différents échantillons d’eau ont été collectés comme suit :

1- Les eaux des grandes rivières du sud ouest des Alpes de la NZ qui drainent la faille

centrale de la NZ. Les différentes rivières drainent des bassins versants d’une superficie >

100 km2, soient les rivières Hokitika, Waitaha, Wanganui, Whataroa, Whaitangi, Taona,

Calary, Jacobs, Paringa et Haast situées au WSA de la NZ.

2- Les eaux d’infiltration provenant des glissements de terrain d’un volume variant entre

1.5 × 103 et 3.18 × 105 m3 sont notés « Landslide Seepage » et proviennent des bassins

versants Haremare Creek et Gaunt Creek. L’âge des glissements de terrain est d’environ

10 ans dans Haremare Creek et de 1 an dans Gaunt Creek.

124



Chapitre 5. Les processus biologiques dans une zone critique : La signature
isotopique du Mg dans les bassins versants du Sud-Ouest des Alpes (WSA) de Nouvelle

Zélande (NZ)

3- Les eaux d’infiltration non affectées par les glissements de terrain drainent une

surface < 1 km2. Ces échantillons proviennent des deux bassins versants Haremare Creek

et Gaunt Creek sont notés « Vegetated Stream ». L’échantillonnage des Vegetated Stream

et Landslide Seepage sont illustrés dans la figure 5.1.

Figure 5.1 – Illustration des échantillonnages Landslide Seepage et Vegetated Stream
dans les bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek.

Par conséquent, trois types d’échantillons bien distincts ont été analysés : Les grandes

rivières, les eaux d’infiltration provenant d’un glissement de terrain « Landslide Seepage

» et les eaux de ruissellement de surface non affectées par le glissement de terrain «

Vegetated Stream ». L’étude des glissements de terrain s’est portée sur deux localités,

les bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek. Les échantillons Landslide Seepage

et Vegetated Stream ont été simultanément prélevés sur ses deux bassins versants. Afin

de contraindre l’importance des processus biologiques sur le cycle biogéochimique

du Mg, nous nous sommes intéressés dans un premier temps à la comparaison de la

chimie élémentaire et isotopique des échantillons Landslide Seepage et Vegetated Stream.
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La comparaison entre ces deux types d’échantillons nous permet d’évaluer l’impact

des processus biologiques dans les deux bassins en limitant la variabilité lithologique

(drainage d’une lithologie similaire).

Au niveau des glissements de terrain, une intense érosion physique est mise en place

et la présence des plantes dans un tel contexte est quasi impossible, contrairement au

Vegetated Stream (sans glissement de terrain). Lorsque l’érosion physique est restreinte,

la végétation est très présente dans les deux bassins versants, impliquant un processus

de pompage biologique beaucoup plus important dans les Vegetated Stream que dans

les Landslide Seepage. Cependant, dans les zones de glissement de terrain (Landslide

Seepage) la dégradation de la matière organique est plus importante, due à la forte érosion

physique. La comparaison entre les deux zones nous permet d’évaluer l’importance des

deux processus biologiques « prélèvement et biodégradation » sur le cycle biogéochimique

du Mg à l’échelle des deux bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek. Cependant,

l’étude de la composition élémentaire et isotopique des grandes rivières drainant différents

bassins du sud-ouest des Alpes Néo-zélandaises nous permet de mieux contraindre les

processus biologiques et lithologiques associés qui contrôlent la chimie des rivières et par

conséquence le cycle biogéochimique du Mg à l’échelle de WSA de la Nouvelle Zélande.

Les bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek sont caractérisés par d’importants

glissements de terrain (Hovius et al., 1997 ; Korup et al., 2004). L’érosion physique est

intensifiée par les fortes précipitations ∼ 12m/an (Henderson et al., 1999) et l’activité

tectonique de l’île. La Nouvelle Zélande est caractérisée par une forte activité sismique

avec un taux d’exhumation d’environ 9± 4 (mm/an) au niveau de la faille Alpine (Tippett

and Kamp, 1993 ; Norris and Cooper, 2001 ; Little et al., 2005). Les glissements de terrain

duWSA de la Nouvelle Zélande exhument de grandes quantités de roches fraîches érodés.

Le substrat rocheux qui subit dans un premier temps une érosion physique par l’effet des

glissements de terrain est stocké transitoirement en tas et subit alors l’altération chimique.
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Cette altération rapide est contrôlée principalement par la dissolution des phasesminérales

les plus réactives comme la biotite et la calcite (Emberson et al., 2016a, 2017). En effet,

Emberson et al., 2017 ont rapporté dans leur étude l’importance de l’effet combiné de la

dissolution rapide des carbonates (calcite) et de la biotite sur la chimie des rivières du

WSA de la NZ.

Les glissements de terrain intenses accentuent l’altération incongruente des minéraux

labiles. Une forte corrélation existe entre le taux d’érosion physique et la vitesse

d’altération chimique des roches (Gaillardet et al., 1999 ; Riebe et al., 2001 ; Millot

et al., 2002 ; Jacobson and Blum, 2003 ; West et al., 2005, 2012 ; Li et al., 2014). Le

taux d’érosion physique module la charge dissoute apportée par les roches en altération

chimique (e.g. Hilley et al., 2010 ; Li et al., 2014). Dans le cas d’une faible érosion

physique, nous apportons une faible quantité de matériel frais à l’altération (e.g. West et

al., 2012). Cependant, lors d’une érosion intensive, la fraction de dissolution du matériel

érodé est liée à la cinétique de dissolution des différents minéraux (Stallard et al., 1987 ;

Dixon et al., 2012). L’étude d’Emberson et al., 2016a confirme ses observations à l’échelle

des bassins versants du WSA de la NZ et montre que le processus d’altération chimique

des roches peut être fortement influencée par l’âge et le volume des glissements de terrain.

De plus, la cinétique de dissolution des minéraux silicatés et carbonatés à l’échelle des

bassins versant du WSA est dominée par une dissolution incongruente et non à l’équilibre

(Emberson et al., 2017).

L’étude d’Emberson et al., 2017 s’est portée sur la chimie des grandes rivières Néo-

zélandaises et des eaux des Landslides Seepage et Vegetated Stream. Dans le cadre de

notre étude, nous avons utilisé les échantillons qu’Emberson et ses collaborateurs avaient

collectés dans le WSA de la Nouvelle Zélande. La composition chimique élémentaire de

ces échantillons avait donc été préalablement mesurée et publiée (Emberson et al., 2016a

et 2017).
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Figure 5.2 – Rapport K/Mg et Na/Mg en fonction de la charge totale dissoute (TDS) des
différents échantillons étudiés. Données modifiées d’après Emberson et al., 2017.

Les échantillons collectés dans les grandes rivières ont une charge totale dissoute (TDS)

variant entre 720 à 1550 µmol/l dans les grandes rivières comme le montre la figure (5.2)

et (5.3). Par ailleurs, les échantillons provenant des Landslide Seepage ont une charge

dissoute différente : TDSLandslide−Haremare = 1920 à 4002 µmol/l ; TDSLandslide−Gaunt =

4651 à 9867 µmol/l. Cette charge est moins importante dans les échantillons Vegetated

Stream non impactés par les glissements de terrain (TDSVegetated−Haremare =750 à 2369

µmol/l ; TDSVegetated−Gaunt = 752 à 1311 µmol/l ). Les concentrations des éléments dissous
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Figure 5.3 – Rapport Ca/Na et Sr/NA en fonction de la charge totale dissoute (TDS) des
différents échantillons étudiés. Données modifiées d’après Emberson et al., 2017. (même
légende que dans la figure 5.2).

majeurs Na, K, Mg, Ca, Si et Sr dans les échantillons de Landslide Seepage sont plus

élevées que dans les échantillons de Vegetated Stream dans les deux bassins versants

Haremare Creek et Gaunt Creek. Le Ca+2 est le cation le plus abondant dans la majorité

des échantillons étudiés, variant de 560 à 1084 µmol/l dans les Landslide Seepage de

Haremare Creek, de 1567 à 3461 µmol/l dans les Landslide Seepage de Gaunt Creek et

de 152 à 378 µmol/l dans les grandes rivières. Les concentrations du K et Mg sont plus
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importantes dans les échantillons de Landslide Seepage comparées à leurs concentrations

dans les échantillons collectés dans les Vegetated Stream. Le K est en moyenne de 115

± 42 µmol/l dans Landslide Seepage de Haremare Creek et de 302± 154 µmol/l dans

Landslide Seepage de Gaunt Creek. Idem, la concentration moyenne du Mg dans les

Landslide Seepage est de 60 ± 24 µmol/l et 221 ± 124 µmol/l dans Haremare Creek

et Gaunt Creek respectivement.

La chimie élémentaire montre une forte concentration en Ca liée à la dissolution de

la calcite métamorphique et hydrothermale (Jacobson et al., 2003 ; Chamberlain et al.,

2005). L’altération chimique des roches carbonatées a un impact important sur la chimie

des solutés duWSA (Jacobson and Blum, 2003 ; Jacobson et al., 2003 ; Moore et al., 2013)

et représente une source principale des dépôts des glissements de terrain (Emberson et

al., 2016a). Cependant, les fortes concentrations de K et Mg dans les Landslide Seepage

peuvent être liés à différents processus : 1- la dissolution rapide des phases silicatées

comme la biotite (Emberson et al., 2017) ; 2- la biodégradation de la matière organique

qui est plus intense dans les zones des glissements de terrain (Calmels et al., 2011). De

plus, la différence des concentrations du K et Mg entre les zones de glissement de terrain

(plus importante) et les zones sans glissement de terrain peut être liée aux processus de

pompage biologique des nutriments par les plantes. Une discrimination entre les processus

biologiques et lithologiques est donc nécessaire afin de mieux comprendre la chimie des

solutés dans les échantillons collectés dans le WSA.

5.1 Méthodes

Nous avons analysé les rapports isotopiques duMg des 32 échantillons d’eau collectés

dans les bassins versants du WSA de la Nouvelle Zélande. Les échantillons d’eau ont

été acidifiés avec de l’acide HNO3 (12N) avant de procéder à la séparation du Mg des

autres éléments de la matrice (Ca, Na, K, Sr,. . .Etc.) par chromatographie (solide/liquide)
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en utilisant une résine échangeuse d’ions Biorad AG50-X12 afin d’obtenir une solution

mono élémentaire de Mg. Les isotopes stables du Mg ont été analysés par le spectromètre

de masse MC ICP-MS Neptune plus au CRPG Nancy en utilisant la méthode du standard

bracketing (Galy et al., 2001). Cette méthode consiste à faire une mesure du standard

(DSM3) – une mesure de l’échantillon – une mesure du standard (DSM3). Le δxMg de

l’échantillon est calculé d’après l’équation (5.1).

δ
xMgDSM3(h) =

(
xMg

24Mg
)Sample

(
xMg

24Mg
)DSM3

−1

×1000 (5.1)

x= 25 ou 26

5.2 Résultats :

La composition isotopique (δ26Mg) des échantillons analysés varie de −1.257±

0.05h à−0.714±0.05h. La composition isotopique moyenne dans les grandes rivières

δ26MgRivers est de −0.911± 0.09h. Cette composition est similaire à la composition

isotopique des eaux de rivière déjà rapportée dans la littérature (Tipper et al., 2006 and

2008 ; Brenot et et al., 2008 ; Strandmann et al., 2008 ; Sin-Woo et al., 2013 ; Opfergelt et

al., 2014 ; Zhang et al., 2018). Dans le bassin Haremare Creek, la composition isotopique

moyenne dans les Landslide Seepage est légèrement différente de la composition

moyenne des Vegetated Stream : δ26MgLandslide−Haremare = −1.043± 0.16h comparé

au δ26MgVegetated−Haremare = −0.944± 0.11h. Cependant dans le bassin Gaunt Creek,

la signature isotopique moyenne est moins marquée : δ26MgLandslide−Gaunt = −1.179±

0.09h comparé au δ26MgVegetated−Gaunt = −1.169 ± 0.12h. La différence entre la

composition isotopique des eaux de Landslide Seepage et Vegetated Stream (avec et sans

glissement de terrain) est subtile dans les deux bassins versants avec une différence (notée

∆26Mg) plus marquée dans Haremare Creek ∆26MgHaremare
Vegetated−Landslide = −0.098h que
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dans Gaunt Creek ∆26MgGaunt
Vegetated−Landslide = +0.01h. Cependant, les eaux drainant les

zones de Vegetated Stream (non affectées par le glissement de terrain) sont plus enrichies

en isotope léger que les zones de Landslide Seepage (affectées par le glissement de terrain)

dans le bassin versant Haremare Creek.

5.3 Discussion

L’interaction des processus biogéochimiques peut jouer un rôle important sur la

chimie élémentaire et la signature isotopique du Mg à l’échelle des deux bassins versants

Haremare Creek et Gaunt Creek mais aussi à l’échelle des grands bassins versants du

sud ouest des Alpes Néo-zélandaises. Afin de contraindre l’importance des différents

processus biologiques et lithologiques, nous avons procédé à la modélisation de chaque

processus soit : la dégradation de la matière organique, le prélèvement racinaire des

plantes et l’altération rapide des phasesminérales réactives. Lamodélisation des processus

biologiques (minéralisation de la matière organique et prélèvement racinaire des plantes)

peut être discutée plus facilement en utilisant la comparaison entre les Landslide Seepage

et les Vegetated Stream dans les deux bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek

en limitant la variabilité minéralogique. Par ailleurs, la modélisation des processus

d’altération rapide peut être modélisée sur l’ensemble des bassins versants du WSA de

la NZ.

Les différents modèles sont basés sur l’utilisation de la composition isotopique du

Mg mesurée dans les bassins versants. Cet outil isotopique est corrélé avec le rapport

K/Mg (µmol/l) mesuré dans les différents échantillons. En effet, le K et le Mg sont des

nutriments essentiels pour les plantes (Raven et al., 2007) et jouent des rôles clés dans

le fonctionnement de leur cycle interne (Zhong et al., 1993 ; Tuma et al., 2004). L’étude

des processus biologiques montre une corrélation positive entre le rapport K/Mg et le
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δ26Mg des plantes (Bolou-Bi et al., 2010). Les processus de pompage biologique sont

associés à un fort pompage des nutriments comme le K et le Mg (Bolou-Bi et al., 2010) et

plus préférentiellement l’isotope lourd du Mg (26Mg) (Kitagawa et al., 2007 ; Black et al.,

2008 ; Bolou-Bi et al., 2010). Cependant, les processus de biodégradation de la matière

organique ont tendance à plus enrichir les eaux en K et Mg (e.g. Zakharova et al., 2007)

et en isotope lourd de Mg (Bolou-Bi et al., 2010).

Par ailleurs, d’autres sources de K et de Mg dans le WSA ont été rapportées par

Emberson et al., 2017. La dissolution rapide et incongruente des phases minérales

silicatées comme la biotite représente une source potentielle de K et de Mg dissous dans

le contexte érosif du WSA de la NZ. Afin de distinguer les processus biologiques et

lithologiques qui peuvent influencer la composition isotopique du Mg dans les bassins

versants des Alpes Néo-zélandaises, nous avons modélisé les trois différents processus

qui peuvent fractionner les isotopes stables du Mg.

5.3.1 Les processus biologiques

L’étude des processus biologiques se porte principalement sur les deux bassins

versants Haremare Creek et Gaunt Creek. En effet, la comparaison entre la chimie des

échantillons des Landslide Seepage et Vegetated Stream provenant de Haremare Creek

et Gaunt Creek, nous permet d’évaluer l’effet des processus de pompage biologique et

de la dégradation de la matière organique en limitant les contraintes de la variabilité

minéralogique à l’échelle des deux bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek.

La comparaison est représentée par la différence entre : 1- δ26MgLandslide−Seepage et

K/MgLandslide−Seepage qui caractérisent des zones affectées par les glissements de terrain

avec une biodégradation de la matière organique importante et sans prélèvement racinaire

et 2- δ26MgVegetated−Stream et K/MgVegetated−Stream qui caractérisent des zones non

affectées par les glissements de terrain avec une minéralisation de la matière organique
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limitée et avec un prélèvement racinaire important. La modélisation des processus

biologiques dans les bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek supporte les

hypothèses ci-dessous basées essentiellement sur les observations de terrain :

1. Une absence quasi totale des plantes et de la végétation dans les zones affectées

par les glissements de terrain, impliquant une activité biologique de pompage très

limitée, voir inexistante dans les Landslide Seepage.

2. Une dégradation de la matière organique importante dans les zones de Landslide

Seepage sous l’effet de l’érosion physique importante comparée aux zones des

Vegetated Sream.

Modélisation de la dégradation de la matière organique

Les observations de terrain rapportées par Emberson et al., 2016a montrent que la

dégradation de la matière organique est dominante dans les zones de Landslide Seepage.

La destruction de la matière organique est accentuée par l’érosion physique et le charriage

des masses de terre en mouvement. Le Mg et le K représentent des nutriments essentiels

pour les plantes. Lors de la dissolution de la matière organique, les éléments nutritifs

sont libérés et peuvent représenter des sources importantes des éléments dissous (e.g.

Zakharova et al., 2007).

Nous avons modélisé les effets de la dégradation de la matière organique sur

la biogéochimie du Mg dans les bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek

respectivement. Ce modèle est basé sur l’hypothèse d’une forte minéralisation de la

matière organique dans les Landslide Seepage. De ce fait, nous considérons que les

échantillons collectés dans les Vegetated Stream ne sont pas impactés par les processus de

minéralisation de la matière organique. Par conséquence, la différence entre les signatures

isotopiques δ26MgLandslide−Seepage et δ26MgVegetated−Stream peut être expliquer en ajoutant
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une source supplémentaire auxVegetated Stream provenant de la dégradation de lamatière

organique comme le montre l’équation (5.2).

δ
26MgDissolved = δ

26MgLitter× f Mg
Litter +δ

26MgStream× (1− f Mg
Litter) (5.2)

f Mg
Litter =

[Mg]litter

[Mg]dissous
(5.3)

[Mg]Litter : représente la concentration du Mg dans la litière. f Mg
Litter : représente la fraction

de Mg provenant de la litière.

MgDissolved = MgLitter× f Mg
Litter +MgStream(1− f Mg

Litter) (5.4)

Dans ce modèle nous avons utilisé δ26MgLitter= -1 h, -0.5h et +0.3h (Bolou-Bi et

al., 2010 ; Kimming et al., 2018) et un rapport K/MgLitter= 6.49 (Broadley et al., 2003).

Dans la figure 5.4 les courbes vertes montrent le mélange de la litière en dégradation et

les eaux de Vegetated Stream dans Haremare Creek et Gaunt Creek respectivement.

Si le processus de dégradation de la matière organique avait un effet dominant sur

le δ26MgLandslide−Seepage, les eaux des Landslide Seepage aurait un rapport K/Mg et un

δ26Mg plus élevé, comme le prédit le modèle de mélange de la figure (5.4). Contrairement,

les observations montrent que les eaux des Landslides Seepage sont plus enrichies en

isotope léger 24Mg comparées aux Vegetated Stream dans Gaunt Creek. Cependant, cette

différence est moins importante dans Haremare Creek. En conclusion, la modélisation

des processus de dégradation de la matière organique montre que ce processus n’est pas

dominant sur la signature isotopique deMg à l’échelle des deux bassins versants Haremare

Creek et Gaunt Creek.
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Figure 5.4 – Modélisation des processus biologiques dans le bassin versant Haremare
Creek et Gaunt Creek.
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Le prélèvement racinaire des plantes

Le prélèvement racinaire des plantes à l’échelle des deux bassins versants Haremare

Creek et Gaunt Creek est présent dans les zones de Vegetated Stream et quasi inexistant

dans les zones de Landslide Seepage. Afin d’étudier l’importance du processus de

prélèvement racinaire des plantes sur la biogéochimie du Mg, nous avons modélisé les

effets du prélèvement racinaire sur le rapport K/MgVegetated−Stream et δ26MgVegetated−Stream

en considérant la géométrie du glissement de terrain comme étant un système fermé et à

l’équilibre et sans prélèvement racinaire initial. L’absorption des ionsMg2+ par les racines

introduit un fractionnement isotopique de l’ordre de 0.5h ce qui corresponds à un facteur

de fractionnement αMg=1.0005 (Black et al., 2008 ; Bolou-Bi et al., 2010). Ceci implique

une absorption préférentielle des isotopes lourds du Mg. Nous avons utiliser le rapport Kd

= K/Mgplantes caractéristique des plantes afin de mieux contraindre l’absorption du Mg et

du K sur les deux bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek comme le montre les

équations suivantes :

Mgmix = MgLandslideSeepage× f (Kd−1) (5.5)

Mgmix : représente l’évolution de la concentration du Mg dans les Landslide Seepage.

f : représente la fraction de Mg prélevée par les plantes et elle est définie comme suit :

0%≤ f ≤ 100%.

Kmix = KLandslideSeepage +Kd× (MgLandslideSeepage−Mgmix) (5.6)

Kmix : représente l’évolution de la concentration du K dans les Landslide Seepage.

δ
26Mgmix = δ

26MgLandslideSeepage +(1000× f (α−1)
Mg −1) (5.7)

δ26Mgmix : représente l’évolution de la composition isotopique du Mg dans les Landslide

Seepage.
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
fMg =

MgLandslideSeepage
Mgmix

Kd = KPlantes
MgPlantes

(5.8)

Lors du prélèvement racinaire le δ26Mg et le rapport K/Mg en solution auront

tendance à baisser comme le montre la courbe noire dans la figure (5.4) qui montre

la modélisation des effets du prélèvement des nutriments dans les eaux de Landslide

Seepage de Haremare Creek et Gaunt Creek. Dans ce modèle, le processus de pompage

est caractérisé par un fractionnement isotopique de Mg αMg = 1.0005 et un rapport

K/MgPlantes= 6.5. En ajoutant un puits supplémentaire tel que le prélèvement racinaire, la

composition isotopique et élémentaire des Landslide Seepage doit se rapprocher de celle

des Vegetated Stream surtout sur le bassin versant Gaunt Creek où la différence entre

δ26MgLandslide−Seepage et δ26MgVegetated−Stream est plus marquée.

La comparaison des données disponibles des Landslides Seepage et des Vegetated

Stream avec la modélisation des processus biologiques, la dissolution de la matière

organique (en courbe verte) et le prélèvement racinaire des plantes (en courbe noire)

(figure 5.4), montrent un impact très minimal des processus biologiques sur la chimie

des eaux des Landslide Seepage et Vegetated Stream à l’échelle des deux bassins versants

Haremare Creek et Gaunt Creek. De plus, la différence de la composition des eaux entre

Landslide Seepage et Vegetated Stream à Gaunt Creek, qui est plus marquée, ne peut

être expliquée par les processus de prélèvement biologique. La discussion de l’impact

des processus de dégradation de la matière organique et du prélèvement biologique sur

la chimie des eaux est plus compliquée due aux effets du pseudo équilibre entre ses

deux processus comme le montrent les modélisations dans la figure 5.4. En effet, un

recyclage rapide des nutriments provenant de la minéralisation de la matière organique

par les plantes (prélèvement racinaire) peut créer un pseudo équilibre entre les deux
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processus biologiques. Les processus biologiques auront un effet très minimal sur le cycle

biogéochimique duK etMg à l’échelle des deux bassins versants Haremare Creek et Gaunt

Creek. Par conséquence, il existe d’autre processus qui dominent le cycle biogéochimique

du Mg à l’échelle des deux bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek.

5.3.2 L’effet de la dissolution rapide de la biotite

L’altération rapide des phases minérales silicatées comme la biotite a un impact

important sur les teneurs de K et de Mg dissous dans les rivières du WSA de la NZ

(Emberson et al., 2017). De ce fait, nous considérons un troisième modèle basé sur la

dissolution incongruente de la biotite à l’échelle des bassins versants Haremare Creek et

Gaunt Creek mais aussi à l’échelle des grandes rivières drainant les bassins du WSA.

L’altération incongruente de la biotite est accentuée par l’érosion physique au niveau

des zones des Landslide Seepage (Emberson et al., 2018). L’altération incongruente par

définition implique la mise en solution rapide de certains éléments chimiques par rapport

à d’autres, cas du K+ et Mg2+ dans notre étude.

Dans ce troisième modèle, nous introduisons le facteur KK/Mg
d qui est défini comme

étant le rapport entre la quantité de K et de Mg provenant de la dissolution incongruente

de la biotite au cours du temps. En effet, la composition chimique de la biotite

(K0.79(Mg0.83FeII
1.03FeIII

0.19Al0.58)(Si3.17Al0.67FeIII
0.16)O10(OH)2) montre un rapport initial

K/MgBiotite = 0.95 (Malstrom et al., 1996 et 1997) avec une signature isotopique

δ26MgBiotite= -0.3 ± 0.25 h (Tipper et al., 2006b). Le rapport K/Mg dissous évolue

dans les eaux de Landslide Seepage en fonction du facteur KK/Mg
d lié à la dynamique de

dissolution de la biotite. Le rapport K/Mg va donc progressivement augmenter en fonction

de l’altération chimique de la biotite. Le Mg dissous quant à lui est fractionné avec un
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facteur de fractionnement αMg comme le montre les équations suivantes :

Kstream = Kbiotite× f KK
d (5.9)

Mgstream = Mgbiotite× f KMg
d (5.10)

f représente la fraction de Mg et de K provenant de la dissolution de la biotite et elle est

définie comme suit : 0%≤ f ≤ 100%.

δ
26MgStream = δ

26Mgbiotite +(1000× f (α
Mg−1)

Mg −1) (5.11)


fMg =

Mgbiotite
Mgmix

KK/Mg
d =

KK
d

KMg
d

(5.12)

Dans les équations précédentes, la désignation Stream représente la composition

élémentaire et isotopique moyenne des Landslide Seepage de l’ensemble Haremare Creek

et Gaunt Creek. Dans ce modèle, la composition isotopique de l’eau résiduelle lors de

l’altération de la biotite dépend fortement des facteurs de fractionnement αMg et des

facteurs de partage KK
d et KMg

d . Ces paramètres représentent des facteurs clés pour évaluer

l’impact de ce processus lithologique sur la signature isotopique duMg auWSA de la NZ.

Dans un premier temps, il est nécessaire de déterminer la dynamique de fractionnement

du Mg lors de la dissolution de la biotite afin d’évaluer le facteur de fractionnement αMg.

Pour ce faire, nous calculons le facteur de fractionnement βMg qui représente la pente du

graphique δ26Mg’ en fonction de δ25Mg’ (Young et al., 2002) comme le montre la figure

(5.5).

L’utilisation des mesures des compositions isotopiques des échantillons de Landslide

Seepage provenant du bassin versant Haremare Creek nous ont permit d’étudier la
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Figure 5.5 – Dynamique de fractionnement des isotopes stables du Mg en utilisant
δ26Mg’ et δ25Mg’ des Landslide Seepage de Haremare Creek afin de calculer le facteur
de fractionnement β = 0.504 en utilisant la méthode de Young et al., 2002.

dynamique de fractionnement du Mg dans le contexte de l’érosion physique intense du

WSA de la NZ. Ceci dit, ce facteur est plus difficile à calculer dans le bassin Gaunt Creek,

due à la faible variation du δ26MgLandslide−Gaunt des échantillons des Landslides Seepage

de Gaunt Creek. Cette tendance est probablement due à l’âge du glissement de terrain dans

le bassin Haremare Creek≥ 10 ans qui est supérieur à l’âge du glissement de terrain dans

Gaunt Creek∼ 1 an. Un calcul plus précis en utilisant le logiciel Isoplote à été utilisé afin

d’estimer les incertitudes sur le calcul du facteur de fractionnement β comme le montre

la figure (5.6). La valeur de βMg obtenue pour Gaunt Creek est la même que celle obtenue

pour Haremare Creek, 0.504.

Par conséquence, nous pouvons utiliser dans notre modèle de dissolution incongruente

de la biotite, le facteur αMg = 1.0004 afin d’évaluer l’impact de ce processus sur la chimie

du K et Mg dissous. De plus, une étude de Malstrom et al., 1996 montre que KK/Mg
d varie

entre 0.1 et 0.5 lors de la dissolution rapide de la biotite 1. Une valeur moyenne de KK/Mg
d =

1. Valeurs KK/Mg
d mesurés en laboratoire à pH neutre= 6.8 et une température = 25˚et pression = 1 atm.

141



Chapitre 5. Les processus biologiques dans une zone critique : La signature
isotopique du Mg dans les bassins versants du Sud-Ouest des Alpes (WSA) de Nouvelle

Zélande (NZ)

-0.8 

-0.7 

-0.6 

-0.5 

-0.4 

-0.3 

-1.5 -1.3 -1.1 -0.9 -0.7 

 

26

β= 0.504±0.14 (2σmean)
Inter = -0.009±0.14
Xbar = -0.981354,  Ybar =-0.504913
MSWD = 0.0039,  Probability = 1.000

-0.75 

-0.65 

-0.55 

-0.45 

-0.35 

-1.5 -1.3 -1.1 -0.9 -0.7 

 25
M

g’
   (D

SM
3)

26Mg‘(DSM3)

β = 0.504  ± 0.025 (2σmean)  
Inter = -0.009  -.022  +.024 
Xbar = -0.981354,  Ybar =-0.504913 
MSWD = 0.14,  Probability = 1.000 

Mg‘(DSM3)

 25
M

g’
   (D

SM
3)

(a)

(b)

Figure 5.6 – Graphique du δ26Mg’ en fonction de δ25Mg’ afin de calculer le facteur de
fractionnement β. La différence entre (a) et (b) est la taille des barres d’erreurs qui sont
plus petites dans (b). Les erreurs considérées n’affectent pas la valeur de β mais influence
son incertitude.

0.3 a été utilisée dans le modèle. Le KK/Mg
d est défini dans l’équation (5.13).

KK/Mg
d =

KK
d

KMg
d

(5.13)
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Figure 5.7 – Modélisation du fractionnement isotopique du Mg lors de la dissolution
rapide de la biotite avec des facteurs de fractionnement variables αMg comme le montre
la légende du graphique dans le but de couvrir le domaine d’incertitude de αMg. KK/Mg

d =
0.3.

La dissolution rapide de la biotite semble être cohérente avec la chimie des différents

échantillons rapportés dans le WSA. En effet, la composition isotopique du Mg dans

la majorité des échantillons de Landslide Seepage est cohérente avec un facteur de

fractionnement αMg compris entre 1.0006 et 1.0008. Les échantillons provenant des

vegetated Stream ont une composition chimique plus proche de celle des grandes rivières

et peuvent être expliqués par une altération chimique de la biotite avec un faible facteur

de fractionnement, αMg prends des valeurs entre 1.0002 et 1.0004. Par conséquence, ce

modèle supporte l’hypothèse d’un fractionnement isotopique différent entre les Landslide

Seepage et les autres échantillons de Vegetated Stream et des grandes rivières comme le

montre la figure (5.8).
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Figure 5.8 – Modélisation de l’évolution isotopique du Mg lors de la dissolution rapide
de la biotite avec différents facteurs de partage KK/Mg

d et un facteur de fractionnement
constant αMg = 1.0004.

Dans cette seconde partie nous discuterons de l’importance de la valeur du KK/Mg
d sur

la modélisation de la dissolution incongruente de la biotite à l’échelle des bassins versants

du WSA de la NZ. Ce facteur est essentiel pour modéliser l’effet de la dissolution rapide

et incongruente caractéristique du contexte érosif du WSA. Dans la figure (5.8), nous

avons testé les valeurs de KK/Mg
d variant entre 0.1 et 0.5 en fixant αMg = 1.0004. La valeur

moyenne de KK/Mg
d = 0.3 semble plus cohérente avec la composition chimique rapportée

dans les Vegetated Stream et les grandes rivières du WSA. Tandis que la composition

chimique et isotopique des Landslide Seepage est plus cohérente avec un facteur KK/Mg
d

élevé (égale à 0.5).

144



Chapitre 5. Les processus biologiques dans une zone critique : La signature
isotopique du Mg dans les bassins versants du Sud-Ouest des Alpes (WSA) de Nouvelle

Zélande (NZ)

Les deux modèles précédents (figure 5.7 et 5.8) montrent que la dissolution rapide de

la biotite a un effet important sur la chimie des solutés du WSA. Ces modèles supportent

l’hypothèse d’une dissolution plus rapide de la biotite dans les zones affectées par les

glissements de terrain comparées aux zone non affectées. Dans la figure 5.7 et 5.8 la

différence entre les échantillons des Landslide Seepage et Vegetated Stream et les grandes

rivières peut être expliqué par des vitesses de dissolution différentes (KK/Mg
d plus élevé à

l’échelle des Landslide Seepage) ou avec un fractionnement de Mg plus important que

dans les Vegetated Stream et les grandes rivières.

5.4 Conclusion

Dans ce chapitre, nous avons étudié l’impact des processus biogéochimiques sur

la chimie du Mg dans les bassins versants du WSA de la NZ dans le contexte d’une

érosion physique intense. Cette étude est basée sur l’utilisation des isotopes stables du

Mg comme traceur des processus biologiques et lithologiques. La composition chimique

des échantillons de Landslide Seepage affectés par les glissements de terrain se distingue

de celle des Vegetated Stream non affectés par les glissements de terrain et les grandes

rivières. Tandis que la chimie des Vegetated Stream est plus proche de celles des grandes

rivières.

La modélisation des processus biologiques de prélèvement racinaire et de la

minéralisation de la matière organique montre un effet très limité des processus

biologiques sur le Mg dissous à l’échelle des bassins versants Haremare Creek et Gaunt

Creek. Par ailleurs, la modélisation des processus lithologiques telle que la dissolution

rapide et incongruente de la biotite semble avoir un impact important sur la chimie de Mg

et de K dissous. Ce modèle s’appuie sur le fractionnement cinétique des isotopes stables

duMg avec un facteur de fractionnement αMg et une dissolution incongruente caractérisée

par un facteur de partage KK/Mg
d . Ce dernier modèle supporte l’hypothèse d’une cinétique
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différente de dissolution de la biotite dans les zones affectées par les glissements de terrain

comparées aux zones non affectées par les glissements de terrain. Cette cinétique est

caractérisée par les deux paramètres αMg et KK/Mg
d qui sont plus élevés dans les zones

de Landslide Seepage. La composition chimique des Landslide Seepage est cohérente

avec un facteur KK/Mg
d plus élevé que dans les Vegetated Stream et les grandes rivières.

Ce qui implique une plus forte incongruence de l’altération de la biotite à l’échelle des

glissements de terrain.
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Chapitre 6

Cycle Biogéochimique du Mg dans le

bassin versant Liwu : couplage d’une

approche hydrologique et isotopique

6.1 Introduction

Le bassin versant Liwu est situé au Nord Est de Taïwan. La rivière Liwu draine

435 km2 de terrain abrupt du flanc Est de la chaîne centrale de Taïwan et se déverse

dans l’océan Pacifique, avec un débit moyen de ruissellement spécifique de 2.4 m/yr.

La décharge horaire varie de 6 m3/s à un maximum de 3760 m3/s. Le bassin est situé

dans le parc national Taroko à Taïwan et il est en grande partie couvert d’une dense forêt

tropicale. Par son relief, les typhons fréquents et son faible taux d’anthropisation, le bassin

Liwu offre un excellent cadre pour les études des phénomènes d’altération chimique des

roches. Les pentes abruptes donne lieu à une érosion rapide des sols et une altération

chimique des roches importante. Le bassin versant du Liwu représente un cas idéal pour

l’étude du cycle biogéochimique du Mg à l’échelle d’une grande zone critique (' une

centaine de kilomètre). La description détaillée de ce site d’étude est présentée dans le
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chapitre 3.

L’étude de la composition chimique de la rivière du Liwu a mis en évidence un

contrôle hydrologique par le mélange de trois sources d’eau (figure 6.1). Ces sources sont

caractérisées par des chimies différentes et constantes : une circulation de surface nommée

Rapid Surface Runoff (RSR), une circulation moins rapide nommée Slow Surface Runoff

(SSR) et enfin une circulation profonde appelée Deep Ground Water (DG) (Calmels et

al., 2011). Afin étudier le cycle biogéochimique dans cette zone critique, il est important

de prendre en compte le modèle hydrologique du bassin versant décrit dans la figure (6.1).

Figure 6.1 – Le modèle hydrologique de la rivière Liwu modifié d’après Calmels et al.,
2011. fRSRMg, fSSRMg et fDGMg représentent les fractions de contribution de chaque pôle
de mélange RSR, SSR et DG respectivement au flux de Mg total de la rivière du Liwu.
La circulation DG contribue en moyenne de ∼ 74.5 % du flux de Mg total dissous dans
le Liwu. Les chiffres en bleu représentent le débit de contribution en eau des différentes
circulations.
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f j représente la fraction de chaque circulation dans la circulation totale comme lemontre

les équations suivantes (Calmels et al., 2011).

ΦLiwu = ΦRSR +ΦSSR +ΦDG (6.1)

[X ]iLiwu = [X ]iRSR× fRSR +[X ]iSSR× fSSR +[X ]iDG× fDG (6.2)

fRSR + fSSR + fDG = 1 (6.3)

Le flux Φ j représente un flux volumique (m3/s) de la source j et [X ]ij représente la

concentration de l’élément i en µmol/l dans la source j qui représente la rivière, RSR,

SSR et DG. La fraction de contribution f Mg
j est défini comme suit :

f Mg
RSR =

[X ]
Mg
RSR× fRSR

[X ]
Mg
Liwu

f Mg
RSR + f Mg

SSR + f Mg
DG = 1

6.2 Matériel et Méthodes

Nous disposons pour cette étude d’un échantillonnage temporel des eaux de la rivière

du Liwu, prélevées au niveau de la station hydraulique Lushui. Les échantillons couvrent

une période de temps de 6 ans, allant de 2002 à 2008 y compris lors des épisodes de

forte crue (typhons). Le Liwu est caractérisé par une charge moyenne TDS d’environ

320 mg/l. La rivière est marquée par une forte domination des cations Ca2+ et Mg2+ qui

représentent respectivement 73 Eq% et 21 Eq% de la charge cationique totale dissoute

contre 48 Eq% et 51 Eq% pour SO2−
4 et HCO−3 respectivement de la charge anionique

totale dissoute (Calmels et al., 2011). Afin d’étudier le cycle biogéochimique du Mg dans
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le bassin versant du Liwu, nous avons analysé la composition isotopique du Mg dans 33

échantillons de la série temporelle prélevée dans la rivière. Ces échantillons couvrent des

proportions variables des contributions des trois circulations RSR, SSR et DG comme le

montre la figure (6.2).
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Figure 6.2 – représentation des rapports Sr/Ca en fonction de Na/Ca qui montre les
proportions de mélange de RSR, SSR et DG dans le Liwu. Les échantillons étudiés en
symbole ouvert (rose) couvrent des proportions variables de la contribution des trois
circulations RSR, SSR et DG.

Nous avons analysé la composition isotopique du Mg pour les échantillons choisis dans

la figure 6.2. La méthode de mesure des rapports isotopiques Mg25

Mg24 et Mg26

Mg24 déjà présentée

dans le chapitre 4 de ce manuscrit.

6.3 Résultats

Les compositions isotopiques du Mg (δ26MgLiwu) mesurées dans les eaux du Liwu

varient entre −1.44±0.03h et −0.93±0.04h (figure 6.3). Ces valeurs sont cohérentes

avec les compositions isotopiques du Mg rapportées dans les eaux de rivières terrestres
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étudiées auparavant (De Villiers et al., 2005 ; Tipper et al., 2006a,b, 2008, 2012 ; Brenot

et al., 2008 ; Strandmann et al., 2008 a, b ; Jacobson et al., 2010 ; Wimpenny et al., 2011 ;

Opfergelt et al., 2014 ; Lee et al., 2014 ; Ma et al., 2015 ; Dessert et al., 2015). Nous

rappelons que les eaux de la surface terrestre ont une composition isotopique moyenne

estimée à environ 1.09 h (Teng et al., 2017).

Figure 6.3 – représentation des compositions isotopiques (δ26Mg) mesurées dans les
échantillons du Liwu en fonction du rapport Sr/Ca (µmol/µmol).

Type δ26Mg ±2σ δ25Mg ±2σ ∆25Mg′ ±2σ N fois
Standards

DSM3 -0.006 0.099 -0.004 0.058 -0.001 0.023 171
Cambridge1 -2.602 0.125 -1.345 0.080 0.011 0.047 137
Volvic -0.319 0.109 -0.16 0.049 0.01 0.043 13

Échantillons

Liwu-6-07-04B -1.144 0.095 -0.593 0.027 0.004 0.022 2
Liwu-10-08-07 -1.214 0.031 -0.632 0.007 -0.001 0.010 2
Liwu-9-07-04A -1.092 0.077 -0.564 0.057 0.005 0.018 3
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Liwu-25-12-03 -1.086 0.09 1 -0.570 0.058 -0.004 0.011 2
Liwu-04-10-03 -1.155 0.091 -0.588 0.032 0.014 0.014 3
Liwu-2-07-04 -1.078 0.043 -0.572 0.006 -0.011 0.017 2
Liwu-04-09-03 -1.368 0.087 -0.707 0.071 0.006 0.025 2
Liwu-22-01-04 -1.441 0.036 -0.749 0.028 0.002 0.010 2
Liwu-25-07-04 -1.068 0.074 -0.560 0.047 -0.003 0.015 3
Liwu-04-08-05 -1.200 0.001 -0.612 0.003 0.013 0.004 2
Liwu-26-07-06 -1.223 0.225 -0.618 0.090 0.019 0.028 2
Liwu-17-01-07 -1.289 0.108 -0.672 0.053 0.000 0.004 2
Liwu-13-11-03 -0.957 0.05 5 -0.494 0.048 0.004 0.029 3
Liwu-15-02-04 -1.115 0.035 -0.576 0.030 0.005 0.027 3
Liwu-27-03-04 -1.086 0.041 -0.553 0.010 0.013 0.031 2
Liwu-27-02-05 -1.126 0.083 -0.581 0.042 0.006 0.002 3
Liwu-23-06-05 -1.200 0.05 3 -0.621 0.007 0.004 0.031 3
Liwu-01-07-06 -1.055 0.060 -0.532 0.077 0.018 0.049 3
Liwu-22-11-02 -1.207 0.183 -0.640 0.131 -0.011 0.035 2
Liwu-12-12-02 -1.118 0.0989 -0.591 0.082 -0.009 0.040 3
Liwu-24-07-03 -1.138 0.020 -0.610 0.032 -0.017 0.031 3
Liwu-06-03-04 -1.167 0.016 -0.610 0.023 -0.002 0.015 2
Liwu-07-03-04 -1.058 0.134 -0.556 0.098 -0.005 0.028 2
Liwu-05-02-04 -1.284 0.143 -0.663 0.078 0.006 0.024 6
Liwu-3-07-04 -1.052 0.147 -0.547 0.078 0.001 0.019 6
Liwu-03-12-04 -1.131 0.07 1 -0.582 0.041 0.007 0.019 6
Liwu-22-09-05 -1.066 0.127 -0.555 0.060 0.001 0.010 6
Liwu-6-10-07A -1.042 0.067 -0.541 0.016 0.002 0.019 6
Liwu-6-10-07E -0.926 0.073 -0.478 0.049 0.005 0.013 4
Liwu-6-10-07F -0.941 0.102 -0.487 0.045 0.003 0.022 3
Liwu-7-10-07C -1.023 0.066 -0.532 0.031 0.001 0.011 4
Liwu-7-10-07D -1.045 0.046 -0.538 0.019 0.006 0.005 3
Liwu-8-10-07B -1.040 0.088 -0.540 0.041 0.002 0.010 4
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Table 6.1 – Les compositions isotopiques des standards Volvic, DSM3 et Cambridge1

utilisés pour valider le protocole de séparation du Mg des eaux du Liwu.

La chimie des eaux du Liwu est définie par les proportions de mélange des réservoirs

RSR, SSR et DG (Calmels et al., 2011). Par conséquent, la composition isotopique du

Liwu dépend fortement de ce mélange ce qui peut expliquer la variation isotopique

rapportée' 0.5 h. De ce fait, il est important d’estimer les compositions isotopiques des

trois circulations hydrologiques RSR, SSR et DG. Pour ce faire, nous avons développé un

modèle mathématique basé sur les équations de mélange afin de calculer le δ26MgRSR,

δ26MgSSR et δ26MgDG en utilisant une simulation du type Monte Carlo pour estimer

les incertitudes associées. Le modèle est basé sur le principe du mélange chimique et

isotopique caractéristique de la chimie de la rivière du Liwu (Calmels et al., 2011).

Nous appliquons les équations précédentes (6.2 et 6.3) pour le Mg comme suit :

MgLiwu = MgRSR× fRSR +MgSSR× fSSR +MgDG× fDG (6.4)

δ
26MgLiwu = f Mg

RSR×δ
26MgRSR + f Mg

SSR×δ
26MgSSR + f Mg

DG ×δ
26MgDG (6.5)

Le modèle consiste à résoudre une équation à trois inconnus δ26MgRSR, δ26MgSSR

et δ26MgDG de l’équation (6.5). Sachant que la composition isotopique en Mg dans les

réservoirs terrestres varie entre -5h et +1h (équation 6.6).

−5h≤ δ
26MgRSR,δ

26MgSSR,δ
26MgDG ≤+1h (6.6)

Pour chaque composition isotopique δ26MgRSR , δ26MgSSR et δ26MgDG il existe une

solution pour chaque composition notée δ26Mgreservoir appartenant à l’intervalle de
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Figure 6.4 – Principe de modélisation de la composition isotopique des réservoirs RSR,
SSR et DG en utilisant duMonte Carlo pour la propagation d’erreurs à droite. Nous testons
les différentes valeurs à droite pour vérifier le mélange des réservoirs RSR, SSR et DG.

variation isotopique du Mg dans les réservoirs terrestres entre -5h et +1h distribuée

suivant la loi normale N(0,1). Cette solution δ26Mgreservoir est conditionnée par les valeurs

du δ26MgLiwu qui satisfait les proportions de mélange chimique et isotopique des trois

sources hydrologiques.

Si δ
26MgLiwu ⊂ δ

26Mgreservoir (6.7)

Donc

δ
26Mgreservoir =


∀X ∈ N(0,1) pour freservoir = 1
∃X i = δ26Mgreservoir si δ26Mgreservoir ∈ [−5,+1]
NaN sinon

(6.8)

La modélisation de la composition isotopique des trois réservoirs montre des

compositions différentes et distinctes pour RSR, SSR et DG. La circulation rapide de

surface montre une composition isotopique enrichie en isotope lourd δ26MgRSR = 0.15±
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Figure 6.5 – Représentation des solutions optimales de la modélisation de la composition
isotopique du Mg des trois réservoirs hydrologiques RSR, SSR et DG par simulation
de Monte Carlo δ26MgRSR = 0.15± 0.35h, δ26MgSSR = −3.91± 1.2h, δ26MgDG =
−1.21±0.23h. Les traits discontinus montrent le mélange entre RSR, SSR et DG. Les
différentes fractions fRSRMg , fSSRMg et fDGMg ont été calculées par Calmels et al., 2011.

0.35h. Par ailleurs, la composition isotopique de la circulation moins rapide est très

appauvrie en isotope lourds δ26MgSSR = −3.91± 1.2h, cette valeur est cohérente avec
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des valeur de δ26Mg mesuré pour les eaux profondes prélevées au niveau d’un bassin

versant en Chine à partir de 350 m de profondeur (Zhang et al., 2018). Tandis que, la

circulation profonde a une composition isotopique δ26MgDG = −1.21± 0.23h proche

de la composition isotopique moyenne pondérée du Liwu δ26MgLiwu = −1.13± 0.22h

comme le montre la figure (6.5).

6.4 Discussion

La variation de la composition isotopique mesurée dans le Liwu ∼ 0.5h peut être

expliquée par le mélange hydrologique des trois circulations RSR, SSR et DG qui sont

caractérisées par des chimies différentes. La composition isotopique des pôles de mélange

RSR et SSR estimée par le modèle sont très distinctes. La composition isotopique de

la circulation profonde DG semble cohérente avec la signature isotopique moyenne des

rivières terrestres. La composition isotopique mesurée pour le réservoir SSR est plus

compatible avec une composition isotopique des eaux profondes rapportée par Zhang et

al., 2018. Afin de mieux comprendre le cycle du Mg dans le Liwu, il est nécessaire de

discuter des principaux facteurs qui influencent la composition isotopique et élémentaire

des trois circulations RSR, SSR et DG.

6.5 Les processus de fractionnement isotopique du Mg

Les processus biogéochimiques peuvent jouer un rôle important sur la chimie

isotopique des eaux RSR, SSR et DG représentées dans la figure 6.6 et par conséquent

sur le bassin versant du Liwu. Le Mg dissous dans l’eau peut être consommé par les

plantes lors du prélèvement racinaire et la précipitation des minéraux secondaires. Ces

processus peuvent introduire un fractionnement isotopique et influencer la composition

isotopique du Mg. Cependant, la quantification de l’interaction simultanée des processus

156



Chapitre 6. Cycle Biogéochimique du Mg dans le bassin versant Liwu : couplage
d’une approche hydrologique et isotopique

Table 6.2 – Les flux nets des réservoirs RSR, SSR et DG (Calmels et al., 2011).

Flux (106× mol/an) RSR ± SSR ± DG ±
Na 26 15 30 8 58 8
Ca 2443 521 -1076 363 74 98
Mg 178 56 -66 30 309 14
K 215 65 -154 61 14 1
Si 165 39 -20 20 -22 14

de rétention et de dissolution du Mg à l’échelle du bassin versant du Liwu (435 km2) est

complexe. Les processus lithologiques et biologiques modifient aussi le flux des éléments

chimiques comme le Na, Mg, Ca, K et Si. Dans cette partie, Nous allons associer l’outil

isotopique aux flux élémentaires des éléments Na,Mg, Ca, K et Si pour mieux contraindre

les processus biogéochimiques qui interviennent dans le cycle du Mg.

Figure 6.6 – Le modèle hydrologique du Liwu (Calmels et al., 2011)

Le flux d’un élément chimique Xi dissous est défini par le produit de la concentration

de ce dernier (mol/l) par le débit d’eau (m3/an) 1 qui le transporte, nous parlons donc du

1. débit d’eau = débit volumique (m3/unité de temps) ou (l/s).
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flux massique de l’élément Xi. Ce flux noté ΦX i représente le flux massique de cet élément

et décrit la masse déplacée de Xi par unité de temps (mol/an).

Figure 6.7 – Concept de modélisation des flux bruts dans les réservoirs RSR, SSR et DG.

Les réservoirs hydrologiques RSR, SSR et DG sont caractérisés par des compositions

chimiques différentes et constantes. La somme des flux nets élémentaires dissous (tableau

6.2) dans le réservoir RSR est plus élevée que dans les autres réservoirs. Le réservoir

SSR est en effet alimenté en partie par le réservoir rapide de surface RSR et le

réservoir profond DG est alimenté à son tour par le réservoir SSR. Malgré le lien
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étroit entre les trois réservoirs, la composition chimique élémentaire et isotopique de ses

derniers est différente. Cette différence peut être expliquée par des processus chimiques

internes qui opèrent différemment dans chaque réservoir. En considérant chaque réservoir

hydrologique comme étant un système en état stationnaire (Calmels et al.2011), ses

processus peuvent être retracés en utilisant les isotopes stables du Mg comme le montre

les équations suivantes :

MgRéservoir = ∑MgSources +∑MgIn−∑MgPuits−∑MgOut (6.9)

2

δ
26MgRéservoir×MgRéservoir = ∑δ26MgSources×MgSources +∑δ26MgIn×MgIn (6.10)

−∑δ26MgPuits×MgPuits−∑δ26MgOut ×MgOut

Cette équation peut être appliquée à chaque réservoir en respectant l’hydrologie

du bassin versant du Liwu. Les sources de mise en solution du Mg ainsi que les

flux de Mg entrants dans un réservoir donné (équation 6.9 et 6.10) prennent un signe

positif. Cependant, les puits qui pompent le Mg et les flux de Mg sortants prennent

un signe négatif. Les sources du Mg dans RSR, SSR et DG sont représentées par la

dissolution chimique des roches et la dégradation de la matière organique. Les puits de

Mg sont illustrés par le prélèvement racinaire des plantes et la précipitation des minéraux

secondaires comme les argiles et la calcite. Les équations suivantes peuvent donc être

appliquées au réservoir RSR, SSR et DG comme suit :

MgRéservoir =

Carbonates+Silicates︷ ︸︸ ︷
MgDissolution−MgPrécipitation+

Pompageracinaireet Dégradation︷ ︸︸ ︷
MgLitter−MgPlantes +

apportsexternes︷ ︸︸ ︷
MgIn

2. Le flux Out = Le flux sortant mesuré à la sortie de chaque réservoir soit : RSR, SSR et DG.
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δ
26MgRéservoir×MgRéservoir =

Carbonates+Silicates︷ ︸︸ ︷
δ

26MgDissolution×MgDissolution−δ
26MgPrécipitation×MgPrécipitation

+

Pompageracinaireet Dégradation︷ ︸︸ ︷
δ

26MgLitter×MgLitter−δ
26MgPlantes×MgPlantes

+

apportsexternes︷ ︸︸ ︷
δ

26MgIn×MgIn

-Mgprécipitation : flux de Mg consommé par la précipitation des minéraux secondaires

carbonatés et silicatés.

-MgDissolution : flux de Mg provenant lors des processus de dissolution des roches

carbonatées et les roches silicatées.

-MgLitter : flux de Mg provenant de la minéralisation de la matière organique.

-MgPlante : flux de Mg absorbé lors du prélèvement racinaire des plantes.

-MgIn : flux deMg entrant. Il est négligeable pour RSR et il représente le flux du réservoir

en amont pour SSR et DG.

Estimation des flux entrants « In » dans chaque réservoir : En appliquant le

modèle hydrologique proposé par Calmels et al., 2011, nous décrivons le flux entrant

(In) d’un élément dissous dans les réservoirs RSR, SSR et DG suivant l’équation 6.11.

Le flux entrant dans le réservoir RSR est représenté par les apports atmosphériques et

anthropiques qui sont négligeables sur le bassin du Liwu (voir le chapitre 4 partie 4.3). Les

flux élémentaires entrants provenant de RSR vers SSR et de SSR vers DG sont calculés

en fonction du débit d’eau noté DRéservoir et la concentration de l’élément XRéservoir du

réservoir en amont comme le montre l’équation (6.11). Le résultat de ce calcul est dans le
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tableau (6.3) 
XIn−RSR = 0
XIn−SSR = XRSR×Deau−RSR

XIn−DG = XSSR×Deau−SSR

(6.11)

Table 6.3 – Les flux entrants dans chaque réservoir en 106 mol/an

Flux RSR Flux Inatm Flux SSR Flux InRSR Flux DG Flux InSSR
Na 26 0 30 5 58 28
Ca 2443 0 -1076 293 74 387
Mg 178 0 -66 14 309 33
K 215 0 -154 34 14 3
Si 165 0 -20 15 -22 43

Identification des processus de fractionnement

Le flux net d’un élément dissous dans les réservoirs RSR, SSR et DG dépend des

flux bruts des sources et des puits qui opèrent dans le réservoir. En fonction du temps de

résidence et de la réactivité de l’élément, des processus chimiques peuvent modifier le

flux de ce dernier par le biais de processus Sources comme la dissolution lithologique ou

biologique qui augmente la quantité de cet élément dans le réservoir et/ou des processus

appelés Puits qui intègrent cet élément en diminuant son flux dans le réservoir. Le but de

cette partie est d’identifier les processus lithologiques et biologiques qui peuvent affecter

la composition isotopique du Mg et le flux des éléments dissous du Na, Ca, K et de Si.

Φ
X i

Puits +Φ
X i

Out = Φ
X i

Sources +Φ
X i

In
3 (6.12)

δ
26MgPuits×Φ

Mg
Puits +δ

26MgOut×Φ
Mg
Out = δ

26MgSources×Φ
Mg
Sources +δ

26MgIn×Φ
Mg
In

(6.13)

3. ΦX i = Le flux d’un élément X i dissous dans les réservoirs RSR, SSR et DG

161



Chapitre 6. Cycle Biogéochimique du Mg dans le bassin versant Liwu : couplage
d’une approche hydrologique et isotopique

Hypothèses de modélisation : Dans le réservoir rapide de surface RSR, le flux de Mg

pompé par le processus de précipitation des minéraux secondaires silicatés MgPrécipitation

est considéré comme nul. En effet, la formation des argiles est quasi impossible dans le

réservoir RSR. Cette considération est liée à la cinétique réactionnelle et au temps de

résidence caractéristiques de ce réservoir hydrologique (figure 3.16 dans chapitre 3). Le

réservoir RSR est caractérisé par un temps de résidence très court de l’ordre de quelques

jours (Calmels et al., 2011) impliquant un temps d’interaction cohérent avec l’absence

de la précipitation des minéraux secondaires silicatés argileux (figure 6.7) illustré dans

l’équation (6.14).

La concentration de Na très basse comparée à celle de Ca dans RSR corresponds à

une dissolution plus importante des roches carbonatées comme la calcite. En effet, la

vitesse de dissolution de la calcite est plus rapide d’un ordre de grandeur que celle des

roches silicatées (Meybeck 1987 ; White et al., 199). Cependant, la précipitation des

carbonates secondaires comme la calcite est liée à la sursaturation en calcite du réservoir

hydrologique. Une étude récente d’Emberson et al., 2018 montre une forte précipitation

de calcite dans les bassins versants Taïwanais (superficie > 100 km2). Par conséquent, les

réservoirs de surface RSR et SSR peuvent être affectés par le processus de précipitation

de la calcite (figure 6.7).


∑Φ

Mg
Source−RSR = Φ

Mg
Silicate +Φ

Mg
Carbonate +Φ

Mg
Litter

∑Φ
Mg
puits−RSR = Φ

Mg
Calcite +Φ

Mg
plante

(6.14)

Les processus biologiques tels que le prélèvement racinaire et la dégradation de la

matière organique sont considérés comme négligeables dans le réservoir profond DG. Ces

hypothèses ont été formulées en cohérence avec les flux nets du Mg et des éléments : Na,
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Ca, K et Si (équation 6.15).


∑Φ

Mg
Source−DG = Φ

Mg
Silicate +Φ

Mg
Carbonate +Φ

Mg
SSR

∑Φ
Mg
puits−DG = Φ

Mg
Calcite +Φ

Mg
Argile

(6.15)

Le flux de Na dissous est positif dans les trois réservoirs. Ce flux est produit uniquement

lors de l’altération chimique des silicates (Gaillardet et al., 1999). Le processus de

dissolution des silicates affecte donc les trois réservoirs. La dissolution des roches

carbonatées est mise en évidence par le flux élevé de Ca dans le réservoir RSR. Ceci dit,

nous observons une forte baisse de ce flux dans SSR ce qui suggère une forte précipitation

des carbonates secondaires comme la calcite (équation 6.16).


∑Φ

Mg
Source−SSR = Φ

Mg
Silicate +Φ

Mg
Carbonate +Φ

Mg
Litter +Φ

Mg
RSR

∑Φ
Mg
puits−SSR = Φ

Mg
Calcite +Φ

Mg
plante +Φ

Mg
Argile

(6.16)

Le flux net positif de K dans RSR et DG est produit par la dissolution des silicates et/ou

le processus de minéralisation de la matière organique. Ces processus affectent donc les

réservoirs RSR et DG. Par ailleurs, le flux négatif de K dans SSR est probablement lié au

prélèvement racinaire des plantes, ce flux est cohérent au flux mesuré de Mg (Calmels et

al., 2011). Le flux net positif de Si dans RSR appuie l’hypothèse d’une dissolution des

roches silicatées dans ce réservoir. Par ailleurs, le flux net négatif de Si dans SSR et DG

appuie l’hypothèse de la formation d’argiles secondaires dans ces deux réservoirs.
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Les équations suivantes récapitulent les liens entre chaque élément chimique et les

processus biogéochimiques qui le contrôle dans le réservoir hydrologique.

Source =



ΦNa
Source = ΦNa

Silicates +ΦNa
In

ΦCa
Source = ΦCa

Carbonates +ΦCa
Silicates +ΦCa

In

Φ
Mg
Source = Φ

Mg
Carbonates +Φ

Mg
Silicates +Φ

Mg
Litter +Φ

Mg
In

ΦK
Source = ΦK

Silicates +ΦK
Litter +ΦK

In

ΦSi
Source = ΦSi

Silicates +ΦSi
Litter +ΦSi

In

(6.17)

Puits =



ΦNa
Puits = ΦNa

Out

ΦCa
Puits = ΦCa

Carbonates +ΦCa
Out

Φ
Mg
Puits = Φ

Mg
Carbonates +Φ

Mg
Argiles +Φ

Mg
Plantes +Φ

Mg
Out

ΦK
Puits = ΦK

Plantes +ΦK
Out

ΦSi
Puits = ΦSi

Argiles +ΦSi
Plantes +ΦSi

Out

(6.18)

6.5.1 Notations :

Détermination des coefficients lithologiques des sources : ϖd

Le coefficient lithologique ϖ

Xi

X j
d , est défini comme la vitesse de la mise en solution d’un

élément donné Xi lors des processus de dissolution des roches terrestres. Ce coefficient

représente dans le cas de notre étude, le rapport élémentaire des concentrations X i

X j

caractéristiques des roches silicatées et carbonatées qui interviennent lors des interactions

géochimiques dans le bassin versant du Liwu. Nous avons utilisé les coefficients
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lithologiques des roches pour les éléments Na, Ca, K et Si et le Mg notés ϖ

Xi

X j
d = [X i]

[X j]
afin

de mieux contraindre les processus lithologiques et biologiques dans le bassin versant du

Liwu. La détermination des coefficients des sources lithologiques est essentielle pour la

modélisation et la quantification des flux bruts liés aux processus lithologiques à l’échelle

du Liwu comme le montre les équations suivantes :

Φ
Mg
Silicates = ϖ

Mg
Na
d ×ΦNa

Silicates

ΦCa
Silicates = ϖ

Ca
Na
d ×ΦNa

Silicates

ΦK
Silicates = ϖ

K
Na
d ×ΦNa

Silicates

ΦSi
Silicates = ϖ

Si
Na
d ×ΦNa

Silicates

(6.19)

1-Les silicates et les carbonates dans le bassin versant du Liwu :

Les rapports élémentaires dans les roches silicatées ont fait l’objet de plusieurs études

(Longhi et al., 1976 ; Farysse et al., 2006 ; Wang-Ye Li et al., 2010 ; Joanna et al., 2012 ;

Yang et al., 2015). Dans le cadre de cette étude, le ϖd des silicates est exprimé par

le rapport des concentrations du Ca, K, Si et Mg et la concentration du Na sous la

notation ϖ
Xi
Na
d . La matière en suspension solide transportée par une rivière représente

un échantillonnage naturel des roches silicatées et carbonatées du bassin versant drainé

par cette rivière. Le bassin versant de Chenyoulan à Taïwan est caractérisé par une

lithologie très similaire à celle du bassin versant du Liwu (Das et al., 2012). Dans

le cadre de cette étude, nous avons utilisé la composition chimique de la matière en

suspension dans la rivière Chenyoulan (Emberson et al., 2018) afin d’estimer les rapports

élémentaires Ca/Na, K/Na, Si/Na et Mg/Na des roches silicatées et le rapport Mg/Ca des

roches carbonatées. Nous avons déterminé la proportion des silicates et des carbonates

drainée par la rivière Chenyoulan en utilisant la chimie des matières en suspension. Ces
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Table 6.4 – Les coefficients lithologiques des silicates ϖd .

Chenyoulan ϖ
Ca/Na
d ϖ

K/Na
d ϖ

Si/Na
d ϖ

Mg/Na
d

Silicates 0.40 1.43 38.53 1.38

proportions ont été extrapolées pour le bassin du Liwu car les deux bassins présentent

des lithologies relativement similaires. Les calculs des rapports élémentaires et des

coefficients lithologiques des silicates sont rapportés dans le tableau (6.4).

Les roches carbonatées sont composéesmajoritairement de Ca etMg. Le rapportMg/Ca

peut atteindre ∼ 0.2 dans les dolomites et ∼ 0.05 (e.g. Emberson et al., 2018). Nous

introduisant ce rapport noté ϖ

Ca
Mg
d dans la modélisation comme suit :

Φ
Ca
Carbonates = ϖ

Ca
Mg
d ×Φ

Mg
Carbonates (6.20)

2- La dissolution congruente et incongruente dans le Liwu :

Lors de la dissolution congruente, lesminéraux solides passent entièrement en solution

sous forme ionique. La dissolution des roches silicatées se distinguent par une dissolution

incongruente due à la mise en solution rapide des éléments et la formation d’une phase

solide constituée généralement d’argiles. L’effet de la dissolution incongruente des roches

est intégré dans la modélisation des flux bruts. La dissolution des roches est donc discutée

en fonction du coefficient de dissolution ωinc.

Lorsque : ωinc= 1 −→ la dissolution est congruente

ωinc 6= 1 −→ la dissolution est incongruente.

Détermination des coefficients de géomobilité des puits : κ

Les processus puits mobilisent les éléments chimiques dans le réservoir hydrologique.

En effet, le Si est un élément majeur pour la formation des argiles. D’autres éléments
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comme le Mg et K sont nécessaires à la formation de la smectite et l’illite. Nous avons

défini les coefficients de géomobilité puits κ qui représentent le rapport élémentaire entre

les éléments absorbés par les processus lithologiques.

κ
Xi

X j =
[X i]

[X j]
(6.21)

Le coefficient dépend de la minéralogie des minéraux précipités, par exemple κ

Si
Mg
Smectite

= 9.59 (Chamley, Clay sedimentology 1989), κ

Si
Mg
Kaolinite = ∞ car MgKaolinite = 0 (e.g.

Caillère et al., 1982), κ

Si
Mg
Illite ' 1.4 (e.g : Barshad 1976), κ

Ca
Mg
Calcite = ϖ

Ca
Mg
d ∼ 20 pour la calcite

(Emberson et al., 2018). Par conséquent, nous introduisons le coefficient κ dans notre

modèle comme suit :
ΦSi

Argile = κ

Si
Mg
Argile×Φ

Mg
Argile

ΦCa
Calcite = κ

Ca
Mg
Calcite×Φ

Mg
Calcite

(6.22)

Détermination des coefficients de biomobilité : ϖB

Le bassin versant du Liwu est couvert par des forêts tropicales caractérisées par une

production primaire de carbone net NPP(C)Liwu variant de 4.785 × 1011 à 5.220 × 1011

gC/an pour toute la surface du bassin versant d’après Zaks et al., 2007. Cette production

primaire est équivalente à une production en Mg NPP(Mg)Liwu de 126 × 106 à 137

× 106 mol/an de Mg sachant que le rapport Mg/C = 0.003 dans les plantes (Broadley

et al., 2003). Par conséquent, nous estimons NPP(Mg)Liwu moyenne à 131.675 × 106

mol/an. Le prélèvement racinaire des nutriments et la dégradation de la matière organique

représentent des processus importants dans notre modèle. La proportion des éléments

absorbés dépend de la composition chimique initiale des plantes. Nous définissons ces
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proportions par le coefficient biomobilité ϖB (table 6.5).

ΦCa
Plantes = ϖ

Ca
Mg
B ×Φ

Mg
Plantes

ΦK
Plantes = ϖ

K
Mg
B ×Φ

Mg
Plantes

ΦSi
Plantes = ϖ

Si
Mg
B ×Φ

Mg
Plantes

(6.23)

Table 6.5 – Les coefficients de biomobilité ϖB des plantes (Joanna et al., 2012 ; Broadley
et al., 2004).

ϖ

Si
Mg
B ϖ

Ca
Mg
B ϖ

K
Mg
B ϖ

C
Mg
B

Plantes 1.16 4.65 6.53 291.33

6.6 Modélisation des processus de fractionnement bruts

du Mg

Le but de cemodèle est de retracer les processus de fractionnement des isotopes duMg

dans les réservoirs hydrologiques RSR, SSR et DG et retracer le cycle biogéochimique du

Mg dans le bassin versant du Liwu. Pour ce faire, nous avons utilisé les flux nets des

éléments Na, Ca, K, Si et Mg combinés aux compositions isotopiques δ26MgRéservoir.

Cette étude représente une modélisation inédite multidimensionnelle intégrant la chimie

élémentaire de la rivière du Liwu (Na, Ca, K, Si et Mg) couplée à l’isotopie du Mg.

Modélisation des processus bruts du réservoir Rapide de Surface RSR

Dans ce réservoir les sources potentielles des éléments dissous sont : la litière pour

le Ca, Mg, K et Si ; les carbonates pour Ca et Mg; les silicates pour Na, Ca, Mg, K et

Si. Les processus sources sont les processus de dissolution, tandis que les processus puits
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sont le pompage biologique et la précipitation des minéraux secondaires carbonatés. Nous

avons procédé à la modélisation de la contribution de chaque processus lithologique et

biologique (équation 6.24) suivant le modèle hydrologique du réservoir RSR.

NaRSR = NaSilicates

CaRSR = [ϖ
Ca
Na
d ×NaSilicates]+CaCarbonate +CaLitter−CaCalcite−CaBiologie

KRSR = [ϖ
K

Na
d ×NaSilicates]+KLitter−KBiologie

SiRSR = [ϖ
Si
Na
d ×NaSilicates]+SiLitter−SiBiologie

MgRSR = [ϖ
Mg
Na
d ×NaSilicates]+MgCarbonate +MgLitter−MgCalcite−MgBiologie

(6.24)

La composition isotopique théorique du Mg notée δ26MgRSR−T heórique est calculée

comme suit.

δ
26MgRSR =

i=Source
∑ Mgi×δ26Mgi−

j=Puits
∑ Mg j×δ26Mg j

i=Source
∑ Mgi−

j=Puits
∑ Mg j

(6.25)

δ
26MgRSR−T heórique = δ26MgSilicates×MgSilicates+δ26MgCarbonate×MgCarbonate

MgSilicate+MgCarbonate+MgLitter−MgCalcite−MgBiologie

+ δ26MgLitter×MgLitter−δ26MgCalcite×MgCalcite
MgSilicate+MgCarbonate+MgLitter−MgCalcite−MgBiologie

− δ26MgBiologie×MgBiologie
MgSilicate+MgCarbonate+MgLitter−MgCalcite−MgBiologie

(6.26)
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Modélisation des processus bruts du réservoir moins Rapide de Surface SSR :

Le réservoir SSR est en partie alimentée par le réservoir rapide de surface RSR. La

contribution de cette dernière dans la chimie du réservoir SSR est importante. En effet,

environ ' 3% du flux de MgSSR provient du réservoir RSR.

Les flux nets du réservoir SSR sont plus bas que RSR sauf pour le flux de Na qui

est plus important (30 × 106 mol/an). Ce flux est lié à la dissolution des silicates dans le

réservoir SSR. Les flux de Ca et de Si sont caractéristiques de la précipitation desminéraux

secondaires silicatés (argile) et carbonatés (calcite). Les équations suivantes intègrent les

processus bruts de dissolution et de précipitation et/ou pompage des éléments Na, Ca, K,

Mg et Si qui peuvent avoir lieu dans le réservoir SSR.

NaSSR = NaSilicates +NaRSR

CaSSR = [ϖ
Ca
Na
d ×NaSilicates]+CaCarbonate +CaRSR +CaLitter−CaCalcite−CaBiologie

KSSR = [ϖ
K

Na
d ×NaSilicates]+KLitter +KRSR−KBiologie

SiSSR = [ϖ
Si
Na
d ×NaSilicates]+SiLitter +SiRSR−SiBiologie−SiArgile

MgSSR = [ϖ
Mg
Na
d ×NaSilicates]+MgCarbonate +MgLitter +MgRSR

−MgCalcite−MgBiologie−MgArgile

La composition isotopique du Mg contrôlée par les processus lithologiques et

biologiques comme suit :
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δ
26MgSSR =

i=Source
∑ Mgsource×δ26Mgsource−

i=Puits
∑ MgPuits×δ26MgPuits

i=Source
∑ Mg−

i=Puits
∑ Mg

(6.27)

En développant cette équation nous aurons :

δ
26MgSSR−T heórique = (δ26Mg×Mg)Silicates+(δ26Mg×Mg)Carbonate+(δ26Mg×Mg)Litter

MgSilicate+MgCarbonate+MgLitter+MgRSR−MgCalcite−MgBiologie−MgArgile

(6.28)

+
(δ26Mg×Mg)RSR−(δ26Mg×Mg)Calcite−(δ26Mg×Mg)Biologie

MgSilicate+MgCarbonate+MgLitter+MgRSR−MgCalcite−MgBiologie−MgArgile

− (δ26Mg×Mg)Argile
MgSilicate+MgCarbonate+MgLitter+MgRSR−MgCalcite−MgBiologie−MgArgile

Modélisation des processus bruts du réservoir profond DG :

Le réservoir DG est soumis uniquement aux processus lithologiques car nous

considérons que les processus biologiques sont quasi inexistants. Ce réservoir est alimenté

par le réservoir SSR qui apporte un flux de Mg de -33 ×106 mol/an avec δ26Mg = -3.94

h.



NaDG = NaSilicates +NaSSR

CaDG = [ϖ
Ca
Na
d ×NaSilicates]+CaCarbonate +CaSSR−CaCalcite

KDG = [ϖ
K

Na
d ×NaSilicates]+KSSR

SiDG = [ϖ
Si
Na
d ×NaSilicates]+SiSSR−SiArgile

MgDG = [ϖ
Mg
Na
d ×NaSilicates]+MgCarbonate +MgSSR−MgCalcite−MgArgile (6.29)
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La composition isotopique du Mg théorique est calculée comme suit :

δ
26MgDG =

i=Source
∑ Mgsource×δ26Mgsource−

i=Puits
∑ MgPuits×δ26MgPuits

i=Source
∑ Mg−

i=Puits
∑ Mg

(6.30)

En développant le δ26MgDG−T héorique nous obtenons :

δ
26MgDG−T héorique =

δ26MgSilicates×MgSilicates +δ26MgCarbonate×MgCarbonate

MgSilicate +MgCarbonate +MgSSR−MgCalcite−MgArgile

+
δ26MgSSR×MgSSR−δ26MgCalcite×MgCalcite

MgSilicate +MgCarbonate +MgSSR−MgCalcite−MgArgile

−
δ26MgArgile×MgArgile

MgSilicate +MgCarbonate +MgSSR−MgCalcite−MgArgile

6.6.1 La composition isotopique des processus biogéochimiques

sources et puits

La composition isotopique des processus sources a été documentée dans la littérature

comme nous l’avons détaillé dans le chapitre 2. Nous avons choisi d’exploiter ses

données pour résoudre nos différents modèles : δ26MgSilicates= -0.25h (Teng et al.,2017) ;

δ26MgCarbonates=-2.2h (Teng et al.,2017) ; δ26MgLitter = +0.30h (Bolou-Bi et al.,2012).

Cependant, la composition isotopique des processus puits dépend fortement de la

composition isotopique de Mg du milieu de formation. En effet, lors de la précipitation de

la calcite, des études ont montré un fort fractionnement isotopique, ∆26MgCalcite−Solution

varie de -4,26 à -1,5 h (Galy et al., 2002, Bhul et al., 2007 ; Immenhauser et al., 2010 ;

Riechlmann et al., 2012 ; Mavromatis et al., 2017). Ce fractionnement isotopique dépend

de la chimie du milieu de formation (le fluide) mais aussi d’autres paramètres telle que la

température (T ˚), la minéralogie et le pH.
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Par ailleurs, le processus de pompage biologique introduit un fractionnement isotopique

évalué par ∆26MgPlantes−solution qui varie de +0,26 h à -1.05 h (Bolou-Bi et al.,2010 ;

Black et al., 2006 ; Kitagawa et al., 2007). Nous avons choisi d’utiliser la moyenne

∆26MgPlantes−solution = -0.5 h dans notre modèle.

La néoformation des argiles introduit un fractionnement isotopique mesuré par

plusieurs études avec ∆26MgArgile−Solution = +1h dans l’étude de Tipper et al.,2006 et

∆26MgArgile−Solution = +0.54h dans les études de Ryu et al., 2016 et Wimpenny et al.,

2014. Ces valeurs restent à ce jour très discutables car elles sont liées aux paramètres

physico-chimiques du milieu de formation des argiles. En effet, une étude de Carder en

2006 (Thèse Edward Carder unpublished) montre un fort fractionnement isotopique du

Mg qui atteint jusqu’à +3 h à basses températures (figure 6.8).

Figure 6.8 – La modélisation du fractionnement isotopique des argiles à basses
températures. La ligne en pointillée représente l’évolution du δ26Mg du fluide résiduel
lors de la précipitation des argiles. Cette figure est tirée de la thèse de Edward Carder,
Université de Cambridge, Novembre 2006, page 59.
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Considérations théoriques

La modélisation des processus biogéochimiques bruts dans les réservoirs RSR, SSR

et DG est basée sur les équations des bilans de masse développées précédemment. Les

trois réservoirs hydrologiques sont en état stationnaire avec des chimies différentes et

constantes (Calmels et al., 2011). Néanmoins, des hypothèses sur l’état du milieu réac-

tionnel de chaque système hydrologique étudié sont prépondérantes pour la modélisation

des processus biogéochimiques. La détermination des taux de précipitation des phases car-

bonatées et silicatées est fondamentale pour l’optimisation des processus de séquestration

des différents éléments chimiques et plus principalement du Mg. Idem, le taux de dissolu-

tion des phases silicatées et carbonatées est déterminante pour la mise en disposition des

éléments chimiques dans le réservoir hydrologique.

Dans le cas du Liwu, le taux de dissolution d’une phase minérale dépend du temps

de résidence du réservoir hydrologique. Le réservoir de surface (RSR) est caractérisé

par un écoulement rapide impliquant une dynamique de dissolution et de précipitation

minéralogique cinétique contrairement au réservoir d’eau profonde DG qui se distingue

par un temps de résidence plus long et par conséquence des réactions chimiques proches

de l’équilibre. Ces différentes considérations sont résumées dans la figure 6.9 sont :

1- Plus le temps de résidence d’un réservoir est court plus la dynamique de dissolution

des phases minérales est incongruente avec ωinc < 1. Inversement, plus le temps de

résidence d’un réservoir est long plus le milieu réactionnel est proche de l’équilibre ainsi,

la dissolution des phases minérales est donc congruente.

2- La cinétique de dissolution de la dolomite est 450 fois plus lente que celle de la

calcite (Plummer et al., 1978). Nous considérons dans notre modèle que la dissolution

de la calcite est plus importante dans le réservoir RSR. La dissolution de la dolomite
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Figure 6.9 – représentation des hypothèses de modélisation des flux bruts dans les
réservoirs RSR, SSR et DG.

n’intervient qu’à partir du réservoir SSR. Cette considération est aussi liée au temps de

résidence du réservoir hydrologique cité dans le point (1).

3- Le taux de fractionnement isotopique du Mg lors de précipitation des minéraux

secondaires dépend de l’état d’équilibre du système. À l’équilibre ∆26MgArgile−Solution et

∆26MgCalcite−Solution augmentent et lorsque l’état du système est cinétique∆26MgArgile−Solution

et ∆26MgCalcite−Solution diminuent.

4- L’état d’équilibre est associé à la croissance cristalline de la calcite qui est plus
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importante à l’équilibre et inversement.

Les flux élémentaires bruts du Na, Ca, Mg, K et Si sont modélisés en utilisant

les considérations théoriques développées plus haut et la résolution des équations

de modélisation. Les systèmes d’équations ont été simplifiés par l’introduction des

coefficients lithologiques (ϖd), de géo-mobilité des puits (κ) et de bio-mobilité (ϖB). La

première étape de notre calcul consiste à calculer les flux élémentaires dans les sources

lithologique et biologique (abondance) ensuite nous calculons le flux élémentaire des puits

par bilan de masse. La mise en disposition des éléments chimiques pour la re-précipitation

des minéraux secondaires et/ou pour le pompage biologique est conditionnée par les

processus sources dans chaque réservoir hydrologique.

6.7 Discussion de la modélisation des flux bruts

Les incertitudes liées aux modèles de calcul des flux nets et des compositions iso-

topiques des réservoirs RSR, SSR et DG sont relativement importantes. La modélisa-

tion des processus de fractionnement bruts du Mg dans les différents réservoirs hy-

drologiques nécessite la propagation d’incertitudes associées à chaque flux net et à

chaque composition isotopique. Cette méthode a pour but de tester les limites réelles

de notre modèle qui consiste à quantifier en fonction des flux minimums, maximums

et aussi des flux moyens nets de chaque réservoir soit : RSRmean, RSRmin, RSRmax,

SSRmean, SSRmin, SSRmax et DGmean, DGmin, DGmax. De plus, une composition iso-

topique minimale et maximale sera modélisée respectivement au flux min et max de

chaque élément Na, Ca, K, Mg et Si. Ceci nous permet de valider les propagations

d’erreurs mesurées par Calmels et al., 2011 pour les flux nets et l’estimation d’erreurs

faites sur la composition isotopique des réservoirs RSR, SSR et DG. Note : Nous choi-

sissons de modéliser en associant : (RSRmin, δ26MgRSRmin) ; (RSRmax, δ26MgRSRmax) ;
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Table 6.6 – Les flux nets min, max et mean des réservoirs RSR, SSR et DG (Calmels et
al., 2011).

Flux RSR (106 mol/an) Flux SSR (106 mol/an) Flux RSR (106 mol/an)
min max mean min max mean min max mean

Na 11 41 26 22 38 30 50 66 58
Ca 1922 2964 2443 -1439 -713 -1076 -24 172 74
Mg 122 234 178 -96 -36 -66 295 323 309
K 150 280 215 -215 -93 -154 13 15 14
Si 126 204 165 -40 0 -20 -36 -8 -22

δ26Mg (h) -0.2 +0.5 +0.15 -5.11 -2.71 -3.91 -1.44 -0.98 -1.21

(RSRmean, δ26MgRSRmean) ; (SSRmin, δ26MgSSRmin) ; (SSRmax, δ26MgSSRmax) ; (SSRmean ,

δ26MgSSRmean) ; (DGmin,δ26MgDGmin) ; (DGmax,δ26MgDGmax) ; (DGmean, δ26MgDGmean).

Certains modèles présentent plusieurs solutions possibles appelées ici scénarios. Les dif-

férents scénarios probables avec une solution optimale seront discutés à la fin de cette

section.

La variation des flux bruts dans les figures qui représentent nos différents scénarios est

en pourcentage (%) calculée comme suit :

FluxX(%) =
Fluxbrut deX
Fluxnet deX

(6.31)
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6.7.1 Les flux bruts dans RSR

a- Les flux bruts moyens RSRmean pour δ26Mgmean

Lamodélisation des flux bruts moyens de RSR est importante du fait qu’elle représente

une solution intermédiaire entre les flux bruts min et max.

δ
26MgT héorique = δ

26MgRSRmesuré =+0.15h

La modélisation des processus bruts moyens dans le réservoir RSR peut être discutée

par trois scénarios possibles (A), (B) et (C). Dans le premier scénario (A), nous pouvons
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Figure 6.10 – La variation des flux bruts de Ca dans RSRmean en fonction des différents
scénarios

expliquer la composition élémentaire et isotopique par un cycle carbonaté très important.

En effet, jusqu’à 864 % du flux de Ca net (figure 6.10) provient de la dissolution

des roches carbonatées caractérisées par un rapport Mg/Ca = 0.05 cohérent avec une
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dissolution de la calcite. En parallèle 765% du flux brut de Ca re-précipite sous forme

de carbonates secondaires de type calcite Mg/Ca = 0.05 contre seulement 3% de Ca

recyclé par la biomasse. La précipitation de la calcite dans le scénario (A) introduit

un fractionnement isotopique de ∆26MgCalcite−Solution = -2.7 h (figure 6.10). Dans le

scénario (B) nous montrons que l’impact du cycle carbonaté peut être compensé par

une dissolution incongruente des silicates marquée par un coefficient d’incongruence

ω
Mg/Na
Incon = 4.01 et un fractionnement isotopique de Mg lors de la précipitation de la calcite

secondaire plus important ∆26MgCalcite−Solution = -3 h (figure 6.11). Dans ce scénario

nous réduisons la contribution de la dissolution des carbonates à 168 % pour le Ca et 54

% pour le Mg contre 81% de Mg provenant de la dissolution incongruente des phases

silicatées (figure 6.10 et 6.11). Dans le scénario (C), nous réduisons l’importance du
ωMg/Na
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Figure 6.11 – La variation des flux bruts de Mg dans RSRmean en fonction des différents
scénarios

cycle carbonaté et la dissolution incongruente des silicates en augmentant le facteur de
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fractionnement isotopique deMg lors de la précipitation de la calcite ∆26MgCalcite−Solution

= -3 h.

En conclusion, dans ce réservoir, le facteur clé contrôlant la composition élémentaire

et isotopique moyenne du réservoir hydrologique RSR est le fractionnement isotopique

de Mg lors de la reprécipitation des carbonates secondaires (figure 6.11). Les flux de K

et Si (figure 6.12 et 6.13) sont fortement impactés par la dissolution des phases silicatées.

En effet, dans le scénario (A) nous appliquons un taux de dissolution du K ω
K/Na
Incon = 5.

Ce flux peut être réduit en réduisant la vitesse de dissolution du K des silicates figure
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Figure 6.12 – La variation des flux bruts de K dans RSRmean en fonction des différents
scénarios

(6.12). Cependant dans le même scénario nous avons imposé ω
Si/Na
Incon = 0.16 afin de tester

l’importance de la contribution de la dissolution des argiles dans le réservoir RSR figure

(6.13). En effet, ω
Si/Na
Incon = 0.16 est très important par rapport à ce que nous observons
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dans la nature (Si/Na = 0.01) (e.g., May et al., 1986). L’augmentation du facteur ω
Si/Na
Incon

implique l’augmentation de la dissolution phases argileuses dans RSR.
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Figure 6.13 – La variation des flux bruts de Si dans RSRmean en fonction des différents
scénarios : (A) : ω

Si/Na
Incon = 0.16. (B), (C) : ω

Si/Na
Incon = 0.01.

b- Les flux bruts minimums dans RSR (RSRmin) pour δ26Mgmin

Les valeurs minimums des flux bruts de Na, Ca, K, Si et Mg sont liés à la somme des

processus biogéochimiques sources + puits de chaque élément chimique. L’ensemble de

ses processus doit correspondre à une composition δ26MgT héorique égale à la composition

isotopique estimée dans le réservoir RSR représentée par δ26MgRSRmin = -0.2 h sachant

que δ26MgRSRmean = + 0.15 h et δ26MgRSRmax = +0.5 h. Notre modèle est valide quand

la composition isotopique théorique calculée par notre modèle est égale à la composition

isotopique estimée dans le réservoir RSR comme suit :

181



Chapitre 6. Cycle Biogéochimique du Mg dans le bassin versant Liwu : couplage
d’une approche hydrologique et isotopique

δ
26MgT héorique = δ

26MgRSRmesuré =+0.15±0.35h

Plusieurs paramétrages de modélisation des flux bruts RSRmin sont possibles. Nous allons

Figure 6.14 – La variation des flux bruts de Ca (%) dans RSRmin en fonction des différents
scénarios : (A) et (F) ∆26MgCalcite−Solution = -2.7 h. (B) : ∆26MgCalcite−Solution = -1.5
h. (C) : ∆26MgCalcite−Solution = -1.5 h. (D) : ∆26MgCalcite−Solution = -1.5 h. (E) :
∆26MgCalcite−Solution = -2.7 h.

discuter de six scénarios majeurs notés (A), (B), (C), (D), (E) et (F) comme détaillés

dans la figure 6.14 . Ces différents scénarios montrent que la composition élémentaire

et isotopique du réservoir RSRmin peut être contrôlée par différents processus majeurs.

Les scénarios (A) et (F) montrent que la chimie de RSRmin est contrôlée essentiellement

par la dissolution des phases carbonatées et la re-précipitation de la calcite secondaire.

La dissolution des carbonates est caractérisée par un rapport Mg/Ca = 0.05 pour le

scénario (A) et de 0.049 pour le scénario (F). Par conséquent, ces deux scénarios
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favorisent la dissolution de la calcite comme un processus majeur dans le réservoir RSRmin

(figure 6.15). Ces scénarios sont très cohérents avec la cinétique du réservoir RSRmin et

compatible avec la lithologie du bassin versant du Liwu.
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Figure 6.15 – La variation des flux bruts de Mg dans RSRmin en fonction des différents
scénarios : (A) et (F) ∆26MgCalcite−Solution = -2.7 h. (B) : ∆26MgCalcite−Solution = -1.5 h.
(C) : ∆26MgCalcite−Solution = -1.5 h, ω

Mg/Na
Incon = 6.91. (D) : ∆26MgCalcite−Solution = -1.5 h,

ω
Mg/Na
Incon = 7.25. (E) : ∆26MgCalcite−Solution = -2.7 h, ω

Mg/Na
Incon = 6.25.

La précipitation de la calcite dans les scénarios (A) et (F) introduit un fractionnement

isotopique ∆26MgCalcite−Solution = -2.7 h (figure 6.15). Dans le scénario (F) nous

diminuons l’importance de la dissolution et la re-précipitation des carbonates en

augmentant celle de minéralisation de la matière organique dans RSR dans les mêmes

conditions que dans le scénario (A). La comparaison entre le scénario (A) et (F) montre

l’importance du processus de la dégradation de la matière organique sur la chimie de

RSRmin. Dans le scénario (B), l’effet de la dissolution de la calcite est remplacée par
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Figure 6.16 – La variation des flux bruts de K dans RSRmin en fonction des différents
scénarios : (A), (B), (C), (D) , (E) : ω

K/Na
Incon = 5. (F) : ω

K/Na
Incon = 1.

un cycle biologique très important avec une absence de la précipitation des minéraux

secondaires carbonatés dans le réservoir RSRmin. L’intensification du cycle biologique

avec une dégradation importante de la litière peut jouer un rôle important sur la chimie

de RSRmin. Dans Le scénario (B) les flux de Mg et K pompés par les plantes sont

très largement supérieurs aux flux estimés précédemment par la NPPLiwu et qui sont

en moyenne ∼ 131.675 × 106 mol/an pour le Mg (figure 6.16). Le taux de dissolution

incongruente des phases silicatées impacte d’une manière très significative la composition

isotopique et élémentaire du réservoir RSRmin (figure 6.15). Dans les scénarios (C), (D)

et (E) nous étudions l’importance du processus d’altération incongruente en intégrant un

facteur de dissolution incongruente pour le Mg noté ω
Mg/Na
Incon à la modélisation du flux

brut de Mg provenant de l’altération des silicates. En effet, la composition élémentaire et

isotopique de ce réservoir hydrologique peut être contrôlée par l’altération des silicates et
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Figure 6.17 – La variation des flux bruts de Si dans RSRmin en fonction des différents
scénarios : (A), (B), (C), (D) , (E) : ω

Si/Na
Incon = 0.01. (F) : ω

Si/Na
Incon = 0.01.

par la restitution très rapide du Mg par rapport au Na ω
Mg/Na
Incon = 6.91 dans le scénario

(C) et de 7.25 dans le scénario (D)(figure 6.15). Ces deux scénarios impliquent une

précipitation de la calcite secondaire caractérisée par un rapportMg/Ca= 0.05 et un facteur

de fractionnement plus faible que dans les scénarios précédents (∆26MgCalcite−RSRmin= -1.5

h). Un fractionnement plus faible implique un réservoir hydrologique loin de l’équilibre

ce qui est cohérent avec une dissolution incongruente des phases silicatées. Par ailleurs,

nous observons dans le scénario (E), un lien entre le processus de dissolution des phases

carbonatées et le taux de dissolution du Mg des phases silicatées. La diminution du flux

de dissolution des carbonates implique un taux de dissolution du Mg des phases silicatées

plus importante pour compenser le flux de Mg net total et la composition isotopique

mesurée dans le réservoir RSR min (figure 6.15).
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Le taux de dissolution du Si des roches silicatées est très faible due à la faible

solubilité de la silice SiO2 (Kittrik, 1970). Par conséquent, nous utilisons un coefficient

d’incongruence de ω
Mg/Na
Incon = 0.01 dans les roches silicatées. Un flux brut de Si peut

provenir de la dissolution des argiles comme la Kaolinite (figure 6.17). La proportion

du flux de dissolution dépend du taux de dissolution du Si des roches silicatées.

c- Les flux bruts maximums dans RSR (RSRmax) pour δ26Mgmax

Nous avons modélisé les flux bruts des différentes sources et puits dans RSRmax qui

est caractérisé par une composition isotopique = +0.5 h. Trois scénarios de modélisation
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Figure 6.18 – La variation des flux bruts de Ca dans RSRmax en fonction des différents
scénarios : (A) et (B) avec ∆26MgCalcite−Solution = -3 h. (C) : ∆26MgCalcite−Solution = -1.5
h

sont possibles notés (A), (B) et (C). Dans cette partie les processus de fractionnement

sont limités par la composition isotopique du réservoir RSRmax égale à +0.5 h. Cette
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composition correspond à une incorporation préférentielle des isotopes légers (24Mg) de

Mg ou éventuellement une source importante de 26Mg dans le réservoir RSR. Dans le

scénario (A) nous imposons un état d’équilibre au réservoir RSRmax, ceci nous impose

une altération congruente des silicates avec ω
Mg/Na
Incon = 1 (figure 6.19). Par conséquent,

le processus contrôlant la composition isotopique du Mg est la précipitation des

minéraux secondaires carbonatées (calcite) avec un fractionnement isotopique important

∆26MgCalcite−Solution = -3 h (figure 6.19) en cohérence avec l’état d’équilibre imposé au

réservoir hydrologique. Par ailleurs, ce scénario suppose que les flux bruts de Ca et Mg

représentent jusqu’à 6004 % et 824% des flux nets de Ca et Mg mesurés dans RSRmax

(figure 6.18 et 6.19).
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Figure 6.19 – La variation des flux bruts de Mg dans RSRmax en fonction des différents
scénarios : (A) et (B) ∆26MgCalcite−Solution = -3 h. (A) :ωMg/Na

Incon = 1. (B) : ω
Mg/Na
Incon = 4.64.

(C) : ∆26MgCalcite−Solution = -1.5 h et ω
Mg/Na
Incon = 7.7

Dans le scénario (C) nous appliquons une dynamique cinétique au réservoir RSRmax,
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ce qui implique, une dissolution incongruente des silicates. Ce processus peut contrôler

la composition élémentaire et isotopique du réservoir avec ω
Mg/Na
Incon = 7.7 et un cycle

carbonaté plus faible caractérisé par une précipitation de la calcite avec un faible

fractionnement isotopique ∆26MgCalcite−Solution = -1.5 h (figure 6.19). Ce processus peut

compenser le cycle carbonaté du scénario (A).
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Figure 6.20 – La variation des flux bruts de K dans RSRmax en fonction des différents
scénarios : (A) : ω

K/Na
Incon = 5. (B), (C) : ω

K/Na
Incon = 1

Dans le scénario (B) nous avons testé le lien entre le fractionnement isotopique de la

calcite précipitée et le coefficient d’incongruence du Mg dissous des phases silicatées. Le

taux de dissolution du Mg est inversement proportionnelle au facteur de fractionnement

isotopique. Le facteur ω
Mg/Na
Incon diminue en augmentant le facteur de fractionnement

isotopique de la calcite dans le réservoir RSRmax. Ceci suppose que la dynamique de

précipitation de la calcite se fasse à l’état d’équilibre avec un facteur de fractionnement

plus important ∆26MgCalcite−Solution = -3h associé à une dissolution des phases silicatées
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Figure 6.21 – La variation des flux bruts dans RSRmax de Si en fonction des différents
scénarios : (A) : ω

Si/Na
Incon = 0.1. (B), (C) ω

Si/Na
Incon = 0.1.

avec une dynamique cinétique avec ω
Mg/Na
Incon = 4.6. Ce scénario est en conséquence en

incohérence.

Les différents scénarios proposés impliquent que la limite supérieure du réservoir RSR

dépend fortement de la dynamique réactionnelle du réservoir. La composition de RSRmax

peut être valable seulement si l’état d’équilibre du milieu est cinétique cas des scénarios

(B) et (C) et complètement à l’équilibre, cas du scénario (A) (figure 6.19).

Conclusion pour le réservoir RSR

La modélisation des flux bruts élémentaires moyens dans RSR représente une

solution intermédiaire entre le modèle min et max. Par conséquent, le modèle de

RSRmean représente la solution la plus cohérente pour le réservoir hydrologique RSR.

Le scénario qui nous semble le plus cohérent est le scénario (B) du modèle RSRmean
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avec une dissolution incongruente des phases silicatées ω
Mg/Na
Incon = 4.01 et ω

Si/Na
Incon = 0.01.

Ce scénario implique un fractionnement isotopique introduit par les processus puits

∆26MgCalcite−solution = -3 h et ∆26MgPlante−solution = +0.5 h, le rapport Mg/Ca des

carbonates dissoutes= 0.02.

6.7.2 Les flux bruts dans SSR

La modélisation des flux bruts dans le réservoir SSR est plus contraignante que dans

le réservoir RSR et DG. En effet, les processus de précipitation des minéraux silicatés

secondaires peuvent être initiés dans ce réservoir impliquant la présence d’un puits

supplémentaire pour le Mg, K et Si. De plus, un flux entrant (In) est imposé.
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Figure 6.22 – La variation des flux bruts de Ca dans SSRmean en fonction des différents
scénarios
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a- Les flux bruts moyens dans SSR (SSRmean) pour δ26Mgmean

La modélisation de la composition isotopique moyenne et des flux bruts moyens du

réservoir SSR a été discutée suivant deux scénarios possibles (A) et (B). La composition

isotopique de ce réservoir (δ26MgSSR−mean = -3.91 h) nous contraint à intensifier les

processus de pompage biologique et de précipitation des argiles RSR. Dans le scénario (A)

nous supposons que la seule source possible de mise en disposition des éléments dissous

Ca, Mg, K et Si est la dissolution congruente des roches silicatées avec un coefficient

d’incongruence = 1. Sachant que nous avons supposé que ω
Si/Na
Incon < 1.
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Figure 6.23 – La variation des flux bruts de Mg dans SSRmean en fonction des différents
scénarios

La composition chimique moyenne du réservoir SSR peut être expliquée par une

importante précipitation des minéraux secondaires silicatés avec un fractionnement

isotopique ∆26MgArgiles−solution= +2.68 h et en second position la précipitation de la

calcite avec ∆26MgCalcite−solution = -1.5 h (figure 6.22).
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Figure 6.24 – La variation des flux bruts de K dans SSRmean en fonction des différents
scénarios.

La chimie élémentaire des minéraux précipités est très discutable. Dans ce cas la

calcite formée est caractérisée par un rapport Mg/Ca = 0.01 (figure 6.23), ce qui implique

une croissance cristalline caractéristique d’une dynamique cinétique. Cette dynamique

s’oppose au fractionnement isotopique important du Mg introduit lors de la précipitation

des argiles potassiques. En effet, plus le milieu est proche de l’équilibre plus le facteur de

fractionnement est plus grand. La modélisation de la chimie élémentaire et isotopique du

réservoir SSRmean ne peut être envisagée que par ses scénarios qui ne sont pas cohérents

avec la cinétique du réservoir hydrologique SSR.

b- Les flux bruts minimums (SSRmin) pour δ26Mgmin

Nous avons modélisé les flux bruts minimums dans le réservoir SSR associés à la

composition isotopique δ26MgSSRmin = -5.11 h. Dans ce réservoir nous avons supposé
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Figure 6.25 – La variation des flux bruts de Ca dans SSRmin en fonction des différents
scénarios

que la dynamique réactionnelle est plus proche de l’équilibre par comparaison avec le

réservoir hydrologique de surface RSR. Ceci implique que les taux de dissolution dans

SSR doivent impérativement être inférieurs à ceux supposées dans le réservoir RSR.

La limite min du réservoir SSR est modélisée suivant deux scénarios possibles (A) et

(B). Dans les deux scénarios la dissolution des carbonates est nulle due aux flux nets de

Ca et Mg négatifs. Le modèle nous impose une précipitation des carbonates secondaires

avec un fractionnement isotopique de ∆26MgCalcite−Solution = -1.5 h et Mg/CaCalcite =

0.01 dans le scénario (A) et ∆26MgCalcite−Solution = -3 h et Mg/CaCalcite = 0.009 dans le

scénario (B) (figure 6.25 et 6.26). En parallèle nous avons une précipitation des silicates

secondaires avec un fractionnement très important pour les argiles ∆26MgArgiles−Solution =

+2.79 h dans (A) et ∆26MgArgiles−Solution = +2.88h dans (B) (figure 6.26).
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Figure 6.26 – La variation des flux bruts de Mg dans SSRmin en fonction des différents
scénarios

Afin d’expliquer la composition isotopique et élémentaire de SSRmin, il est nécessaire

d’appliquer un fractionnement isotopique très important lors de la précipitation des

minéraux secondaires argileux. La signature isotopique de SSRmin est principalement

contrôlée par les processus de fractionnement lors de la précipitation des argiles.

La composition élémentaire des argiles déposées impose un apport important en Si.

Ceci implique une dissolution purement congruente des roches silicatées (figure 6.28).

L’effet du pompage biologique dans ce réservoir est très important car il régule le flux

de K provenant de la dissolution des silicates (figure 6.27). La modélisation de la limite

inférieure du réservoir SSR implique des conditions particulières et extrêmes comme le

taux de dissolution du Si des phases silicatées qui est égale à 1 (ωSi/Na
Incon = 1). Ce taux est

difficile à observer dans la nature sauf dans les sources hydrothermales alors que dans le
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Figure 6.27 – La variation des flux bruts de K dans SSRmin en fonction des différents
scénarios
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Figure 6.28 – La variation des flux bruts de Si dans SSRmin en fonction des différents
scénarios

bassin versant Liwu les sources hydrothermales sont quasi inexistantes. Par conséquent,

la limite min du réservoir SSR a été surestimée par la méthode Monte Carlo et à ce jour
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aucune composition isotopique d’un réservoir hydrologique n’a été mesurée à∼ -5.11 h.

c- Les flux bruts maximums dans SSR (SSRmax) pour δ26MgSSR−max

La composition isotopique mesurée pour la limite max du réservoir SSR est égale à

-2.71 h. Afin de modéliser la composition isotopique et les flux bruts de SSRmax trois
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Figure 6.29 – La variation des flux bruts de Ca dans SSRmax en fonction des différents
scénarios

scénarios ont été retenus (A), (B) et (C). Dans le premier scénario (A), la chimie de

SSRmax est contrôlée par la précipitation des minéraux secondaires argileux qui représente

∼ -1019 % de Mg par rapport au flux net maximum estimé dans le réservoir SSR

avec un fractionnement isotopique ∆26MgArgiles−solution= +1 h. Cette dominance est

suivie par une importante précipitation des minéraux secondaires carbonatées (calcite)

caractérisées par un rapport Mg/Ca = 0.05 et introduit un fractionnement isotopique

∆26MgCalcite−solution = −1.5h (figure 6.29). Ceci dit, dans ce scénario une importante
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Figure 6.30 – La variation des flux bruts de Mg dans SSRmax en fonction des différents
scénarios

source de Mg est nécessaire pour la formation de ses minéraux secondaires celle ci

provient majoritairement de la dissolution des carbonates dolomitiques avec un rapport

Mg/Ca = 0.14. Cette dissolution est cohérente avec la cinétique du réservoir SSR.

Dans le second scénario (B), nous pouvons diminuer la quantité des argiles précipitées

(figure 6.32) jusqu’à 483% en augmentant le fractionnement isotopique du Mg lors de la

néoformation des argiles avec ∆26MgArgiles−solution= +1.49 h (figure 6.30). La réduction

du flux deMg précipité implique que nous sollicitons une source plus pauvre enMg lors de

la dissolution des carbonates. En effet dans ce scénario, l’augmentation du fractionnement

introduit par la formation des argiles implique la réduction du flux de Mg précipité mais

aussi la réduction du rapport Mg/Ca dans les carbonates dissoutes (Mg/Ca = 0.05).
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Figure 6.31 – La variation des flux bruts de K dans SSRmax en fonction des différents
scénarios

Dans les deux scénarios (A) et (B) la précipitation des argiles dans le réservoir SSR

fait intervenir des argiles du type Magnésienne-potassique avec un rapport K/Si = 0.1

(figure 6.32). En effet la signature isotopique de ce réservoir très appauvrie en isotope

lourd de Mg (26Mg) ne peut être héritée par les processus de dissolution biologique

qui apportent plus d’isotopes lourds lors de la dégradation de la matière organique. Par

ailleurs, les processus de pompage biologique sont égaux à zéro afin de tester la limite

du fractionnement isotopique introduit par un pur contrôle lithologique dans le réservoir

SSR (figure 6.30).

Dans le troisième scénario (C), nous introduisons les processus de pompage biologique

avec un fractionnement isotopique ∆26MgPlante−solution= +0.5 h (figure 6.30). Dans ce

cas de figure la composition isotopique de la limite maximale de la chimie du réservoir
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Figure 6.32 – La variation des flux bruts de Si dans SSRmax en fonction des différents
scénarios

SSR peut être expliquée par un mélange des processus de fractionnement isotopique

lithologique et biologique. Plus l’intensité du pompage biologique augmente plus le

fractionnement isotopique introduit par la précipitation des argiles diminue. Dans ce

dernier scénario nous imposons une précipitation des argiles moins riches en K avec un

rapport K/Si = 0.03 caractéristiques des smectites. La dynamique de dissolution des phases

silicatées dans les trois scénarios est supposée cinétique pour le Si avec un coefficient

d’incongruence ω
Si/Na
Incon = 0.5 dans le scénario (A) et (C) et de 0.01 dans le scénario (B)

(figure 6.32). Ce coefficient est directement lié au rapport K/Si des argiles précipités par

un bilan de masse. En effet, plus nous dissolvons du Si plus nous en précipiterons sous

forme de minéraux secondaires. Cependant, comme nous l’avons précisé précédemment
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la solubilité du Si est très faible dans le milieu hydrologique à faible température comme

le cas du bassin versant Liwu. Impliquant que ω
Si/Na
Incon < 1 doit être vérifié pour l’ensemble

des réservoirs hydrologiques du Liwu.

Conclusion SSR

Les modélisations de SSRmean et SSRmin nécessitent des conditions particulièrement

extrêmes avec un fractionnement isotopique important lors de la précipitation des argiles

> 2h. Par conséquent, le modèle de SSRmax représente la solution la plus cohérente pour

le réservoir hydrologique SSR. Nous avons opté pour le scénario (C) du modèle SSRmax

comme solution optimale au réservoir SSR. Ce scénario est caractérisé par une dissolution

incongruente du Si ω
Si/Na
Incon = 0.01 et ω

Mg/Na
Incon = 1 et un fractionnement isotopique introduit

par les processus puits ∆26MgCalcite−solution = -3 h, ∆26MgPlante−solution = +0.5 h et

∆26MgArgile−solution = +1 h et un rapport Mg/Ca des carbonates dissoutes = 0.14.

6.7.3 Les flux bruts dans DG

La modélisation des flux bruts de du réservoir profond DG est moins complexe due à

l’absence des sources et puits biologiques. En effet, dans les considérations théoriques

envisagées précédemment, les processus biologiques sont très limités dans DG. Par

conséquent, nous supposons que la chimie du réservoir DG est principalement contrôlée

par les processus lithologiques.

a- Les flux bruts moyens dans DG (DGmean) pour δ26MgDG−mean

La modélisation des processus bruts sources et puits dans DGmean peut être envisagée

suivant quatre scénarios possibles (A), (B), (C) et (D) afin de contraindre la composition

isotopique moyenne estimée à -1.21 h.

Dans les différents scénarios, nous pouvons expliquer la composition élémentaire et
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Figure 6.33 – La variation des flux bruts de Ca dans DGmean en fonction des différents
scénarios

isotopique moyennes de ce réservoir par une dominance des processus de dissolution

et de précipitation des minéraux carbonatés. L’intensité du cycle carbonaté varie avec

l’augmentation du rapport Mg/Ca des carbonates dissous comme le montre le graphe de

la figure (6.33).

L’augmentation du fractionnement isotopique introduit lors de la précipitation de la

calcite impacte la quantité de la calcite précipitée comme le montre les graphes de la

figure (6.33) et (6.34). Plus le facteur est grand, plus la quantité de calcite précipitée est

importante.

b- Les flux bruts minimums dans DG (DGmin) pour δ26MgDG−min

La limite inférieure du réservoir DG est modélisée suivant deux scénarios (A) et (B).

Ces scénarios sont très proches car les solutions possibles à ce modèle sont restreintes.
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Figure 6.34 – La variation des flux bruts de Mg dans DGmean en fonction des différents
scénarios

Dans le scénario (A), les flux bruts élémentaires et la signature de DGmin (δ26MgDG−min

= -1.44 h) peut être héritée par une forte dissolution des roches carbonatées du type

dolomitique (Mg/Ca = 0.16) et une reprécipitation de la calcite secondaire (Mg/Ca = 0.05)

avec un fractionnement isotopique de ∆26MgCalcite−solution = -1.5 h (figure 6.36).

La dissolution du flux de Ca provenant de la dolomite représenterait alors -10000 %

du flux net mesuré (figure 6.35). Dans le scénario (B) nous arrivons à diminuer ce taux à -

9292 % en augmentant le rapport Mg/Ca = 0.169 et aussi le fractionnement isotopique

introduit lors de la précipitation de la calcite ∆26MgCalcite−solution= -3.5 h. Dans ce

modèle, nous supposons que la dissolution des silicates est purement congruente sauf

pour le Si qui sera plus important que dans les réservoirs précédents avec un coefficient

ω
Si/Na
Incon = 0.5 dans DGmin dû à la cinétique du réservoir DG.
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Figure 6.35 – La variation des flux bruts de Ca dans DGmin en fonction des différents
scénarios

La précipitation des argiles secondaires quant a elle représente le second processus

important contrôlant la chimie de DGmin avec la néo-formation des argiles potassiques

avec un facteur de fractionnement ∆26MgArgile−solution= +1 h dans le scénario (A) et

de ∆26MgArgile−solution= +3 h dans le scénario (B) (figure 6.36). L’augmentation du

fractionnement introduit par les processus de précipitation des argiles dans le scénario

(B) et lié à l’augmentation du fractionnement isotopique introduit par la précipitation de

la calcite secondaire (-3.5 h).

La formation des argiles magnésienne-potassiques dans ce réservoir est due à

l’absence des processus de pompage biologique qui absorbent le K. En effet la

dissolution des silicates apporte une quantité importante de K environ 550 % du flux de

KDissolution−Silicates par rapport au flux net de DGmin. La formation des argiles potassiques
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Figure 6.36 – La variation des flux bruts de Mg dans DGmin en fonction des différents
scénarios

dépend principalement de la considération théorique faite précédemment sur les processus

biologiques au niveau du réservoir DG.

c- Les flux bruts maximums dans DG (DGmax) pour δ26MgDG−max

La limite supérieure de la chimie du réservoir DG est modélisée suivant quatre

éventuels scénarios (A), (B), (C) et (D) afin de contraindre la composition isotopique

δ26MgDG−max =−0.98h. Dans le premier scénario (A) nous pouvons expliquer la chimie

élémentaire et isotopique de ce réservoir par une forte dissolution des roches carbonatées

avec un rapportMg/Ca = 0.09 et une précipitation de la calcite (Mg/Ca = 0.05) introduisant

un fractionnement isotopique de l’ordre de -2.7 h (figure 6.38). De plus, un second

puits de néoformation des argiles s’additionne à la précipitation de la calcite avec un

facteur de ∆26MgArgile−solution= +1 h. Dans ce scénario, le flux de Ca et Mg représentent
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Figure 6.37 – La variation des flux bruts de K dans DGmin en fonction des différents
scénarios

respectivement 11000% et 514% par rapport aux flux nets de Ca et Mg mesurés dans

DGmax.

Cependant, dans le scénario (B) nous diminuons l’importance de dissolution des

roches carbonatées (Mg/Cacarbonates= 0.1) en augmentant le facteur de fractionnement

introduit lors de la précipitation des minéraux secondaires ∆26MgCalcite−solution =-3.5 h

et ∆26MgArgile−solution= +2 h. Par conséquent, nous diminuons le flux de Ca et Mg à

6218% et 324% respectivement (figure 6.38 et 6.39).

Par ailleurs, dans le scénario (C) et (D) nous avons choisi de baisser l’importance du

cycle carbonaté en augmentant le rapport Mg/Ca des roches carbonatées intervenant dans

la dissolution. En effet, l’augmentation du rapport fait diminuer l’importance du cycle

carbonaté et diminue aussi l’importance du puits de formation des argiles.
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Figure 6.38 – La variation des flux bruts de Ca dans DGmax en fonction des différents
scénarios

En conclusion, la limite max de la chimie du réservoir DG dépend du facteur de

fractionnement des processus puits (Calcite et argiles). En second ordre cette limite

dépend de la chimie initiale des roches carbonatées en dissolution.

Conclusion DG

La modélisation des flux bruts élémentaires moyens dans DG représente une solution

intermédiaire entre le modèle min et max. Par conséquent, le modèle de DGmean

représente la solution la plus cohérente pour le réservoir hydrologique DG. Nous avons

opté pour le scénario (C) du modèle DGmean avec une dissolution incongruente du Si

ω
Si/Na
Incon = 0.5 et ω

Mg/Na
Incon = 1, un fractionnement isotopique introduit par les processus puits

∆26MgCalcite−solution = -3.5 h et ∆26MgArgile−solution = +2 h et un rapport Mg/Ca des

carbonates dissoutes = 0.12.
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Figure 6.39 – La variation des flux bruts de Mg dans DGmax en fonction des différents
scénarios

6.8 Conclusion Générale

L’objectif de cette étude est de retracer le cycle biogéochimique du Mg à l’échelle

du bassin versant du Liwu ' 435km2 en couplant l’approche isotopique à l’approche

hydrologique. Ces deux approches se sont avérées très complémentaires et essentielles à

l’identification et la quantification des processus lithologiques et biologiques qui opèrent

au niveau d’une zone critique.

La chimie de la rivière du Liwu est contrôlée par le mélange de proportions variables

trois réservoirs hydrologiques RSR, SSR et DG caractérisées par des chimies constantes et

différentes. Nous avons analysé la composition isotopique duMg de 33 échantillons d’eau

provenant de la rivière du Liwu. Nous avons utilisé un premier modèle mathématique basé

sur le mélange hydrologique des réservoirs afin d’estimer la composition isotopique des
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réservoirs aux valeurs respectives de δ26MgRSR = 0.15 ± 0.35 h, δ26MgSSR = -3.91 ±

1.2 h et δ26MgDG = -1.21 ± 0.23 h. Un second modèle plus complexe a été développé

pour quantifier les flux bruts des éléments Na, Ca, K, Si et Mg dans les réservoirs

hydrologiques permettant d’obtenir les compositions isotopiques estimées précédemment.

La modélisation des flux bruts élémentaires est très robuste due aux fortes contraintes

intégrées dans les calculs de chaque flux. Chaque élément chimique présent dans le Liwu

est lié à des processus biogéochimiques sources et puits. Les paramètres et les liens des

sources et des puits de chaque élément chimique ont été documentés dans la littérature et

ont été intégrés dans le modèle. Par exemple, plus le rapport de Mg/Ca de la source est

grandmoins la dissolution des carbonates est sollicitée, cas de la dissolution de la dolomite

qui est riche en Mg. Toute fois, ceci est différent pour les processus de dissolution des

minéraux silicatés qui dépend de la dissolution et la solubilité des éléments chimiques. Le

paramétrage de ces différents facteurs ont été pris en compte par notre modèle présenté

par différents scénarios. Les différents scénarios nous ont permis dans un premier

Figure 6.40 – Cycle biogéochimique du Mg dans le bassin versant Liwu

temps de mettre en évidence le lien entre les processus sources et les processus puits

présents à l’échelle du bassin versant Liwu. En effet, la mise en disposition des éléments
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Figure 6.41 – Cycle biogéochimique du Ca dans le bassin versant Liwu

chimiques essentiels pour les processus de précipitation des minéraux secondaires et/ou

du prélèvement biologique dépend des processus de dissolution organique et d’altération

chimique des roches. Par exemple, l’intensification de la dissolution des carbonates

augmenterait la précipitation de la calcite secondaire. Aussi, l’altération des silicates

et de la dégradation de matière organique augmentent la probabilité du prélèvement

biologique des nutriments et la formation des argiles. Nous avons présenté tout au long de

cette modélisation différents scénarios en intégrant la propagation d’erreur pour chaque

réservoir afin de discuter des solutions les plus optimales et les plus cohérentes. Les trois

modèles proposent une forte domination du cycle carbonaté avec une dissolution de la

calcite dans le réservoir RSR suivi par une dissolution de la dolomite dans les réservoirs

SSR et DG. Cette dynamique de dissolution est cohérente avec les états d’équilibres des

trois réservoirs hydrologiques supposés par Calmels et al., 2011. De plus cette cohérence

est respectée par les facteurs de fractionnement isotopique introduit par la précipitation

des minéraux secondaires (calcite et argile). La dissolution des phases silicatées est moins

incongruente dans le réservoir DG comparée au réservoir SSR et RSR impliquant une

dynamique plus à l’équilibre dans DG et cinétique dans RSR.
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Figure 6.42 – Cycle biogéochimique du K dans le bassin versant Liwu

Figure 6.43 – Cycle biogéochimique du Si dans le bassin versant Liwu

In fine, les processus bruts des différents puits et sources à l’échelle du bassin versant

Liwu représentent la somme des processus bruts modélisés de RSR, SSR et DG. Par

conséquent, il est aisé de quantifier l’importance des processus biogéochimiques sur le

cycle du Mg et également de retracer les cycles des éléments Ca, K et Si comme le montre

les figures (6.40),(6.41), (6.42) et (6.43) respectivement.
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Dans la figure (6.40) nous avons résumé le cycle biogéochimique du Mg dans le

bassin versant Liwu en utilisant les modélisations des processus bruts précédentes. Nous

observons que les processus lithologiques sont dominants sur le cycle du Mg. Tandis que,

les processus biologiques sont en pseudo équilibre avec un apport de 9% de la dégradation

de la matière organique et un prélèvement biologique de 6 % du flux net de Mg. Ceci

représente un apport biologique de 40.7 ×106 mol/an de Mg et un pompage biologique

de 28.8 ×106 mol/an de Mg. Le cycle biogéochimique du Mg dominé par la dissolution

des carbonates avec 229 % du flux net représente une dissolution brut d’une couche de

1 mm/an 4 de roches carbonatées. La précipitation de la calcite qui piège 50% du Mg

net total représente une précipitation de 0.8 mm/an. Ceci représente un bilan net de 0.2

mm/an d’érosion des carbonates à l’échelle de la surface totale du bassin versant Liwu

(435 km2). Sachant que, l’érosion physique du bassin versant Liwu est estimée à ∼ 12.5

mm/an (Dadson et al., 2003). Par conséquent, les roches carbonatées représentent ∼ 1.3

% de cette érosion totale.

Idem, la précipitation des argiles représente un dépôt de 0.1 mm/an et ne constitue que

1% de l’érosion totale sur le bassin. Cependant, il est difficile d’observer et de quantifier

ces flux sur le terrain dû à la forte érosion physique caractéristique du bassin versant Liwu.

Néanmoins, l’analyse chimique des matières en suspension dans les rivières est cohérente

avec les fractions estimées par notre étude (e.g. Krupt et al., 2011).

4. Les masses volumiques utilisées ρCalcite = 2.5 kg/dm3 ; ρArgiles = 2.0 g/cm3.
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Conclusions Générales

Durant ce travail de thèse, nous avons étudié les interactions eau-roche-plante à

l’échelle d’une zone critique en retraçant le cycle biogéochimique du Mg. Le choix de

l’observation de ces interactions s’est portée sur deux zones critiques différentes : les

bassins versants du sud ouest de la Nouvelle Zélande (< 1 km2) et le bassin versant Liwu

au Taïwan (> 100 km2). Une zone critique représente un foyer des interactions chimiques,

biologiques, géologiques et hydrologiques. L’observation de cette zone est capitale pour

l’étude des interactions entre les différents réservoirs terrestres. Les eaux drainant la zone

critique jouent un rôle important dans la mobilité des éléments tel que le Mg. L’étude de

la chimie des eaux est stratégique pour la compréhension le cycle biogéochimique du Mg.

Premièrement, Nous avons étudié le cycle biogéochimique du Mg dans les bassins

versants du sud ouest des Alpes Néo-zélandaises dans le contexte d’une altération

physique intense, dominée par l’altération incongruente des phases minérales silicatées

(la biotite). La signature isotopique du Mg nous a permis de discriminer les processus

biologiques et les processus d’altération chimique des roches. Nous avons développé

un premier modèle basé sur la comparaison entre les zones de fort glissement de

terrain (Landslide Seepage) dépourvues de végétation et les zones végétalisées (Vegetated
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Stream) dans deux bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek. Le secondmodèle est

basé sur la dissolution incongruente de la biotite avec un facteur de fractionnement αMg

= 1.0004. Ces deux modèles montrent que l’effet des processus biologiques à l’échelle

des deux bassins versants Haremare Creek et Gaunt Creek est négligeable. Cependant,

le second modèle confirme la dominance de l’altération incongruente de la biotite sur

la composition isotopique du Mg dans les bassins versants du sud ouest des Alpes Néo-

zélandaises.

L’exercice est plus difficile sur des bassins versants à grande échelle comme le Liwu ∼

435 km2 où il est difficile de découpler l’effet des processus biologiques et lithologiques.

Cependant, l’utilisation du traceur isotopique couplé au modèle hydrologique du Liwu

nous a permis de statuer sur les processus biologiques et lithologiques bruts qui contrôlent

la chimie d’une rivière de la taille du Liwu. La modélisation multi-élémentaire de la

composition isotopique du Liwu (δ26Mg) et des flux élémentaires du Ca, K,Mg, Na et Si a

permis exceptionnellement de quantifier les différents processus chimiques et de retracer

le cycle biogéochimique du Mg à l’échelle du bassin versant Liwu.

Le cycle biogéochimique du Mg est dominé par les processus lithologiques pendant

que les processus biologiques sont en pseudo équilibre avec un apport de 9% du Mg de la

dégradation de la matière organique dont 6% du flux net est absorbé par les processus de

pompage biologique. Dans cette étude, nous avons montré que le cycle biogéochimique

du Mg est principalement dominé par la dissolution des carbonates avec 229 % du flux

net de Mg mesuré dans le Liwu. Ceci représente une dissolution brut de 1 mm/an des

carbonates. La précipitation brut de la calcite qui piège 50% du Mg net total représente

une précipitation de 0.8 mm/an. Ceci représente un bilan de net de 0.2 mm/an d’érosion

des carbonates à l’échelle du bassin versant Liwu. Toute fois, l’érosion physique estimée

pour le bassin versant Liwu est ∼ 12.5 mm/an (Dadson et al., 2003). Par conséquent, les

roches carbonatées représentent 1.3 % de cette exhumation totale. La précipitation des
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argiles représente un dépôt de 0.1 mm/an et ne constitue que 1% de l’exhumation totale

sur le bassin.

En extrapolant les deux études, nous observons que le cycle biogéochimique du Mg est

similaire dans les deux zones critiques à des échelles différentes. Á l’échelle de Haremare

Creek et Gaunt Creek≤ 0.1 km2, les processus biologiques sont négligeables en dépit des

processus lithologiques qui dominent la chimie des solutés. Ceci dit, l’effet de la biomasse

peut être masqué par les processus d’altération rapide des roches silicatées dans ses deux

bassins. Cependant, à l’échelle d’un grand bassin versant cas du Liwu ∼ 435 km2 nous

avons montré que les processus biologiques sont en sub-équilibre et peuvent avoir un effet

négligeable sur le cycle biogéochimique du Mg.
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Chapitre 8

Annexes

8.1 La chimie élémentaire

Table 8.1 – Concentration des cations en (µmol/l) dans les échantillons prélevés de la

rivière du Liwu Taïwan (Calmels et al., 2011).

échantillons Li Na Mg K Ca Sr Si
Liwu 06-07-04B 0.78 120.94 402.05 90.89 1243.76 3.49 103.85
Liwu 10-08-07 0.35 91.19 315.68 89.22 1248.31 3.70 0.00
Liwu 09-07-04A 0.62 136.15 465.83 88.61 1415.97 4.44 110.32
Liwu 25-12-03 0.72 215.06 526.40 58.84 1756.89 7.50 0.00
Liwu 04-10-03 0.56 147.81 445.19 71.71 1604.29 6.33 0.00
Liwu 02-07-04 0.32 70.77 228.82 64.87 1060.84 2.81 81.48
Liwu 04-09-03 0.50 110.54 367.74 99.11 1414.91 4.45 0.00
Liwu 22-01-04 0.62 181.82 444.88 50.77 1084.24 5.95 0.00
Liwu 25-07-04 0.63 157.50 504.29 58.37 1590.80 6.14 121.91
Liwu 04-08-05 0.60 139.10 469.62 66.12 1568.84 5.91 0.00
Liwu 26-07-06 0.46 91.85 289.37 85.90 1158.78 3.18 0.00
Liwu 17-01-07 0.66 183.20 493.42 58.04 1650.76 6.65 0.00
Liwu 13-11-03 0.71 198.06 525.14 63.52 1747.94 7.43 0.00
Liwu 15-02-04 0.56 154.09 489.76 53.47 1647.48 6.45 0.00
Liwu 27-03-04 0.57 161.57 485.94 50.86 1590.40 6.35 0.00
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Liwu 27-02-05 0.52 103.33 370.79 62.21 1388.20 4.40 0.00
Liwu 23-06-05 0.65 150.87 486.27 50.59 1524.82 6.13 0.00
Liwu 01-07-06 0.63 134.09 441.91 85.06 1445.97 5.35 0.00
Liwu 22-11-02 0.88 257.20 531.34 58.10 1704.00 8.09 0.00
Liwu 12-12-02 0.84 257.14 544.49 57.94 1752.08 8.32 0.00
Liwu 24-07-03 0.96 253.98 556.85 55.82 1591.86 8.36 0.00
Liwu 06-03-04 0.44 179.86 463.56 81.74 2014.91 9.39 0.00
Liwu 07-03-04 0.40 153.62 425.94 77.80 1980.78 8.50 0.00
Liwu 05-02-04 0.39 101.98 340.94 68.35 1279.82 4.41 0.00
Liwu 03-07-04 0.39 63.41 228.87 101.39 1042.56 2.24 66.22
Liwu 03-12-04 0.39 128.19 387.59 88.04 1534.98 5.63 0.00
Liwu 22-09-05 0.23 61.70 215.44 77.60 943.79 2.68 0.00
Liwu 6-10-07A 0.31 74.94 239.72 150.67 1193.81 2.87 80.90
Liwu 6-10-07E 0.36 78.28 215.98 202.44 1169.97 2.67 73.16
Liwu 6-10-07F 0.37 78.27 215.71 196.31 1168.33 2.57 72.73
Liwu 7-10-07C 0.45 91.22 257.00 131.58 1084.20 2.62 82.33
Liwu 7-10-07D 0.48 94.51 271.18 121.81 1113.91 2.80 87.85
Liwu 8-10-07B 0.60 103.43 316.86 107.81 1203.80 3.30 101.16

Table 8.2 – Concentration des anions en (µmol/l) dans les échantillons prélevés de la

rivière du Liwu Taïwan (Calmels et al., 2011).

échantillons F Cl Br N03 S04 HC03

Liwu 06-07-04B 3.84 13.78 0.00 0.98 808.61 1875.41
Liwu 10-08-07 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 3316.14
Liwu 09-07-04A 3.45 13.10 0.00 0.00 938.17 2104.96
Liwu 25-12-03 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 4856.19
Liwu 04-10-03 2.60 15.07 0.00 2.35 1205.12 1901.46
Liwu 02-07-04 3.03 12.52 0.00 0.00 598.17 1509.00
Liwu 04-09-03 2.57 13.93 0.00 23.01 1234.43 1275.98
Liwu 22-01-04 2.68 12.47 0.00 12.24 1172.31 931.33
Liwu 25-07-04 2.71 14.47 0.00 12.30 1097.91 2193.66
Liwu 04-08-05 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 4294.54
Liwu 26-07-06 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 3080.88
Liwu 17-01-07 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 4543.55
Liwu 13-11-03 2.05 10.84 0.00 5.23 1522.17 1760.86
Liwu 15-02-04 2.57 14.91 0.00 35.16 1153.89 2135.07
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Liwu 27-03-04 2.66 12.71 0.00 0.00 1153.17 2056.68
Liwu 27-02-05 2.50 11.42 0.00 28.97 770.47 2109.00
Liwu 23-06-05 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 4236.57
Liwu 01-07-06 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 4006.26
Liwu 22-11-02 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 4803.05
Liwu 12-12-02 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 4925.69
Liwu 24-07-03 2.72 21.79 0.00 8.16 1172.38 2247.47
Liwu 06-03-04 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 5237.75
Liwu 07-03-04 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 5062.26
Liwu 05-02-04 2.16 10.80 0.00 19.71 871.29 1645.83
Liwu 03-07-04 4.92 9.82 0.00 0.00 666.87 1364.07
Liwu 03-12-04 2.64 18.32 0.00 5.45 1277.91 1490.80
Liwu 22-09-05 2.49 11.79 0.00 0.00 526.35 1396.37
Liwu 6-10-07A 4.63 6.55 0.00 30.38 793.37 1470.40
Liwu 6-10-07E 5.07 6.64 0.00 25.03 774.69 1472.22
Liwu 6-10-07F 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 3048.18
Liwu 7-10-07C 4.04 6.66 0.00 33.66 569.63 1727.27
Liwu 7-10-07D 3.89 7.13 0.00 34.87 580.15 1786.38
Liwu 8-10-07B 3.75 8.74 0.00 35.83 670.87 1869.68

Table 8.3 – La composition chimique élémentaire des différents types d’échantillons

étudiés dans les bassins versants du sud-ouest des Alpes Néo-Zélandaise. La notation *

signifie que les valeurs sont corrigées des apports atmosphériques.

Samples Type Localisation TDS K Mg Mg∗ K∗ K∗/Mg∗
(mg/l) (µmol/l) (µmol/l) (µmol/l) (µmol/l)

NZS02-06 River Stream Hokitika River 45 30 19 17.5 28.7 1.6
NZS02-07 River Stream Waitaha River 80 76 32 29.9 73.1 2.4
NZS02-08 River Stream Wanganui River 50 27 12 11.5 25.6 2.2
NZS02-10 River Stream Whataroa River 47 16 13 11.8 15.1 1.3
NZS02-11 River Stream Whaitangi Taona River 57 56 30 28.4 54.1 1.9
NZS02-16 River Stream Calary River 65 29 15 14.6 28.5 1.9
NZS02-49 River Stream Jacobs River 36 34 20 18.5 31.6 1.7
NZS02-51 River Stream Paringa River 40 34 17 16.2 32.0 2.0
NZS02-67 River Stream Haast River 59 26 30 28.8 23.8 0.8
NZS02-21 surface runoff Haremare Creek 96 70 37 35.0 6 6.9 1.9
NZS02-23 surface runoff Haremare Creek 38 36 16 13.7 33.0 2.4
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NZS02-26 surface runoff Haremare Creek 54 43 18 16.8 40.5 2.4
NZS02-27 surface runoff Haremare Creek 100 74 38 36.2 70.9 2.0
NZS02-28 surface runoff Haremare Creek 89 78 43 40.7 75.2 1.8
NZS02-33 surface runoff Haremare Creek 98 81 44 41.5 77.6 1.9
NZS02-24 surface runoff Haremare Creek 107 74 40 37.7 70.6 1.9
NZS02-29 surface runoff Haremare Creek 126 108 55 52.6 104.4 2.0
NZS02-22 Landslide Haremare Creek 147 81 67 64.5 78.1 1.2
NZS02-25 Landslide Haremare Creek 107 70 38 35.4 66.2 1.9
NZS02-30 Landslide Haremare Creek 212 176 98 95.3 170.6 1.8
NZS02-31 Landslide Haremare Creek 145 115 41 38.4 110.2 2.9
NZS02-32 Landslide Haremare Creek 191 132 58 54.8 126.3 2.3
NZS02-35 Landslide Gaunt Creek 607 567 386 384.2 564.2 1.5
NZS02-36 Landslide Gaunt Creek 269 164 99 96.7 160.8 1.7
NZS02-37 Landslide Gaunt Creek 284 149 83 81.0 145.9 1.8
NZS02-40 Landslide Gaunt Creek 379 263 160 157.9 259.8 1.6
NZS02-41 Landslide Gaunt Creek 373 197 162 160.0 194.4 1.2
NZS02-42 Landslide Gaunt Creek 528 421 344 342.7 418.0 1.2
NZS02-43 Landslide Gaunt Creek 447 351 311 308.9 347.6 1.1
NZS02-45 surface runoff Gaunt Creek 45 47 19 17.8 44.8 2.5
NZS02-38 surface runoff Gaunt Creek 38 42 17 15.6 40.1 2.6
NZS02-39 surface runoff Gaunt Creek 66 63 28 26.5 60.1 2.3

Table 8.4 – La composition isotopique des différents types d’échantillons étudiés dans les

bassins versants du sud-ouest des Alpes Néo-Zélandaises (toutes les valeurs sont corrigées

des apports atmosphériques)

Samples δ26Mg ±2σ δ25Mg ±2σ ∆26Mg’ ±2σ

NZS02-06 -0.968 0.095 -0.499 0.038 0.006 0.016
NZS02-07 -1.021 0.127 -0.530 0.076 0.002 0.017
NZS02-08 -0.943 0.054 -0.485 0.023 0.006 0.017
NZS02-10 -0.851 0.132 -0.422 0.051 0.021 0.093
NZS02-11 -0.945 0.107 -0.498 0.042 -0.006 0.044
NZS02-16 -0.773 0.075 -0.400 0.284 0.003 0.006
NZS02-49 -1.006 0.069 -0.521 0.039 0.003 0.004
NZS02-51 -0.999 0.107 -0.516 0.056 0.005 0.006
NZS02-67 -0.712 0.053 -0.366 0.038 0.005 0.019
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NZS02-21 -0.992 0.144 -0.514 0.073 0.003 0.008
NZS02-23 -0.755 0.089 -0.390 0.031 0.003 0.015
NZS02-26 -1.040 0.074 -0.535 0.037 0.007 0.011
NZS02-27 -0.894 0.175 -0.503 0.225 0.010 0.006
NZS02-28 -0.814 0.033 -0.420 0.008 0.004 0.009
NZS02-33 -0.988 0.101 -0.508 0.063 0.007 0.013
NZS02-24 -0.943 0.097 -0.511 0.135 0.016 0.015
NZS02-29 -0.925 0.162 -0.480 0.087 0.002 0.003
NZS02-22 -0.991 0.146 -0.452 0.203 0.008 0.024
NZS02-25 -0.947 0.177 -0.539 0.051 0.006 0.009
NZS02-30 -0.911 0.135 -0.461 0.057 0.014 0.014
NZS02-31 -1.161 0.128 -0.591 0.076 0.014 0.011
NZS02-32 -1.026 0.213 -0.520 0.100 0.015 0.016
NZS02-35 -1.131 0.111 -0.578 0.047 0.011 0.012
NZS02-36 -1.142 0.103 -0.578 0.058 0.017 0.004
NZS02-37 -1.242 0.050 -0.647 0.044 0.000 0.031
NZS02-40 -1.213 0.068 -0.627 0.048 0.005 0.018
NZS02-41 -1.176 0.157 -0.610 0.089 0.004 0.010
NZS02-42 -1.228 0.097 -0.633 0.065 0.007 0.018
NZS02-43 -1.065 0.046 -0.494 0.029 0.012 0.014
NZS02-45 -1.160 0.084 -0.600 0.043 0.004 0.009
NZS02-38 -1.134 0.109 -0.588 0.039 0.003 0.018
NZS02-39 -1.098 0.155 -0.564 0.082 0.008 0.013

8.2 script du δ26MgCircu :
1 [Mg] Dg=1818; % concentration du Mg dans la c i rcu lat ion DG;
2 [Mg] SSR=164;% concentration du Mg dans la c i rcu lat ion SSR ;
3 [Mg]RSR=64;% concentration du Mg dans la c i rcu lat ion RSR ;
4

5 f o r i =1:21
6 fDG ( i ) ; % fract ion de Mg importer par la c i rcu lat ion DG;
7 fSSR ( i ) ; % fract ion de Mg importer par la c i rcu lat ion SSR ;
8 fRSR ( i ) ; % fract ion de Mg importer par la c i rcu lat ion RSR ;
9 d26Mg ( i ) ; % La composition isotopique du Liwu ;

10 ConcMg ;% La concentration du Mg dans le Liwu ;
11 end
12 i t e r a t i o n s =10000; % c h o i s i r le nombre d’ i t e r a t i o n s dans la d i s t r i b u t i o n

Gaussienne ;
13 X= z e r o s ( i t e r a t i o n s , 1 ) ; %X : La composition isotopique de la c i rcu lat ion RSR
14 Y= z e r o s ( i t e r a t i o n s , 1 ) ; %X : La composition isotopique de la c i rcu lat ion SSR
15 f o r m u l e = z e r o s ( i t e r a t i o n s , 2 1 ) ; %formule : La composition isotopique de la

c i rcu lat ion DG en u t i l i s a n t le melange isotopique dans le Liwu ;
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16

17 f o r j =1 : i t e r a t i o n s
18 X( j ) = ( 2 . 5 * r andn ( 1 , 1 ) −2.5) ; %X : La composition isotopique de la c i rcu lat ion

RSR
19 Y( j ) = ( 2 . 5 * r andn ( 1 , 1 ) −2.5) ; %X : La composition isotopique de la c i rcu lat ion

SSR
20 end
21

22 f o r i =1:21
23 f o r i = j : i t e r a t i o n s
24 f o r m u l e ( j , i ) = [ ( d26Mg ( i ) *ConcMg ( i ) ) −([Mg]RSR*fRSR ( i ) *X( j ) ) −([Mg] SSR*Y( j ) *

fSSR ( i ) ) ] / ( [ Mg]DG* fDG ( i ) ) ;
25 end
26 end

8.3 Les sources du Mg dissous dans le Liwu :

Nous avons testé plusieurs hypothèses avant de développer le modèle multi-

élémentaire qui prend en compte les flux bruts élémentaires de Na, Ca, K, Si et de Mg.

Dans cette partie, nous montrons les hypothèses discutées avant le développement du mo-

dèle.

L’effet de la lithologie : Altération des silicates et des carbonates

La chimie des réservoirs hydrologiques RSR, SSR et DG qui contrôlent le Liwu peut

être héritée par la dissolution chimique des roches drainées. L’altération chimique des

roches représente une source essentielle des éléments dissous dans la rivière (e.g. Galy

et al., 1999 ; Gaillardet et al.1999). L’hypothèse d’un contrôle lithologique sur la chimie

du Liwu doit être vérifiée. Pour ce faire, nous avons étudié la contribution de l’altération

chimique des roches carbonatées et silicatées dans la chimie des réservoirs RSR, SSR et

DG. L’hypothèse d’un contrôle exclusivement lithologique implique que le Mg dissous

provient uniquement de la dissolution des roches. Nous définissons MgCircu comme étant
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le flux de Mg caractéristique de chacune des circulations RSR, SSR et DG.

MgCircu = f Mg
Carbonates×MgCarbonates + f Mg

Silicates×MgSilicates
1 2 (8.1)

Les eaux drainant une lithologie purement silicatées sont caractérisées par une chimie

différente de celle qui drainent une lithologie carbonatée (Meybeck et al., 2003 ; Gaillardet

et al., 1999). En effet, les eaux de rivière impactées par une dissolution des silicates se

distinguent par le rapport élémentaire Mg/Na = 0.24 ± 0.12 (Gaillardet et al., 1999). En

utilisant ce rapport, nous pouvons estimer le taux de Mg dissous provenant des roches

silicatées (équation 8.2). Par la suite, nous pouvons déduire la contribution des roches

carbonatées par une simple soustraction dans l’équation (8.1).

MgSilicates = (Na−Cl)×
(

Mg
Na

)
Silicates

(Galyet al., 1999)3 (8.2)

La contribution des roches carbonatées et silicatées au flux deMg dissous dans chacune

des circulations RSR, SSR et DG montre une domination majeure des roches carbonatées

estimée w 88% en moyenne du Mg dissous total contre w 12% en moyenne pour les

roches silicatées. La contribution des roches silicatées est plus élevée dans le réservoir

SSR (21%) et plus faible dans le réservoir DG (4%) (tableau 8.5). Par conséquent, le flux

de Mg dissous dans les réservoirs RSR, SSR et DG peut être expliqué par la dissolution

des roches. Mais qu’en est il de la composition isotopique du Mg? Si le δ26MgCircu est

hérité par l’altération des roches du bassin implique que :

δ
26MgCircu = f Mg

Carbonates×δ
26MgCarbonates + f Mg

Silicates×δ
26MgSilicates (8.3)

Cette hypothèse implique que la composition isotopique du Mg dans les trois

1. fMg
i = la fraction de contribution. i= Carbonates, Silicates avec ∑ fi=1

2. Circu= RSR ou SSR ou DG
3. Cl= ClRain, Na= ClRain + NaSilicates

223



Chapitre 8. Annexes

(a) RSR

f Mg
Carbonates f Mg

Silicates

96% 4%

(b) SSR

f Mg
Carbonates f Mg

Silicates

79% 21%

(c) DG

f Mg
Carbonates f Mg

Silicates

91% 9%

Table 8.5 – La fraction de contribution f des roches carbonatées et silicatées dans les
circulations RSR, SSR et DG du Liwu.

réservoirs hydrologiques RSR, SSR et DG est contrôlée par la dissolution pure des roches

silicatées et carbonatées. Dans ce cas, la comparaison entre la composition isotopique des

eaux impactées par une dissolution pure des roches notée δ26MgLithologie estimée et la

composition isotopique des circulations RSR, SSR et DG mesurées par notre modèle de

mélange notée δ26MgCircu doit être null. L’hypothèse d’un contrôle lithologique est validée

si et seulement si δ26MgCircu - δ26MgLithologie
∼= 0. Les compositions isotopiques des

roches ont été choisies en fonction de la lithologie du bassin versant du Liwu. Ce dernier

est constitué de sédiments clastiques, gneiss, schiste noir et du marbre (métamorphisme de

marge passive). Sachant que, δ26MgMarbre varie de -4h à -2.7 h (Teng et al., 2017 ; Galy

et al., 2002, Higgins et al., 2012) et δ26MgSchistes/gneiss varie de -0.3h à -0.5 h (Teng et

al., 2017 ; Li et al., 2010, Lin Ma et al., 2015).

Table 8.6 – La comparaison entre δ26MgLithologie estimé de chaque réservoir hydrologique
et δ26MgCircu mesuré.

δ26MgRSR−δ26MgLitho δ26MgSSR−δ26MgLitho δ26MgDG−δ26MgLitho

2.3 à 4.5 h -3.1 à -0.2 h 0.9 à 2.8 h

L’estimation de l’effet de la lithologie seule dans le tableau (8.6) montre un δ26MgCircu−

δ26Mglithologie 6= 0 pour les trois circulations hydrologiques du Liwu. Ceci dit, le δ26MgSSR
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est proche du δ26Mglithologie impliquant que la lithologie peut jouer un rôle important

sur la composition isotopique de ce réservoir. Par ailleurs, la signature isotopique des

trois réservoirs hydrologiques du Liwu RSR, SSR et DG n’est pas contrôlée que par

une pure dissolution des roches carbonatées et silicatées. Toute fois, l’effet de lithologie

n’est pas négligeable mais l’effet seul de la lithologie n’est pas suffisant pour expliquer la

composition isotopique du Mg dans RSR, SSR et DG et par conséquent dans le Liwu.

L’effet de la biologie

Le bassin versant du Liwu est situé dans un climat tropical humide propice à la

croissance et au développement de la végétation. La dense couverture végétale peut

affecter considérablement le flux des éléments nutritifs comme le Mg (e.g Bruijnzeel

1991). Dans cette seconde partie, nous discutons de l’influence de la minéralisation de

la matière organique sur le flux et la composition isotopique du Mg calculés pour les

réservoirs hydrologiques du Liwu. En effet, la dissolution des roches proposée dans le

modèle précédent est insuffisante pour expliquer la composition isotopique des réservoirs

RSR, SSR et DG. Dans cette partie, nous associons l’effet de la dégradation de la matière

organique au processus de la dissolution des roches.

Lors de la décomposition de la litière, les éléments chimiques emmagasinés dans les

plantes sont dissous et transportés par les eaux. Ce processus peut affecter la composition

chimique et isotopique du Mg dans le Liwu (e.g Zakharova et al., 2007). Ceci dit, l’effet

de la décomposition de la matière organique sur la circulation profonde DG définie par

Calmels et al., 2011 semble négligeable. Alors que cet effet peut être conséquent sur les

deux circulations de surface RSR et SSR qui drainent la litière en décomposition. La

composition isotopique moyenne de la litière publiée dans les différentes littératures est

environ δ26MgLitter '−0.3±0.5h (±2σmean) (Bolou-Bi et al., 2010).
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Dans cette partie, nous avons discuté de l’effet de la dégradation de la matière

organique associé à la dissolution des roches sur l’isotopie du Mg mesurée dans les

circulations RSR et SSR. L’équation 8.5 illustre le mélange isotopique des processus

de dissolution lithologique et biologique en fonction de la fraction de mélange (h).

Dans le cas ou la composition de la circulation RSR et/ou SSR notée δ26MgCircu est

égale à la signature isotopique de la somme des processus lithologiques et biologiques

notée δ26MgLithologie+litiére, cela implique que la signature isotopique des réservoirs

est contrôlée que par la dissolution des roches silicatées et carbonatées associée à la

dégradation de la matière organique.

δ
26MgCircu = hMg×δ

26MgLithologie +(1−hMg)×δ
26Mglitiére

4 (8.4)

δ
26MgCircu = hMg× ( f Mg

Carbonates×δ
26MgCarbonates + f Mg

Silicates×δ
26MgSilicates)

+(1−hMg)×δ
26MgLitter (8.5)

La différence entre la composition isotopique estimée par un contrôle de la somme

de la dissolution des roches et la dégradation de la matière organique δ26MgLithologie et

δ26Mglitiére est notée ∆26MgCircu−Litho−litiére calculée comme suit :

∆
26MgCircu−Litho−litiére = δ

26MgCircu− (hMg×δ
26MgLithologie+(1−hMg)×δ

26Mglitiére)

(8.6)

Le diagramme de la figure 8.1 discute le ∆26MgCircu−Litho−litiére qui représente la

différence entre δ26MgCircu et les processus de mise en solution du Mg dans RSR et SSR.

Dans ce digramme quelque soit la fraction de mélange entre l’effet de la décomposition

4. hMg
i = la fraction de mélange. ∑ hMg

i =1 , Lithologie= Carbonate + Silicates
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Figure 8.1 – Modélisation de l’effet combiné de la lithologie et de la décomposition de la
litière pour les circulations RSR en couleur verte et SSR en couleur bleue (δ26Mglitiére

∼=
−0.3±0.5h, le domaine violet et rose représentent la propagation de l’erreur associée),
∆26MgCircu−Litho−litiére 6= 0.

de la litière et des roches, le ∆26MgCircu−Litho−litiére est 6= 0. Par conséquent, les effets

des processus de dissolution du Mg par la lithologie et la biologie sont insuffisants pour

expliquer la composition isotopique mesurée dans les réservoirs RSR et SSR.

Dans les deux modèles précédents nous avons discuté des effets des processus de

dégradation de la matière organique et l’altération des roches carbonatées et silicatées.

Ses modèles montrent que les processus sources sont insuffisants pour expliquer la

compositions isotopique calculée pour RSR, SSR et DG et en conséquence celle du Liwu.

Il est nécessaire de prendre en considération les processus puits qui absorbent le Mg

comme le pompage biologique et la précipitation des minéraux secondaires.
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8.5 Le lac de Pavin

Au cours de ce travail de thèse, nous avons analysé durant 8 mois la composition

isotopique du Mg des eaux du lac de Pavin. Les échantillons couvrent un profil vertical

(profondeurs) du lac. ajouter les profondeurs et la localisation important

Table 8.10 – La composition isotopique du Mg mesurée dans les échantillons du lac de

Pavin

échantillons δ26Mg ± 2σ δ25Mg ± 2σ ∆25Mg’ ± 2σ Ntime

P2 -0.485 0.006 -0.248 0.037 0.004 0.040 2

P4 -0.439 0.092 -0.223 0.049 0.006 0.027 4

P6 -0.473 0.125 -0.245 0.078 0.001 0.013 2

P8 -0.394 0.017 -0.201 0.063 0.004 0.054 2

P10 -0.446 0.116 -0.222 0.097 0.010 0.037 2

P14 -0.500 0.090 -0.249 0.055 0.012 0.010 3

P16 -0.346 0.054 -0.179 0.046 0.002 0.018 2

P20 -0.461 0.111 -0.237 0.031 0.004 0.027 3

P22 -0.588 0.120 -0.298 0.075 0.009 0.018 4

P24 -0.527 0.186 -0.270 0.097 0.004 0.002 3

P30 -0.348 0.066 -0.178 0.039 0.004 0.014 3

P31 -0.508 0.078 -0.256 0.050 0.009 0.010 3

P32 -0.497 0.109 -0.244 0.027 0.015 0.033 3

P33 -0.411 0.126 -0.210 0.057 0.005 0.015 6

P34 -0.438 0.044 -0.219 0.003 0.009 0.026 2

P35 -0.401 0.023 -0.217 0.011 -0.008 0.002 2

P37 -0.389 0.140 -0.267 0.237 0.007 0.012 4
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P39 -0.319 0.062 -0.155 0.048 0.012 0.034 3

P40 -0.593 0.106 -0.299 0.049 0.010 0.021 4

P41 -0.371 0.116 -0.206 0.053 -0.013 0.114 2

P43 -0.333 0.031 -0.168 0.020 0.005 0.032 3

P45 -0.395 0.094 -0.207 0.089 -0.002 0.040 2

P47 -0.331 0.118 -0.164 0.045 0.008 0.019 3

P48 -0.411 0.080 -0.199 0.040 0.015 0.002 2

Table 8.11 – Localisation et concentration en Mg des échantillons du Pavin

Samples Profondeur Volume [Mg] [Mg]
m ml µmol/l µmol/l

P1 et P2 45 100 66 70
P3 et P4 50 100 67 67
P5 et P6 51 100 67 67
P7 et P8 52 100 67 65
P9 et P10 53 100 67 65
P11 et P12 54 100 68 65
P13 et P14 55 100 69 65
P15 et P16 56 100 68 64
P17 et P18 57 52 68 64
P19 et P20 58 100 68 67
P21 et P22 58.5 100 68 69
P23 et P24 59 100 69 71
P25 et P26 59.5 0 71 78
P27 et P28 60 0 74 85

P29 60.5 0 78 92
P30 61 2 88 99
P31 61.5 30 99 107
P32 62 35 114 120
P33 62.5 25 129 147
P34 63 25 151 171
P35 64 25 163 190
P36 65 25 183 198
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P37 66 25 214 222
P38 68 25 234 255
P39 70 25 255 253
P40 72 25 262 286
P41 75 25 281 295
P42 80 10 290 300
P43 85 15 295 305
P44 87 20 300 297
P45 89 20 305 301
P46 90 20 304 304
P47 90.5 9 302 308
P48 91 2.5 300 306
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