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Résumé

La réponse des hydrosystèmes souterrains aux variations récentes du climat peut être décrite 

grâce à des mesures de niveau d’eau, de débit de sources ou rivières associées à des chroniques 

climatiques appropriées. Lorsque ces doimées ne sont pas disponibles, les proxies continentaux 

carbonatés que sont les travertins qui précipitent à partir de source carbo-gazeuses apportent, 

après décodage à l’aide d’outils hydrogéochimiques, des informations indispensables à la 

compréhension des changements et environnementaux à différentes échelles de temps.

Cependant, si la relation entre l’enregistrement géochimique au sein de ces travertins et les 

paramètres enviroimementaux semble admise, le détail des processus, notamment cinétique et 

dégazage, ainsi que leur poids respectifs dans les reconstitutions paléoenviroimementales ne sont 

clairement établis. Afin de mieux contraindre ces processus, un travail minutieux de 

reconnaissance des mécanismes de précipitation et d’enregistrement de la signature géochimique 

a été effectué sur les travertins -récents et fossiles- d’une source carbo-gazeuse située dans le 

Massif Central (France). Il couple expériences de laboratoire innovantes et travail sérié sur le 

terrain.

Le taux de dégazage du CO2 dans les sources carbo-gazeuses est l’un des facteurs principaux 

conduisant aux conditions de précipitation via la modulation du taux de précipitation de la calcite 

et par conséquent, sa composition en 180  et 13C. Les tests en laboratoire ont été conduits en deux 

étapes : (1) caractérisation des mécanismes de dégazage seuls, et (2) des expériences combinant 

dégazage et précipitation pour mieux appréhender les processus cinétiques lors de la précipitation 

des travertins. En parallèle, un travail de terrain spécifique par pose de plaques de plexiglas le 

long de différents écoulement de la source, nous a permis de connaitre la résolution de 

précipitation des travertins et d’obtenir une meilleure estimation des facteurs de fractionnement. 

Les tests en laboratoire confirment que, lors d’un dégazage important. Le. conduisant à la 

précipitation de travertins, la spéciation des espèces du carbone inorganique dissout (CID) et les 

flux entre ces espèces sont des paramètres primordiaux à considérer. Le facteur de 

fractionnement eDic-co2(g) qui dépend du pH suit alors une distillation de Rayleigh dans im 

système cinétique. Les évolutions des espèces carbonées en solution ont ainsi pu être modélisées 

à l’aide d’une équation de diffusion faisant intervenir les paramètres propres à l’expérience.

Les résultats de terrain permettent de démontrer que les variations de conditions de précipitation 

sont principalement dues aux variations de conditions hydrodynamiques et, secondairement, aux



variations de température, ce qui a pu être modélisé à l’aide de l’équation définie par Plummer en 

1968 et qui a montré la variabilité des conditions de précipitation in-situ. Dans le cas des 

expériences de précipitation en laboratoire et par comparaison avec les données de terrain, le 

facteur de fractionnement eCID-calcite va dépendre des concentrations de chaque espèce de CID 

mais aussi de la partition du carbone entre phase gaz et phase solide. Pour l’oxygène 18, de 2°C à 

10°C, les résultats acquis sur les travertins actuels nous ont permis d’utiliser la droite définie 

récemment par Coplen (2007) pour lier de façon fiable la température au moment de la 

précipitation et le facteur de fractionnement. Toutefois, pour des températures plus élevées, le 

facteur de fractionnement est plus important que ce qu’il devrait et confirmant ainsi la non- 

représentativité des droites de Coplen 1 pour la détermination de la température de précipitation. 

Lors des expériences de précipitation la tendance est inverse à celle observée pour les travertins 

confirmant l’influence de la vitesse de dégazage et de l’indice de saturation sur le fractioimement 

isotopique. Nous avons également confirmé avec les expérimentations, l’impact de la vitesse de 

précipitation sur les teneurs isotopiques enregistrées dans les travertins.

Ce travail a mis en lumière des mécanismes cinétiques complexes et qui ne sont pas 

complètement contraints par la seule utilisation des outils isotopiques. L’utilisation du 

partitionnement des éléments traces est un outil primordial pour appuyer l’étude de ces 

mécanismes.



Abstract

The response of continental hydrosystems to recent climate fluctuations can be reconstructed via 

the continuons measurement of groundwater discharge and climatic chronicles. In the case of no 

available data, recent environmental reconstructions can be reached through varions recorders of 

environmental conditions such as travertine. However, if the relationship between geochemical 

records in travertine and environmental parameters seems to be accepted, the details of processes 

including kinetic and degassing, and their respective weights in paleoenvironmental 

reconstructions are not clearly established. To better constrain the process, a meticulous 

récognition of précipitation mechanisms and the geochemical signature of registration was 

performed on travertine -recent and fossil- precipitating from acarbo-gaseous spring in the 

Massif Central (France). It work couple innovative laboratory experiments and fleld work 

seriated.

Rate of degassing of CO2 in rich spring is considered to influence the rate of calcite précipitation 

and the stable isotope ô180  and 813C composition. The isotopic equilibrium is rarely maintained 

during the déposition of travertine and the rate of CO2 degassing may be the main controlling 

factor of the disequilibrium. Because of the lack of knowledge, the fractionation processes 

(kinetic or equilibrium) occurring between the rich-C02 water, gas and travertine, speciflc pH 

and temperature-controlled laboratory tests were conducted in two stages: (1) characterization of 

the only degassing mechanisms, and (2) combining degassing experiments and précipitation to 

better understand the kinetic processes during précipitation of travertine. In parallel, a spécifie 

fleld work was led by laying Plexiglas substrate along different flow line and has allowed us to 

know the resolution of travertine précipitation and obtain a better estimation of fractionation 

factors.

These expérimentations confîrm that during a degassing leading to travertine précipitation, the 

spéciation is an important parameter to take into account, in fact, a linear relationship between 

eDic-co2(g) is observe. We also prove that, for a high rate of degassing, the isotopic equilibrium is 

not reached because the reaction involving the light isotope is greater than that involving the 

heavy isotope. Thus, there is different rate of reaction between the species of dissolved inorganic 

carbon; the reactions than occur in the water are quicker than the reaction between water and gas.



which is diffüsed controlled. These conclusions were applicable to travertine that precipitate on 

Ours spring (French Massif Central).

Field results help us to demonstrate that changes in précipitation conditions are mainly due to 

changes in hydrodynamic conditions and secondarily to température changes, which could be 

modeled using the équation defïned by Plummer in 1968 and showed the variability of 

précipitation conditions in situ. In the case of laboratory experiments with précipitation compared 

with the field data, the Eoic-caicite fractionation factor will dépend on the concentrations of each 

species of CID but also carbon partition between gas phase and solid phase. For oxygen 18, from 

2°C to 10°C, the results achieved on current travertine hâve allowed us to use the right Coplen 

recently defïned (2007) to link the température reliably at précipitation time and fractionation 

factor. However, for higher températures, the fractionation factor is more important than it should 

be and confirming unrepresentative of Coplen équation for détermination of précipitation 

température. Although, for précipitation experiments the trend is opposite to that observed for 

the Ours spring travertine confirming the influence of the speed of degassing and the saturation 

index of isotopic fractionation. We also confïrmed with the experiments, the impact of the 

précipitation rate on the isotopic contents recorded in travertine.

This Work has highlighted the complex kinetics and mechanisms that are not completely 

constrained only by the use of isotopic tools. Using the partitioning of trace éléments is an 

essential tool to support the study of these mechanisms.
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Introduction

Les précipitations (pluie et neige) ne sont pas réparties uniformément sur la planète. Il y a de très 

grandes disparités entre zones arides et zones humides et entre saisons sèches et saisons 

pluvieuses. Cette disparité induit, dans le monde, une répartition inégale de l’eau douce et, plus 

particulièrement, des eaux souterraines. La distribution planétaire de cette ressource est 

principalement contrôlée par la chaleur du soleil et par les circulations atmosphériques, en lien 

avec les précipitations. Au-delà des variations naturelles du cycle de l’eau, la quantité d’eau 

souterraine disponible va dépendre des actions de l’Homme sur celle-ci, comme les prélèvements 

pour l’usage agricole et domestique (pompage) mais également de l’occupation des sols 

(imperméabilisation, culture, etc.) qui va modifier l’infiltration et donc recharge de ces eaux 

souterraines.

cv
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F igure 1 C arte  m o n d ia le  re p ré s e n ta n t l 'é ta t  de  stress des eaux so u te rra in e s  {Le M onde-rapport ONU).

Le cycle de l’eau est un maillon déterminant de la dynamique du climat et est donc très largement 

influencé et modifié par les fluctuations et les évolutions de celui-ci. Les changements 

climatiques observés ces dernières années (IPCC, 2013) modifient significativement la façon
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dont la ressource est distribuée, augmentant les disparités géographiques. Pour exemple, au 

Canada et en Russie (Figure 1), la recharge s’intensifie (Allen et a l, 2004) alors que sur le 

pourtour méditerranéen, elle diminue drastiquement (Van Dijck et a l, 2006). En moyenne 

annuelle, les prévisions des changements enviroimementaux dus à l’évolution du climat d’ici 

2050, indiquent une augmentation des précipitations en France de l’ordre de 10 à 15%. Dans le 

même temps, en zones semi-aride et aride, la sécheresse sera plus marquée, avec une réduction 

des pluies d’environ 10 à 15% en Afrique du Nord (de Marsily, 2008), ce que nous voyons sur les 

modèles tel que présenté en Figure 2. De ce fait, il est primordial de prévoir une gestion durable 

des eaux souterraines afin d’éviter les pénuries dans les régions les plus à risque.

Les phénomènes climatiques globaux tels que la NAO {North Atlantic Oscillation), caractérisé 

par son indice qui quantifient les fluctuations de pression entre l’anticyclone des Açores et la 

dépression d’Islande, contrôlent les variations climatiques locales, et donc la recharge des eaux 

souterraines (Cassou, 2004). Ainsi, en France, il a été observé des corrélations positives entre les 

indices de variation de rivières à faible débit et les indices de circulation globale type NAO 

(Giimtoli et a l, 2013).

B2- ECHAM4
—C l

change of groundwater recharge in %

.100 .70 -30 .1 0 - 1 0  30 70 100 IncnaM lL nO

F igure 2 C arte  m o n d ia le  des v a ria tio n s  de la recharge  avec un  scéna rio  de  ch a n ge m e n t c iim a tiq u e  e n tre  2040  e t 2071  (D ô ii, 
2009)
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Depuis le début du XXe siècle, les paramètres climatiques (température, évapotranspiration 

potentielle, précipitations, etc.) et les variations de niveaux de nappes (niveau piézométrique) ont 

été enregistrés sur différents sites clés, plus ou moins en continu. Ces enregistrements constituent 

une base de données importante pour quantifier l’impact des variations climatiques sur la 

recharge. Cependant, ces enregistrements se font généralement sur les sites anthropisés. Le. sur 

lesquels sont réalisés des prélèvements importants, ce qui « camouffle » l’effet des variations 

climatiques locales directes et globales. De plus, sur certains sites clés pour lesquels les variations 

climatiques et la raréfaction de la ressource se font le plus ressentir, aucun enregistrement n’est 

disponible. Il est donc indispensable de trouver d’autres supports capables de rendre compte de 

ces variations de façon fiable, tels que des « enregistreurs » continentaux. Les signaux 

climatiques de ces enregistreurs pourront être décodés grâce à des outils géochimiques, comme 

cela a été fait avec les coraux ou les carottes marines pour les températures océaniques (Dunbar 

et al., 1994; Mix, 1987; Robinson et al., 2014).

Parmi ces «enregistreurs » continentaux, citons les tufs (Brasier et al., 2010), les spéléothèmes 

(Dreybrodt and Scholz, 2011), les sédiments lacustres (Leng and Marshall, 2004) ou encore les 

travertins (Gonfiantini et al., 1968). Toutefois, en l’état actuel des connaissances, la complexité 

des systèmes continentaux, extrêmement sensibles aux états et processus à l’échelle locale, rend 

difficile l’utilisation de ces enregistreurs paléoclimatiques pour reconstruire, de façon fine et 

fiable, les paramètres relatifs aux fluctuations du cycle hydrologique à l’échelle locale (de 

Marsily, 2008).

Pour pouvoir déterminer l’impact de ces variations climatiques sur la ressource en eau 

souterraine, il est nécessaire d’avoir des enregistreurs géographiquement bien répartis, faciles à 

échantillonner, se formant actuellement mais présents également pendant des périodes plus 

ancieimes (Quaternaire). De plus, il faut que ces enregistreurs soient liés aux eaux souterraines et 

que leurs conditions de précipitation rendent compte des variations saisonnières de niveau de ces 

eaux souterraines. Enfin, la résolution de précipitation doit être importante afin de garantir des 

reconstitutions à échelle de temps saisonnière, seule représentative de l’évolution locale.

Les travertins qui précipitent à partir de sources carbo-gazeuses, riches en CO2 et fortement 

minéralisées, ou travertins thermogènes (Pentecost, 2005), remplissent tous ces critères : (i) ils 

précipitent directement à partir les eaux souterraines, (ii) contrairement aux spéléothèmes, ils ont
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une résolution de précipitation importante et enfin, (iii) ils sont bien répartis à travers le monde 

(Epstein et al., 1953; Ford and Pedley, 1996; Lebatard et al., 2014; Liu et al., 2010; Sun and Liu, 

2010; Waring et al., 1965). C’est pourquoi que nous les avons choisis comme objets de cette 

étude.

En revanche, les mécanismes de précipitation des travertins, et principalement les mécanismes 

d’enregistrement de la signature géochimique, ne sont pas encore bien compris car dépendants de 

nombreux paramètres tels que le dégazage, le taux de précipitation, le débit de la source, les 

facteurs biologiques ou encore les conditions climatiques (Jones and Renaut, 2010; Pedley et al., 

1996; Pentecost, 2005).

Par conséquent, la problématique de ce travail est de déterminer si les travertins qui précipitent à 

partir de sources carbo-gazeuses permettent de caractériser la vulnérabilité des eaux souterraines 

face aux variations climatiques récentes -des cinquante dernières aimées- et de savoir si, au-delà 

de rendre compte des conditions climatiques locales, ces même travertins peuvent enregistrer des 

phénomènes climatiques globaux qui impactent directement les variations de recharge.

D é g a z a g e =  f(d é b it so u rce , te m p é ra tu re )

V

P ré c ip ita t io n =  f( te m p é ra tu re , IS , pH , d é g a za g e , b io lo g ie ) !^

Figure 3 Schém a des processus d o m in a n t io rs  de  ia p ré c ip ita t io n  des tra v e r t in s . Les de u x  processus p rin c ip a u x  s o n t ie 

dégazage e t la p ré c ip ita t io n . Le dégazage va ê tre  fo n c tio n  du  d é b it de  la source  e t de  la te m p é ra tu re . La p ré c ip ita t io n  est 
fo n c tio n  du  dégazage

Dans un premier temps, le choix du site d’étude est essentiel. Ce travail de thèse porte donc sur 

des travertins précipitant à partir d’une source dont les variations de débit reflètent les variations
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de la recharge, sans prélèvements importants pour la consommation. En effet, certains sites 

spécifiques, dont le site choisi localisé dans le Massif Central (source de l’Ours, France), ne 

subissent aucune action anthropique directe (pompage et occupation des sols) qui pourrait 

modifier la quantité d’eau disponible (Casanova et a l, 2001; Rihs et a l, 2000). Ceci nous 

permettra donc d’observer uniquement les impacts des variations climatiques sur les eaux 

souterraines, après déchiffrage des signaux fossiles des paramètres environnementaux. De plus, 

ce travail est basé sur un site pour lequel l’ensemble des paramètres climatiques est disponible sur 

les cinquante dernières années afin de (i) valider nos données déterminées à partir de 

l’enregistrement chimique contenu au sein des travertins après établissement d’un système de 

référence actuel, et (ii) confirmer que ces données correspondent bien à un enregistrement 

climatique fiable. Pour finir, les travertins doivent précipiter actuellement, pour pouvoir définir 

un système de référence et avoir une résolution de précipitation importante afin de faire des 

reconstitutions fines. Ceci permettra d’identifier le poids de chacun des processus géochimiques 

en jeu et de les intégrer dans des reconstitutions paléoenviroimementales incluant le régime 

hydrique.

Pour répondre à cette problématique, nous nous attacherons à la caraetérisation des processus 

conduisant à l’enregistrement chimique et isotopique des paramètres envirormementaux au sein 

des travertins et à la détermination préeise de la nature du lien entre les doimées 

isotopiques/chimiques au sein des travertins et les paramètres climatiques/hydrologiques locaux. 

Dans un premier temps, les processus de dégazage et de précipitation seront caraetérisés avec des 

expérimentations en laboratoire (Chapitre II). Une étude de l’évolution spatio-temporelle actuelle 

des travertins de la source de l’Ours sera réalisée dans le chapitre III, et enfin, dans le quatrième 

chapitre, nous étudierons la caractérisation des processus cinétique et à l’équilibre de 

l’enregistrement géochimique pour les travertins de la source de l’Ours et lors d’expériences en 

laboratoire. En toute fin de ce chapitre IV, nous tenterons, d’appliquer ces approches à 

l’interprétation des signaux géochimiques enregistrés sur une séquenee sédimentaire carottée.
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I. Chapitre 1 :

Contexte de l’étude et problématique



1.1 Les tra ve rtin s  com m e arch ive pa léoenv ironnem enta le

1.1.1 Qu'est-ce qu’un travertin  ?

Il est difficile de donner une définition précise de ce qu’est un travertin. Il y a presqu’autant de 

définitions que d’auteurs ! Ces dépôts de sources sont des laboratoires naturels et chaque auteur 

définira les travertins en fonction de ses objectifs de recherche, que ce soit l’étude de la 

minéralogie des dépôts ou l’évaluation des facteurs physiques, chimiques et/ou biologiques qui 

contrôlent et concourent à la précipitation de ces carbonates (Andrews, 2006; Andrews and 

Brasier, 2005).

Il est tout de même possible de donner une première définition générale et générique : un 

travertin est un dépôt carbonaté continental qui précipite à partir d’ime eau riche en C 02 (Weed, 

1890). Le dégazage important de l’eau va entraîner une augmentation du pH, engendrant par là- 

même une augmentation de l’indice de saturation et pour finir, la précipitation de cristaux de 

calcite et/ou d’aragonite (Figure I-l). La précipitation de ces dépôts va donc dépendre de la 

composition chimique de la source et de son évolution le long de l’écoulement, du dégazage et 

des conditions climatiques (DePaolo, 2011).

Ainsi, ces dépôts reflètent, de par leur texture, les liens entre biologie, physique et chimie et les 

facteurs qui contrôlent leur formation. Certains de ces dépôts carbonatés sont confinés et 

précipitent sur de faibles surfaces alors que d’autres sont très épais et précipitent sur des surfaces 

étendues. Pour exemple, nous pouvons citer les travertins de Pamukkale, en Turquie, ou de 

Mammoth Hot Springs dans le Wyoming (Etats-Unis) qui sont mondialement connus et 

aujourd’hui protégés.

Une fois cette définition posée et qui correspond à de nombreux dépôts carbonatés tels que les 

tufs ou les spéléothèmes, il faut l’affiner en décrivant précisément les critères suivants : la 

composition isotopique et chimique de l’eau de la source, l’origine du CO2, la température de 

l’eau, la morphologie et la texture du dépôt. Selon tous ces critères il est possible de distinguer 

des travertins thermogènes et des travertins météogènes (Tableau I-l).
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Les sources à partir desquelles se forment les travertins thermogènes sont caractérisées par des 

PCO2 élevées (supérieures à celle du sol), des eaux relativement chaudes, une vitesse de dégazage
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importante, des taux de précipitation importants et un 613Ctravertin compris entre -2 et +10%o 

(Pentecost, 1995; Pentecost and Viles, 1994; Viles and Pentecost, 2007). Au contraire, les 

sources qui produisent des travertins météogènes ont une faible concentration en carbone, un 

613Ctravertin compris entre -2 et -12%o (zones tempérés) et précipitent à faible température.

Origine Origine du 

CO2

DIC

(mmol/1)

pC 02

(vol-%)

613C

(PDB%o) des 

travertins

pH Faciès dominant

Météogène Sol ou

atmosphère 2 -8 1-10 -12 à -2 7 à 8.1

Algues en buisson et 

laminées, bryophytes 

et phytoclasts

Thermogène Manteau,

magma,

décarbonatation
12-50 20-70 -1 à-HO 6 à 7

Bactéries et

cyanobactéries en

forme d’arbustes et 

laminés.

T ab leau  1-1 D iffé re n ce  de  co m p o s itio n  ch im iq u e  e t iso to p iq u e  e n tre  les tra v e r t in s  th e rm o g è n e s  e t les tra v e r t in s  m étéogènes 

(P en tecost, 2005)

A Remonté de l'eau  
riche en CO2

p C 0 2 =  1 0 -2

1

O
OO I

O
O

&
O

Déséquilibre CO , / CO^
1 2 sol 2 atmosphénque

D é g a z a g e  d e  C O 2

0  • *  e \ /  P ré c ip ita t io n

2 D é g a z a g e  s a n s  p ré c ip ita t io n

. 2- +
A u g m e n ta t io n  d u  p H : H C 0 3- < - >  C 0 3 +H

F igure 1-1 Schém a s im p lif ié  d e  la p ré c ip ita t io n  des tra v e r t in s . L 'eau rich e  en  C 0 2 ém erge , u n  d é sé q u iiib re  se crée  ce q u i 
e n tra in e  un  dégazage im p o r ta n t, d ’ o ù  u ne  a u g m e n ta tio n  d u  pH . U ne fo is  que  ia s u rs a tu ra tio n  v is -à -v is  d e  ia ca ic ite  es t 
a t te in te ,  les tra v e r t in s  p ré c ip ite n t. Les fig u re s  p ro v ie n n e n t d e  la source  de  l’O urs (A uve rgne , France)
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La température de l’eau est aussi un critère important à prendre en compte. Les travertins 

thermogènes précipitent à partir de sources chaudes, alors que les météogènes se forment à partir 

de sources à température ambiante. Selon Waring (1965), une source chaude peut être définie 

selon deux critères : (i) la température est supérieure à la moyenne des températures aimuelles de 

l’air, ou (ii) la température est supérieure à 15°C ce qui implique que la source ne gèle pas en 

hiver dans les zones tempérées.

Une fois définis les différents critères qui permettent de déterminer que nous sommes bien en 

présence de travertins thermogènes ou météogènes, il faut comprendre les différents mécanismes 

et le détail des processus qui vont contrôler la précipitation. En effet, la compréhension de ces 

processus permettra de mesurer la capacité des travertins à enregistrer de façon fiable et précise 

les variations d’environnements, et donc d’évaluer leur potentiel en tant qu’outils pour les 

reconstitutions paléoenviroimementales. Ces processus sont à la fois (i) les paramètres 

intrinsèques de l’eau originelle que sont son débit, sa vitesse de dégazage et sa composition 

hydrogéochimique, (ii) les facteurs environnementaux que sont les paramètres climatologiques ou 

la morphologie de la zone d’écoulement de l’eau, et enfin (iii) les paramètres biologiques qui 

peuvent influencer le taux de précipitation (micromilieux sursaturés, diatomées, bactéries etc.). 

Ces processus sont succinctement rappelés ci-dessous et seront détaillés dans les chapitres 

suivants :

1.

2.

La vitesse de dégazage (Dreybrodt et al., 1992a). Plus la vitesse de dégazage va être 

importante, plus la sursaturation vis-à-vis de la calcite ou de l’aragonite va être atteinte 

rapidement et donc la précipitation des travertins va se produire rapidement. Le taux de 

dégazage du C 02 est contrôlé principalement par la pC02 au moment de l’émergence (cf. 

Jones and Renault 2010), mais aussi par la hauteur d’eau (Dreybrodt and Scholz, 2011; 

Hansen et al., 2013), l’agitation, la turbulence et les effets de pression.

Les conditions climatiques telles que les températures locales et les précipitations 

(Amokrane Y., 2011; Brasier et al., 2010). Les réactions de précipitation sont 

thermodépendantes avec un lien direct entre augmentation des températures et 

augmentation des taux de précipitation. En revanche, la pluie peut diluer les eaux de source, 

faire chuter l’indice de saturation de la caleite, et donc empêcher ou ralentir la précipitation 

(Liu et al., 2010; Sun and Liu, 2010).
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3. La composition de l’eau : certains inhibiteurs vont faire que les travertins ne précipiteront 

pas dès l’émergence de la source (Zuddas and Mucci, 1994), et dans certains cas la 

précipitation des travertins peut être accélérée par l’effet d’ions communs et notamment 

S042' en présence de gypse dans l’aquifère (Andreo et al., 1999; Pentecost, 1995). De plus, 

la quantité d’ions en solution va avoir un impact sur la précipitation (Zuddas and Mucci, 

1998). Enfin, la composition de l’eau va conditioimer la signature chimique et isotopique 

retrouvée dans les travertins.

4. Le débit de la source et la topographie du site qui conditionne les écoulements (Anzalone et 

al., 2007; Pentecost, 2005). Selon Zaihua et al. (1995) l’hydrodynamique d’une source va 

avoir une influence sur la précipitation de la calcite : plus le débit sera important et plus le 

taux de précipitation sera faible. L’effet de la turbulence n’a jamais été décrit.

5. L’activité biologique (Andrews and Riding, 2001; Fouke et al., 2003) : des organismes tels 

que les plantes, les algues, les champignons, les bactéries et autres se retrouvent dans les 

systèmes de sources minérales et influencent la préeipitation en la favorisant. Cependant, il 

n’a pas été déterminé s’il y avait un impact sur la signature isotopique (cf partie 2.6).

Malgré le détail des processus présentés ici, les mécanismes de précipitation ainsi que leurs 

impacts, aussi bien sur la précipitation des travertins eux-mêmes que sur les paramètres 

environnementaux enregistrés dans ces travertins, sont encore mal maîtrisés et varient en fonction 

du site et de la région étudiée (climat, morphologie, tectonique etc. ; (Viles and Pentecost, 2007).

1.1.2 Intérêt d 'étudier les travertins

Les travertins ont été étudiés depuis la fin du XIXe siècle (Weed, 1890) mais ce n’est qu’à la fin 

des années 1980 qu’il a été montré qu’ils peuvent être de bons enregistreurs paléoclimatiques, 

sous réserve des hypothèses de précipitation à l’équilibre et de composition isotopique de l’eau 

constante (Chafetz and Folk, 1984; Goff and Shevenell, 1987; Jones and Renaut, 2010; Pentecost, 

2005). Dans ce travail, nous avons choisi d’étudier les travertins thermogènes car ils ont une plus 

grande résolution de précipitation (Minissale et al., 2002), avec des taux de précipitation variant
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de 1 à 1000 mm.an'1 (Pentecost, 2005) ce qui permet, pour les taux de précipitation les plus 

élevés, de faire des reconstitutions à pas de temps saisonniers.

Deux études, réalisées en Chine par Liu et al. (2010) et par Sun and Liu (2010), démontrent que 

les lamines au sein des travertins sont saisonnières et reflètent les changements climatiques. 

Souvent ces lamines alternent entre des fades micritiques, denses et noirs en été et des faciès plus 

poreux en hiver (Andrews and Brasier, 2005; Benjelloun, 2012) (Figure 1-2).

Vi J.i'ii

M fc r ‘ïVî * J S '

F igure 1-2 D é ta il au  m ic ro sco p e  d e  tra v e r t in s  q u i p ré c ip ite n t à p a r t ir  d 'anc iens  aqueducs ro m a in s , dans le  Sud de  la France 
(B e n je llo u n , 2012).

Après étude précise des processus d’enregistrement des paramètres environnementaux, la 

répartition régulière des travertins thermogènes dans le monde pourrait permettre de réaliser des 

comparaisons et des reconstitutions hydroclimatiques aux échelles régionale et mondiale, et de 

comprendre les impacts des phénomènes plus globaux tels que la NAO sur l’hémisphère Nord. 

Ceci permettrait alors de décrire les différentes influences climatiques, car chaque région réagit 

de manière différente aux phénomènes climatiques globaux. Les travertins d’une région ne 

pouvant pas décrire le climat sur tout un continent, il faut donc étudier im réseau important de ces 

enregistreurs pour faire des reconstitutions globales.

Une fois la définition précise des travertins dormée, il est nécessaire de se poser les questions 

suivantes, à savoir:
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1) Quelle est l’évolution temporelle de la source à partir de laquelle ces travertins 

précipitent ?

2) Comment évolue le milieu de dépôt et quel est son impact sur la précipitation?

3) Comment décrire les mécanismes de précipitation des travertins : quels paramètres, quels 

processus, quels outils ?

1.2 Les o u tils  u tilisés lors de l'é tu d e

1.2.1 In té rê ts

Pour répondre aux questions précédemment posées de compréhension des mécanismes de 

précipitation et d’enregistrements environnementaux, il apparaît nécessaire de mettre en place 

une étude « multi-outils ».

Au moment de leur précipitation, les travertins enregistrent la composition chimique et isotopique 

de l’eau à partir de laquelle ils précipitent, respectivement aux facteurs de partitionnement et de 

fractionnement près (Andrews, 2006; Friedman, 1970; Gonfiantini et al., 1968), ceux-ci étant 

thermo-dépendants (Craig, 1953; Epstein et al., 1953; Friedman and OTSleil, 1977). Le 

« décodage » des conditions climatiques au moment de la précipitation des travertins va donc se 

faire grâce aux outils isotopiques et chimiques que sont le système calco-carbonique (échange des 

espèces de carbone inorganique dissous1 et du Ca2+), le carbone 13, l’oxygène 18, et en 

complément, les éléments traces (éléments de Terres Rares, Co, Ba, Sr, Mn, Mg Be). En effet, le 

carbone 13 va nous permettre d’obtenir une information sur les processus de dégazage grâce au 

fractionnement isotopique entre les espèces de carbone inorganique dissous (CDD) et le CO2 qui 

dégaze (Mook et al., 1974; Zhang et al., 1995). Ce fractionnement va donc avoir un effet sur la 

signature isotopique du carbone inorganique dissous et donc sur celle de chacune des trois 

espèces de carbone en solution (Peyraube, 2011). La signature de ces trois espèces va également 

dépendre du pH qui régit leurs concentrations respectives (Johnson, 1982; Schulz et al., 2006; 

Zeebe and Wolf-Gladrow, 2001). Etudier les mécanismes de dégazage permet donc d’avoir une 

information sur le système calco-carbonique et son évolution, ainsi que sur le fractionnement

1 Noté CID dans le corps du manuscrit
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entre les espèces de CID en solution qui vont fractionner à chaque molécule de CO2 perdue vers 

l’atmosphère (Figure 1-3).

Les doimées obtenues vont, en parallèle, nous permettre de comprendre l’évolution de l’oxygène 

18 de la molécule d’eau, dont le fractionnement avec les espèces de CID portant l’oxygène 18 

(Figure 1-3) dépend également du pH (Zeebe, 2007), des conditions de température et du taux de 

précipitation (Dietzel et al., 2009; Gabitov et al., 2012; Sun et al., 2014a; Tang et al., 2008). Cette 

étape de l’étude est donc essentielle puisque la compréhension de l’évolution du 6180  de la 

molécule d’eau va conduire à l’application des équations de paléo-températures, permettant la 

détermination de la température au moment de la précipitation.

Dégazage:
Atmosphère

c^change entre les espèces d eC jD .

rC02(aq)
'HC03-

'calcitet

Précipitation de travertins: 8180 H2o + a(f(t)) 'calcite

Carbonates

F igure I-3  Schém a des fra c tio n n e m e n ts  iso to p iq u e s  se p ro d u is a n t au  m o m e n t de  la p ré c ip ita t io n  des tra v e r t in s . En b ru n , la 
ca lc ite , en  b leu  l'e a u  e t en  g ris  l ’ a tm o sp h è re .

Cependant, toutes ces réactions peuvent être (parfois) contrôlées par des processus cinétiques (cf. 

partie 2.3.2), processus qui ne sont pas pris en compte par les réactions décrites plus haut et qui 

ne considèrent que des réactions à l’équilibre. Le partitioimement des éléments traces semble être 

alors un bon outil pour contraindre ces processus cinétiques
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1.2.2 Le système calco-carbonique

1.2.2.1 Le dégazage

L’étude du système calco-carbonique est primordiale pour comprendre les différents mécanismes 

de précipitation et par la suite l’enregistrement de la signature géochimique.

Au moment de l’émergence de la source, ou plus tôt en fonction de la vitesse des eaux (Rihs et 

al., 2000), il se crée un déséquilibre entre le CO2 atmosphérique et le CO2 de l’eau lorsque les 

travertins préeipitent. Pour atteindre l’équilibre entre la pC02 de l’eau et la pC02 atmosphérique 

(que les deux pC02 tendent vers la même valeur), il faut qu’il y ait un dégazage important de CO2 

gazeux. Ce CO2 gazeux va s’échapper de la solution par des processus diffusifs (Zeebe, 2011; 

Zhang et al., 1995). Le dégazage entraine une augmentation du pH en raison de la consommation 

d’ion H+ lors de la réaction I.l dans le sens a et b.

Les proportions des trois espèces sont fonction du pH des eaux et des conditions de relation du 

système vis-à-vis de la phase gazeuse :

- en système ouvert, les échanges de matière et d’énergie sont possibles entre le système et la 

phase gazeuse. Celle-ci est considérée comme un réservoir infini et l’interaction est perpétuelle 

entre les phases gazeuse, liquide et solide.

- en système fermé, les échanges de matière et d’énergie sont limités entre le système et la phase 

gazeuse. L’interaction est réalisée dans un premier temps entre les phases gazeuse et liquide puis 

entre les phases liquide et solide. Dans ces conditions, la quantité de CID est fixe et 

l’augmentation de la proportion d’une des formes se fait au détriment quantitatif des autres 

formes.

Les deux réactions importantes pour les échanges isotopiques sont l’hydratation (Equation I-l) et 

l’hydroxylation (Equation 1-2), cette dernière n’étant présente qu’à pH > 8 (Hendy and Wilson, 

1968)

Hydratation:
E qua tion  1-1

a b
C02(aq) + H2Q ^  H2CO3 ^ HC03' + H+<-

Hydroxylation:



E qua tion  1-2 

C02(aq) + OH'^
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■ HC03'

Pour chaque proton H+ consommé (d puis c), il y a production d’une molécule d’eau. 

L’augmentation du pH va entrainer un changement de l’espèce majoritaire en solution (Figure 

1-4) et donc la production de CO32'. Cette évolution conduit à l’augmentation de l’indice de 

saturation vis-à-vis de la calcite2, SI (ou IS), qui est égal au log de Q (Equation 1-3):

E qua tion  1-3

SI =  log(/3)

Avec n  tel que l’équation 1-4 :

n _  les activités mesurées lAP , [■iîl0xrBl6
les actlvltées à l/équillbre K [C]cx[D]d E qua tion  1-4

OÙ l’IAP (ionic activity product) est le produit des ions Ca2+ et C 032' en solution et K est la 

constante d’équilibre qui est égal au produit des réactifs sur le produit des produits de la réaction.

I.2.2.2 La précipitation

Après avoir atteint un indice de saturation suffisamment important, l’ion C 032' va donc se 

combiner au Ca2 pour former de la calcite. Puisque HC03’ est majoritaire pour les pH des eaux

naturelles et que la réaction : HC03‘ ---- > C 032' + H+ est quasi instantanée (Zeebe, 1999),

nous considérons que HC03‘ réagit avec Ca2+ pour donner de la calcite selon la réaction suivante 
(Equation 1-5) :

E q ua tion  1-5

Ca2+ + 2HC03‘ CaC03 + CO2 + H2O

Pour chaque mole de calcite qui précipite, une mole de CO2 est produite. Le taux de précipitation 

de la calcite va donc être contrôlé par la conversion de HC03’ en CO2.

Dans ce manuscrit lorsqu’il sera indiqué IS, cela signifiera qu’il s’agit de l’indice de saturation vis-à-vis de la 
calcite.
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H, CO.

S -6

S -8-

H.CO,

Q  10 •

Figure 1-4 E q u ilib re  ca lco -ca rb o n iqu e  (d iag ra m m e  d e  S illen). E vo lu tio n  des tro is  espèces d e  ca rb o n e  in o rg a n iq u e  d issous en 
fo n c tio n  d u  pH , à gauche  en  sys tèm e  o u v e rt, à d ro ite  e n  sys tèm e  fe rm é .

Chaque réaction présentée ici est liée à un taux de réaction spécifique décrit notamment dans les 

études de Dulinski and Rozanski (1990) et Arakaki and Mucci (1995). Ces réactions sont 

thermodépendantes et ont des vitesses différentes, ce qui peut entrainer des effets cinétiques.

La compréhension des mécanismes de précipitation passe par la définition du taux de 

précipitation (R). Il est souvent défini selon l’Equation 1-6 reliant le taux de saturation Q et la 

constante de réaction, k, le facteur n quant à lui représentant l’ordre de la réaction.

E qua tion  1-6

R =  k * [ n - l ] n

Il peut aussi être exprimé en fonction des différents constantes de réaction ki (Plummer et al., 

1978):

E qua tion  1-7

R =  fc1( / /+) + k2(H2C03) + k3 -  k4iCa2+XHC03)

Les parenthèses correspondent aux activités des différents ions. Le terme négatif de cette 

équation détermine la précipitation et le terme positif la dissolution.

Les quatre réactions présentées dans cette équation sont



CaCOz ^  Ca2+ + C0|"

C02{g) + h2o h2co3 

H2C03 ^  //+ + hco3
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H+ + C 0|- HC03
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CaC03 +  C02(g) +  H20  Ca2+ +  2HC03 Equation 1-8

Parallèlement, le taux de précipitation, et notamment les constantes de réaction k, vont dépendre 

de la composition de la solution (Zuddas and Mucci, 1998). En effet, selon Gebrehiwet et al. 

(2012), le rapport des activités de COs2' sur Ca2+ va contrôler le taux de précipitation. Si ce 

rapport est trop important ou trop faible, c’est-à-dire si l’un de ces ions a une concentration 

beaucoup plus importante que l’autre, la précipitation en est ralentie, le manque d’un des ions 

étant un des facteurs limitants.

La précipitation de calcite inclut aussi un transport de masse par diffusion moléculaire de la 

solution au solide. En effet, la concentration mesurée dans la solution est différente de celle 

mesurée à la surface du solide. Dreybrodt et coauteurs (1992) ont développé un modèle dans 

lequel le taux de précipitation peut être prédit si la concentration de la solution est connue. Ce 

modèle prend en compte les processus de surface, la conversion de H2CO3 en « HCOs" + H+ » et 

le transport de masse par diffusion. Pour cela, il faut considérer une couche de diffusion dans 

laquelle les réactions se produisent. Cette couche de diffusion sépare le solide de la solution 

turbulente et, au niveau de cette couche, le transport se fait par diffusion moléculaire. Plus la 

couche de diffusion est importante, plus le taux de précipitation est faible. Il est donc impératif de 

coimaitre l’épaisseur de cette couche limite, e, qui va dépendre du débit et de la viscosité de la 

solution (Dreybrodt et al., 1997) ce qui est décrit par l’Equation 1-9

E qua tion  1-9

R =  Dm X (Cat — Caeq)fe
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Avec R, le taux de précipitation ; Dm, le coefficient de diffusion du CO2 dans l’eau ; Cat, 

l’évolution de l’activité du calcium en fonction du temps, et Caeq, la concentration de calcium à 

l’équilibre.

Dans la plupart des cas, la précipitation n’est pas initiée dès la saturation de la solution atteinte. 

La formation initiale d’un nucléus solide par précipitation dans une solution saturée est un 

processus complexe. L’énergie nécessaire à l’activation de la nucléation étant reliée à une énergie 

libre spécifique, l’énergie à la surface de certaines particules peut constituer une barrière à la 

nucléation (Morel and Herring, 1993). Expérimentalement, la cinétique d’une précipitation 

homogène est souvent difficile à reproduire à cause du manque de nucléus pouvant induire la 

précipitation. C’est pour cette raison que les eaux doivent être super-saturées ; dans le cas 

inverse, il est alors néeessaire introduire des nucléus.

Le débit de la source va aussi agir sur la précipitation des travertins. Dans les équations 

définissant le taux de précipitation, est souvent ajouté un paramètre de forme (débit, hauteur 

d’eau, largeur de l’écoulement etc.).

1.2.3 Le fractionnement isotopique

Depuis plus des dizaines d’années, les fractioimements isotopiques du carbone 13 et de l’oxygène 

18 ont été utilisés pour les reconstitutions paléoenvironnementales, notamment dans des 

carbonates marins, les earottes de glace et les carbonates continentaux (Coplen, 2007; Dansgaard 

et al., 1993; Epstein and Mayeda, 1953; Tarutani et al., 1969). Avec ces derniers, il est plus 

difficile de faire des reconstitutions paléoenvironnementales en raison (i) du manque 

d’informations sur la signature isotopique de l’eau à partir de laquelle ces carbonates ont 

précipité, et (ii) d’un équilibre isotopique très rarement atteint du fait de la rapidité de la 

précipitation, le fractioimement isotopique étant cinétique (Udowski et al., 1978).

Le fractioimement isotopique entre deux phases chimiques est basé sur les différences physiques 

que sont les énergies de liaison entre les molécules lourdes et les molécules légères. Les 

eoneentrations sont définies par l’enrichissement relatif en isotope lourd d’une espèce par rapport 

à celui d’un standard international (Equation I-IO et Equation I-l 1),
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E qua tion  1-10

5 13C (% o ) =

E qua tion  i-11

<5180 (% o )  =

(137 (c1- s am ple

l ‘ ’ 7 ((12 ̂ Standard
X 1000 avec (13C/i2 C )standard = 0.011237 (V P D B )

nk 16o\sam ple

(18oy(
(l60)5tandard

X 100 0  avec  (180/ i 6 0 ) standard =  0 .0 0 2 0 0 5  (VSM O W )

Le fractionnement isotopique entre deux phases est exprimé suivant l’équation 1-12 :

E qua tion  1-12 

n  —  ^
ax!y ~  ra

où R est le ratio lourd sur léger dans les phases x et y.

is _
Par exemple pour le fractionnement entre l’oxygène 18 de l’eau et du CO2 a ir2o-co2 ~

16.

5o
'Oh2o

16,’Ocp;
Parce que a  est très proche de 1, il est possible de définir tm facteur d’enrichissement ou 

d’appauvrissement égal à :

E qua tion  i-13

_ i /'D -1
£x l y  ~  a x / y  —  1  —  -  1Ra

E qua tion  i-14

^ x / y  1 0 0  *  {^ax ! y  1 )  —  1 0  l n a Xj y

Dans le cas d’tm fractionnement à l’équilibre, les temps d’échanges isotopiques sont 

suffisamment longs pour que les échanges entre les produits et les réactifs soient compensés. Si 

l’un des produits ou des réactifs est rapidement retiré (respectivement ajouté) au système, 

l’équilibre n’est pas atteint : les réactions sont alors cinétiques.
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1.2.3.1 Utilisation des isotopes stables de la molécule comme traceurs de source

Dans cette étude, les isotopes de la molécule d’eau vont être utilisés pour déterminer à la fois la 

variabilité (ou la stabilité) de la source et l’origine de ses eaux.

Lors de la formation des gouttes de pluie par saturation en humidité, la vapeur d’eau se condense 

en pluie ou neige pour maintenir l’équilibre thermodynamique (Rozanski et al., 1993). En 

atmosphère saturée, le ffactiormeraent à l’équilibre dans le nuage, entre vapeur et phases 

condensées, enrichit préférentiellement la pluie (ou la neige) en isotopes lourds. La phase vapeur 

évolue donc vers des termes de plus en plus appauvris en 180  et 2H, conformément à une 

distillation de Rayleigh présentée dans l’équation I-15(Clark and Fritz, 1997b) :

E qua tion  1-15 

R=Ro*f(l-a)

Avec R, la composition isotopique de la vapeur d’eau résiduelle ; Ro, la composition isotopique 

initiale de la vapeur d’eau ; f, la fraction de vapeur résiduelle, et a, le facteur de fractioimement 

vapeur d’eau-pluie à l’équilibre.

Une relation linéaire entre les rapports isotopiques de l’oxygène et de l’hydrogène est donc 

induite par la thermodépendance de chacun des fractioimements isotopiques à l’équilibre. Cette 

relation a été établie par Friedman (1953) puis par Craig (1961) à partir des données isotopiques 

collectées sur des stations réparties à travers le monde, et définit une Droite Météorique Mondiale 

(DMM ou Global Meteoric Water Line) qui a pour équation :

E qua tion  1-16

Ô2H = 8 ô180  + 10

Droite de régression empirique définie à partir de données mesurées sur l’ensemble du globe et 

correspondant donc à un nuage de points, cette droite des eaux météorique mondiale est entachée 

d’incertitudes associées à l’utilisation de cette droite à l’échelle régionale ou locale, en fonction 

de différents paramètres.
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DEPLAŒMENT VERS LES HAUTES LATITUDES

refroidissement e t perte de vapeur par précipitations -
fractionnement à l'équilibre entre vapeur e t liquide dans le nuage

vapeur: 
6180 =-13'

f l  #

océan: 
5180 = 0%o

F igure 1-5 Processus d 'é v a p o ra tio n  - tra n s p o rt-  co n d en sa tio n  des masses nuageuses e t  ra p p o rts  iso to p iq u e s  (d 'a p rès  Gai,
2005)

Ainsi, Rozanski et al. (1982) ont montré que la droite météorique calculée pour l’ensemble des 

stations continentales européennes du réseau mondial GNIP {Global Network for Isotopes in 

Précipitation) géré par la WMO et l’IAEA (World Meteorological Organization/ International 

Atomic Energy Agency, Vienna, Austria) présente des valeurs de pente (6 < a <7,6) et d’excès en 

deutérium (-6,3< d <6,5) reflétant l’influence de l’évaporation des gouttes. L’effet d’altitude peut 

favoriser ces processus évaporatoires. Les précipitations qui interviennent sur le versant ouest 

d’un relief entraînent une diminution de la quantité d'eau liquide contenue dans le nuage et une 

augmentation de la température de l’air (la condensation étant une réaction exothermique). En 

conséquence, la température du nuage côté est sera plus élevée que celle de ce nuage à la même 

altitude côté ouest. Le gradient de température sera par conséquent plus élevé côté est (Figure 

1-5). La position de la station météorologique est donc un facteur déterminant dans l’acquisition 

de la composition isotopique de la pluie.

L’évaporation provoque un enrichissement en 180  et 2H de l’eau en phase liquide car les atomes 

les plus légers, 160  et 1H, restent préférentiellement dans la phase vapeur. La composition 

isotopique de l’eau résiduelle se situe alors sur une droite de pente inférieure à 8 (Clark et Fritz, 

1997). L’effet de l’évaporation des gouttes dépend des saisons, son impact étant différent entre 

l’été et l’hiver (Celle, 2000; Gonfiantini, 1998).
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I.2.3.2 Fractionnement de l’Oxygène 18

Un certain nombre d’équations « à l’équilibre » reliant le fractionnement isotopique de l’oxygène 

18 entre la calcite et l’eau et la température (T) au moment de la formation de la calcite ont été 

définies expérimentalement ou in-situ ces dernières années. Les plus communément utilisées sont 

celles définis par Friedman et O’Neil (1977) et OTSTeil et al. (1969b) (Equation I-IO) ou encore 

par Kim and O'Neil (1997) (Equation 1-18. Chaque équation est définie différemment et a des 

coefficients différents.

E quation  1-17

1 0 ^ ln a c_w = 2.78 X  106/r2 - 2.89

E qua tion  1-18

103ln a c. w = 18.03 x 103/ T  -  32.42

E qua tion  1-19

lO 3ln a c^w = 17.4 x 103/r — 28.6

L’équation de Kim et O’Neil (1997), (Equation 1-18) a été remise en cause de nombreuses fois à 

cause de l’indice de saturation élevé qui entraine un taux de précipitation trop important pour que 

la précipitation soit à l’équilibre (Sun et al., 2014b). En 2007, Coplen (Equation 1-19) reprend les 

études effectuées précédemment et détermine empiriquement un facteur de fractionnement 

calcite-eau à basse température sur des spéléothèmes du Nevada qui précipitent à l’équilibre. La 

différence entre ces équations sera discutée dans les chapitres suivants.

I.2.3.3 Fractionnement du carbone 13

De même que pour l’oxygène 18, de nombreux facteurs de fractionnement ont été déterminés 

expérimentalement (Tableau 1-2) mais avec là aussi, des divergences dans les valeurs 

probablement dues à des différences expérimentales (Myrttinen et al., 2012).

Tous ces facteurs de fractioimement ont été obtenus en faisant varier le pH de la solution, et en 

prenant des pH pour lesquels chacune des espèces de CID est majoritaire. Pour un 513C du CED 

stable, la composition isotopique de chaque espèce va dépendre du pH et donc de la 

concentration relative de ces dernières en solution.
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Facteur
d’enrichissement

Auteurs Température Equations

103lna13CcO2aq-CO2g Thode et al. 1965 0-100 lO3Ina = -0 .2308 x 103/T  + 0.071

Vogel et al. 1970 0-60 103/na = -0.3728 x 103/T  + 0.1868

Zhang et al. 1995 5-25 lO3Ina =  -0 .4147 x 103/ r  +  0.201

103 lna13CHco3--co2g Emrieh et al. 1970 20-60 lO3Ina = 9.341 x 103/ r  -  23.53

Malinin et al. 1967 23-286 103lna = 9.8724 X  103/T  -  23.62

M ooketal. 1974 0-126 103lna = 9.552 x 103/ r  -  24.1

Szaran 1997 7-70 lO3Ina = 9.1301 x 103/T  -  22.722

Zhang et al. 1995 5-25 103Zna = 9.36 x 103/T  -  23.5

103lna13Cco32--co2g Deines et al. 1974 lO3Zna = 0.87 x 106/ r 2 -  3.4

Halas et al. 1997 0-80 103Zna = -0.0802 x 103/T  -  2.9484

Zhang et al. 1995 5-25 103Zna = 4.12 x 103/T  -  7.83

Tab leau  1-2 Revue des d if fé re n ts  fa c te u rs  d ’ e n rich isse m e n t des espèces de  ca rbone  avec le  C 0 2 d é fin is  ces d e rn iè re s  années 
aussi b ien  e x p é rim e n ta le m e n t q u e  n u m é riq u e m e n t.

Dans le cas de source carbo-gazeuses, le fractionnement va donc se produire entre les trois 

espèces de carbone au sein de la solution, mais également avec le carbone gazeux. Ceci va 

provoquer l’évolution du ô13C du CID qui va augmenter le long de la ligne d’écoulement suivant 

une distillation de Rayleigh (Udowski et a l, 1978). La distillation de Rayleigh peut être définie 

comme une fonction exponentielle qui décrit le partitionnement progressif des isotopes lourds par 

rapport aux isotopes légers dans les réservoirs quand ces derniers diminuent en concentration 

(Clark and Fritz, 1997a), avec un prérequis indispensable : pour utiliser cette distillation, il faut 

au moins qu’un des deux réservoirs soit en système fermé (Scott et al., 2004).

En ce qui concerne HCOs" et CO32', le fractionnement est positif, c’est-à-dire que ces deux 

espèces carbonées en solution vont avoir tendance à s’enrichir lorsqu’ils fractionnent avec le C 02 

gazeux, mais aussi avec le C 02 aqueux. En revanche, au fur et à mesure que le C 02 aqueux
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fractionne au moment de la formation du CO2 gazeux, ce dernier va avoir tendance à s’appauvrir 

car le CO2 gazeux va être plus enrichi ( Figure 1-6).

Ô13C

C 0 2 (g )
C 0 2 (a q )

CO32-
H C O v

Figure I-6 R e p ré se n ta tio n  sch é m a tiq u e  de  l'e n r ic h is s im e n t/a p p a u v ris s e m e n t re la t i f  des tro is  espèces de  ca rbone  en s o lu tio n  

e t  du  C 0 2 gazeux. L 'en rich isse m e n t va  dans le  sens d e  la flèche .

1.2.3.4 Le fractionnement cinétique

Le fractioimement cinétique s’explique par le fait que les molécules isotopiquement plus légères 

ont des vitesses de réaction plus importantes que les molécules plus lourdes. Ces réactions sont 

unidirectionnelles {Le. irréversibles) et dépendent des constantes de réaction qui, elles-mêmes, 

dépendent de la température et de la réaction observée mais non des concentrations et du temps 

total de réaction. Ces constantes permettent ensuite de définir une vitesse de réaction. Cette 

dernière dépend de la concentration de l’espèce ou des espèces en jeu. En effet, plus la 

concentration des espèces est importante, plus les probabilités de réaction entre molécules sont 

élevées (théorie des collisions).

La cinétique décrit donc des changements de concentration au cours de la réaction ainsi que le 

détail de la transition entre une espèce chimique et une autre. Le. réaction incomplète et/ou 

imidirectionnelle (diffusion ; ; Figure 1-7).

E qua tion  1-20

A - ^ B k. ^ * B
Où A et B sont les deux isotopes légers et *A 

et *B sont les isotopes lourds.
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E q ua tion  1-21

-  h^cinétique ~

Depuis 1968 et les travaux de Gonfïantini et al. (1968), il est connu que, lorsque les travertins 

précipitent rapidement à cause d’un dégazage important, l’équilibre isotopique n’est pas atteint. 

Plus récemment, les travaux de Kele et al. (2008); Kele et al. (2011), Sun et al. (2014a); Yan et 

al. (2012) ont mis en évidence un décalage de 8°C entre les températures mesurées et celles 

calculées à l’aide du fractioimement entre 5180calcite et 518Oh2o déterminé par Friedman and 

O'Neil (1977).

Cinétique Equilibre

Tem ps

F igure i-7  E vo lu tio n  d 'u n e  ré a c tio n  ch im iq u e  d ’ un  é ta t « c in é tiq u e  » tra n s it io n n e l à un  é ta t d 'é q u ilib re  s ta b le  où  la 
co n so m m a tio n  des ré a c tifs  e s t com pensée  p a r ce lle  des p ro d u its .

De plus, selon Kele et coauteurs en 2011, l’équation de Halas and Wolacewicz (1981) donne de 

meilleurs résultats lors du calcul de la température de l’eau au moment du dépôt (Equation 1-22). 

Cette équation permet de déterminer la température de l’eau grâce au coefficient de 

fractionnement du ô180  entre les ions bicarbonates et l’eau, car la réaction entre deux espèces 

dissoutes est plus rapide qu’entre deux phases différentes (solide/liquide).
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E qua tion  1-22

lO 3 lna(_HC03 -  H 20 )  =  2.92 x ^ - 2 .66

Cependant, si les phases en solution qui portent l’180  ne sont pas à l’équilibre entre elles, la 

préeipitation ne peut se faire à l’équilibre. En effet, le contrôle du fractionnement calcite-eau ne 

se fait pas directement par les échanges isotopiques entre l’eau et la calcite, mais par les éehanges 

isotopiques entre l’eau et les espèces de carbone dissous qui dépendent du pH. Par exemple, le 

temps d’équilibration entre l’eau et HCOa' se situe entre une heure et une journée (Beck et al, 

2005a; Uchikawa and Zeebe, 2012). Si le temps de précipitation est inférieur d’un ordre de 

grandeur au temps d’échange de l’oxygène, il se produit alors une déviation importante par 

rapport à l’équilibre (Dreybrodt, 2008).

De ce fait, le facteur de fractioimement de l’oxygène 18, dépendant de la température, est 

également dépendant (i) du taux de précipitation de la calcite dans le cas d’une précipitation 

cinétique (Dietzel et al., 2009; Gabitov et al., 2012; Watkins et al., 2013), (ii) du pH (Beck et al., 

2005b; Zeebe, 2007) et, plus particulièrement, (iii) des éehanges entre les espèces carbonées 

dissoutes et la caleite (Dietzel et al., 2009; Zeebe et al., 1999). Plus le taux de précipitation va 

être faible, plus l’équilibre a de ehance d’être atteint. Ceci montre d’ores et déjà la diffîeulté de 

l’interprétation des reconstitutions environnementales à partir de signaux isotopiques enregistrés 

dans des dépôts carbonatés tels que les travertins, dans des conditions de préeipitation mal ou pas 

connues, et pour lesquelles les variations du pH et de la composition de l’eau sont des facteurs 

impactant fortement les signaux.

Si l’équilibre isotopique n’est pas atteint, la valeur de 5180  des bicarbonates est égale à celle des 

travertins. La phase solide n’est donc pas plus enrichie en isotopes lourds que la phase liquide 

alors qu’elle devrait l’être. C’est le dégazage important de CO2 qui va rompre l’équilibre entre 

H20 , HC03’, C 032‘ et H2C 03.

L’oxygène 18 est plus fréquemment utilisé mais le carbone 13 peut aussi être considéré comme 

outil pour caractériser les mécanismes de précipitation et pour reconstituer les variations 

climatiques (Christopher S. Romanek, 1991; Emrich et al., 1970), même si son évolution est plus 

complexe en raison du double fractionnement au moment du dégazage et de la précipitation qui 

est souvent décrit comme cinétique. S’il n’y a pas de corrélation entre le ô13C du carbone dissous
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et le ô13C des travertins, i.e. si l’un augmente plus vite que l’autre, c’est que l’équilibre isotopique 

n’est pas atteint (Di Benedetto et al., 2011 ; Pentecost and Zhao-Hui, 2008). Une des difficultés va 

alors être d’estimer le facteur de fractionnement en fonction des rapports isotopiques et des 

concentrations du réactif.

La difficulté d’étudier ces processus cinétiques est que (i) la complète irréversibilité ne peut pas 

être garantie, pas plus que ne peut être quantifié le degré de cette irréversibilité, et (ii) la phase ou 

le composé qui disparaît aura une composition isotopique non-homogène et souvent non 

mesurable parce que l’effet isotopique se produit à la surface de ce composé.

Le fractionnement cinétique se produit dans le cas d’une précipitation rapide ou d’un dégazage de 

CO2 rapide. De là, deux scénarii peuvent être envisagés :

(1) si l’enregistrement isotopique/chimique dans les travertins se produit à l’équilibre 

isotopique, les équations de fractionnement présentes dans la littérature pourront être utilisées, 

sous réserve d’hypothèses bien établies. Mais, en revanche,

(2) si au moment de la précipitation, le fractionnement isotopique est cinétique, aucune équation 

ne permet de déterminer la thermo-dépendance du partitionnement isotopique et chimique. Ce 

partitionnement dépendra alors de la vitesse de la réaction, vitesse qui est à la fois propre à 

chaque site d’étude (dépendance de l’endroit du site où les travertins précipitent) et variable 

dans le temps.

Notre étude consiste donc à étudier en détail ce fractionnement cinétique afin de déterminer les 

conditions favorables pour obtenir des reconstitutions paléoclimatiques fiables en utilisant la 

variabilité isotopique dans les travertins.

1.2.4 Apport du partionnem ent des éléments traces

Lorsqu’un minéral précipite, il y a partition des éléments chimiques entre la solution et le solide. 

Il est alors possible de calculer un coefficient de partition D:

E q ua tion  1-23
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Ce coefficient de partition dépend du rayon ionique de l’élément mais aussi du réseau cristallin 

dans lequel le dit élément s’insère. C’est ce qu’on appelle la « lattice strain theory » ou la théorie 

de l’élasticité du réseau cristallin. Elle implique des relations entre les coefficients de partition et 

les rayons ioniques de chaque élément (Wood and Blundy, 2003), représentées sur la Figure 1-8.
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Figure 1-8 R é p a rtit io n  des co e ffic ie n ts  de  p a r t it io n  des ca tio n s  en  fo n c tio n  de  ie u r  ra yo n  io n iq u e . Les ré a p a r t it io n s  so n t 
d iffé re n te s  en  fo n c tio n  de  ia c in é tiq u e  (cou rb e  b leue  à gauche) e t  de  la va lence  des é lé m e n ts  (d ro ite ).

Pour chaque minéral donné, il existe un ion possédant le rayon ionique idéal et le coefficient de 

partition maximum pour son intégration parfaite dans le réseau cristallin, tel que par exemple 

l’ion calcium pour la calcite ou l’aragonite. Dans cet exemple, plus un élément va avoir un petit 

(respectivement grand) rayon ionique par rapport au Ca2+, plus le réseau cristallin qui 

l’accueillera va se contracter (se dilater respectivement) en raison d’une distorsion du réseau en 

fonction des interactions atomiques (Wood and Blundy, 2003). Dans chacun de ces deux cas, il y 

aura consommation d’une plus grande quantité d’énergie. Par conséquent, les éléments qui ont un 

rayon ionique trop important ou trop faible par rapport au volume qui leur est disponible dans le 

réseau cristallin, vont avoir un coefficient de partition plus faible par rapport au minéral idéal 

considéré : le coefficient de partition représente donc la difficulté d’intégration de l’élément dans 

ce minéral. L’énergie nécessaire pour accommoder im ion trop gros pour un site cristallin est la 

même que eelle nécessaire pour extraire un ion trop petit.
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La répartition des coefficients de partition en fonction du rayon ionique pour un minéral donné va 

être différente selon la charge de l’élément intégré (van Hinsberg et al., 2010). Les courbes de la 

Figure 1-8 représentent l’évolution du coefficient de partition en fonction du rayon ionique pour 

les éléments ayant la même charge. Le comportement « élastique » du site dépend plus de la 

charge et de la taille de l’ion de remplacement que de la nature de l’ion majeur qui est remplacé. 

La courbe se resserre au fur et à mesure de l’augmentation de la charge de l’ion trace.

Solution

Couche limite Calcite
Kd<1
Iso tope  lége r

Concentration augmente

Kd>1
Iso tope  lourd

Concentration diminue

F igure I-9  C o m p o rte m e n t des ca tio n s  o u  des iso to p es  à p ro x im ité  d e  la ca lc ite , e n tre  la s o lu tio n  e t  le  so lid e , lo rs  d 'u n e  
p ré c ip ita t io n  c in é tiq u e . Le Kd c o rre sp o n d  au  c o e ff ic ie n t de  p a r t it io n .

La forme de la courbe va également évoluer en fonction du taux de précipitation des minéraux, 

taux de précipitation qui affecte le partitionnement des éléments entre l’eau et les carbonates 

(Bourdin et al., 2011; Tang et al., 2008; Tesoriero and Pankow, 1996). En effet, puisque la 

réaction est rapide, le réseau cristallin n’a pas le temps de faire la sélection des éléments qui lui 

seraient les plus favorables.

Lors des processus cinétiques, la diffusion va contrôler l’introduction plus ou moins rapide des 

éléments traces dans le réseau cristallin de la calcite (Figure 1-9), ce qui va s’accompagner d’un 

enrichissement à proximité de la calcite des éléments les moins compatibles (isotopes légers et 

faible coefficient de partition) et contrario pour les éléments compatibles.
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1.2.5 Calibration des outils : expérimentation en laboratoire

Que ce soit pour étudier les mécanismes de précipitation de la calcite et ou de l’aragonite, le 

fractionnement isotopique ou la partition des éléments traces, de nombreuses expérimentations 

ont été initiées ces dernières années (Lopez et al., 2009; Nielsen et al., 2013; Polag, 2009), avec 

plus ou moins d’accord entre les résultats.

Pour étudier tous ces processus, différentes méthodes peuvent être utilisées, les plus communes 

étant : (i) l’établissement d’un dégazage contrôlé avec évolution du pH lors de la diffusion du 

CO2 (Zhang and Dawe, 1998), et (ii) le maintien d’un pH stable ou d’une composition chimique 

stable (Lopez et al., 2009; Zuddas and Mucci, 1994, 1998) pendant la diffusion de CO2 (Dietzel 

et al., 2009; Tang et al., 2008). Les différents protocoles décrits ont pour objectif l’étude d’une 

variable donnée, que ce soit la composition de la solution (le plus souvent), le taux de 

précipitation ou la température. Les expériences à chimie et pH stables ont, en général, pour but 

de conserver un taux de précipitation constant afin d’établir un facteur de fractionnement 

indépendant du taux de précipitation. La méthode d’évolution du pH permet de décrire 

l’évolution d’une solution d’une précipitation cinétique à/vers ? un état d’équilibre (Zhang and 

Dawe, 1998). Enfin, Kim et O’Neil (1997) ont fait varier la composition de la solution initiale 

afin de déterminer une composition qui, selon eux, donnerait une précipitation à l’équilibre, alors 

que Beck et al. (2005b) et Uchikawa and Zeebe (2012) ont fait des expériences quantitatives avec 

un mélange entre une solution de NaHCOa et une de CaCl2 pour mettre en évidence le temps 

d’équilibration et les facteurs de fractionnement de l’oxygène 18 de la molécule d’eau et des 

espèces de CID.

1.3 Biologie et fades

1.3.1 Rôle de la biologie

L’activité biologique în-situ est un facteur important à prendre en compte lors de la précipitation 

des travertins (Di Benedotto et al, 2011) car pour leur métabolisme, les espèces vivantes 

choisissent préférentiellement l’isotope le plus léger présent dans leur milieu de vie.



Chapitre 1 44

Au-delà des processus cinétiques, il se pourrait que l’activité biologique soit une source de biais 

pour l’enregistrement des paramètres climatiques dans les travertins, avec un impact aussi bien 

sur la précipitation des travertins (favorisée ou non), sur le dégazage de C 02 (Nedbal et a l, 2010) 

que sur l’enregistrement des signatures chimique et isotopique. L’influence de cette dernière 

proposition a été très souvent débattue, certains auteurs affirmant que les organismes ne jouent 

pas un rôle dans le dégazage du CO2 mais serviraient uniquement de substrat à la précipitation 

des travertins (Andrews, 2006). Pour Liu et coauteurs (2010), la présence de ces espèces va 

induire des différences de taux de précipitation en fonction des saisons mais aussi entre le jour et 

la nuit. Toutefois, ces dernières variations ne seront pas visibles au vue de la résolution de 

précipitation des travertins.

La distribution de ce biotope est reliée aux différents enviroimements de dépôt, pouvant être 

caractérisés par la température de l’eau, le pH, l’oxygène dissout ou les toxines dans l’eau (Jones 

and Renaut, 2010). Les connaissances sur le biotope des sources à partir desquelles précipitent 

des carbonates sont variables en fonction du type d’espèce vivante. Les cyanobactéries ont été 

très bien étudiées ainsi que les bryophytes et les diatomées (Owen et al., 2004; Owen et al., 2008; 

Sun et al., 2014b). En revanche, d’autres groupes comme les champignons sont moins bien 

étudiés.

D’après Di Benedetto et co-auteurs (2011), deux théories sont décrites pour exprimer le 

fractionnement isotopique: (i) la première théorie énonce que, lorsque les valeurs de 

fractionnement isotopique entre la calcite et l’eau sont différentes des valeurs à l’équilibre, il 

n’est pas possible de déterminer s’il s’agit de processus de précipitation cinétique ou d’effet de la 

biologie (Scholz et al., 2009a; Skidmore et al., 2004), alors que (ii) d’autres études démontrent 

qu’il y a des preuves structurales de l’influence de la biologie sur la précipitation des travertins, 

telles que l’élongation du réseau cristallin des calcites biogéniques et/ou la co-précipitation de 

bactéries sulfato-réductrices (Pokroy et al., 2006; Zolotoyabko et al., 2010), et donc sur 

l’incorporation préférentielle de certains éléments.
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1.3.2 Lien avec le fades

Une méthode d’analyse minéralogique qui comporte l’étude aussi bien du faciès (Rodriguez- 

Berriguete et al., 2012) que de la chimie des minéraux constitutifs des travertins (calcite, 

aragonite), combinée à une analyse isotopique (Di Benedetto et al., 2011) permet d’en savoir plus 

sur les environnements de dépôt, notamment sur la température et le débit de la source (Fouke et 

al., 2000; Pentecost, 2011) mais aussi sur l’implication des processus biologiques. En effet, les 

travertins les plus denses et les plus lités se trouvent en général dans les sites à fort débit, tandis 

que les travertins les plus poreux se retrouvent dans des environnements plus calmes. Il en est de 

même pour les biofîlms qui se développent plus aisément dans des conditions de faible débit 

(Okumura et al., 2013; Okumura et al., 2012). Il existe aussi un lien possible entre la morphologie 

du cristal de calcite et les déséquilibres lors de la précipitation. Plus le milieu sera loin de son état 

d’équilibre, plus les cristaux seront de forme dendritique, voir sphérulitique (Jones and Renaut, 

2010).

F igure 1-10 : D iffé re n ts  fac iès de  tra v e r t in s  (O kum u ra  e t  a l. 2013) e t  à d ro ite  d ia to m é e s  au se in  de  tra v e r t in s  (Sun e t  a l., 

2014b)

La présence de calcite et/ou d’aragonite dans un même échantillon permettrait de discriminer 

certains environnements de dépôt, sachant que les conditions de précipitation sont différentes
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pour ces deux minéraux. En effet, selon Fouke et al. (2003), l’aragonite se forme soit pour des 

températures de l’eau supérieures à 45°C, indépendamment de la composition de l’eau, soit pour 

im rapport Mg/Ca supérieur à 1:1 et indépendamment de la température de l’eau. De plus, Fouke 

et co-auteurs (2003) détaillent le fait que, si le dégazage est rapide et donc la saturation vis-à-vis 

de la calcite rapidement atteinte, l’aragonite aura plus tendance à se former au détriment de la 

calcite. Enfin, la présence d’un biofilm pourra également influencer la présence de calcite et/ou 

d’aragonite (Renaut and Jones, 1997), le biofilm favorisant l’aragonite.

1.4 Etude de cas e t p rob lém a tique .

Antérieurement à cette étude, des analyses en isotopes stables (13C et 180) ainsi qu’une datation 
210 226au Pb/ Ra avaient été effectuées sur une carotte de 80 cm de travertins issus de la source de 

l’Ours (Massif Central-France ; Amokrane, 2011). Cette carotte était âgée de 16 ans soit un taux 

de précipitation de 5,5cm/an.

L’interprétation de ces doimées a été réalisée au début de ce doctorat et a permis de définir 

précisément les objectifs précédemment énoncés (Introduction) et de mettre en exergue les 

grandes questions auxquelles il faut répondre avant de pouvoir effectuer des reconstitutions 

hydroclimatiques avec les travertins.

Les premiers résultats ont été présentés ci-après sous forme d’un manuscrit d’article scientifique 

qui sera soumis prochainement dans la revue Chemical Geology. L’objectif de ce travail est de 

déterminer les conditions de précipitation des travertins formés à partir des eaux de la source de 

l’Ours. De savoir si, l’enregistrement isotopique en carbone 13 et oxygène 18, de ces carbonates, 

permet d’avoir une idée précise des conditions climatiques locales (température et pluie) et 

globales telles que la NAO au moment de la précipitation durant ces 20 dernières années. Pour 

répondre à ces questions, ce manuscrit s’articule autour de trois axes : (i) l’étude des variations 

des taux de précipitation à l’aide de la méthode de datation 210Pb/226Ra, (ii) le calcul des 

températures à l’aide de l’oxygène 18 avec une comparaison entre températures mesurées et 

températures calculées et (iii) la corrélation entre la composition en carbone 13 et la NAO.
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Short term  environmental reconstruction from rich COz-spring deposits of the 

Limagne area (Massif Central, France)
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Highlights

• Travertine corefrom Ours spring stable isotopes analyzes and Pb/Ra dating
• Aged o f l  Syears, high growth rate non uniform during these 1 ôyears
• Non equilibriumfractionation cause the température calculation déviation
• Record ofNAO variation

Keywords

COz-rich springs, 210Pb/228Ra, travertines, déposition processes, stable isotopes, recent 

environmental reconstruction

Abstract

Gaseous springs produce finely laminated carbonated deposits as travertine constitute idéal records 
for reconstructions of hydrologicaï fluctuations at short time scales (0-100 y). A 80-cm sequence has 
been cored from Ours spring travertine ( Massif Central, France) in order to document recent 
environmental fluctuations in relation with geochemical parameters that control isotopic signatures of 
modem travertine deposits. The chronology of this sequence is determined through 210Pb/226Ra 
radiometric method. Stable isotope contents highlight enrichment up to +8 %o in SL3C, likely linked to 
both recharge température and degassing processes. These carbonates thus, respond to the super
saturation of the spring water with respect to calcite and the précipitation process is a derived 
parameter of climatic conditions. In this study we fînd différence in the accumulation rate due to the 
variation in hydroclimatic conditions. There are sometimes some gaps of accumulation (less than the 
mean accumulation rate of 5.5 cm/y) due to low température conditions, and high accumulation are 
corresponding to high température. Oxygen 18 allow us to calculate température thanks to Coplen 
équation (equilibrium value) but these température are underestimate due to kinetic isotope effect and 
the use of a mean ofsample analyzed. Also, there is a relationship between the variation of carbon 13 
(quantity of degassing) and climatic conditions and the NAO (North Atlantic Oscillation).

Keywords: travertine, accumulation rate, non-equilibriumfractionation, NAO.
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1.4.1 Introduction

Describe hydrosystems adaptation to changing conditions related to recent elimate variations (0- 

50 yr) requires accurate environmental reconstructions. It is thus of upmost importance to 

quantify hydrosystem adaptation in order to (i) détermine the resiliency of natural hydrosystems, 

(ii) improve the management and protection of water resource, and (iii) tentatively forecast the 

impact of future elimate variations.

Generally, the study of continental environmental changes forcing on water resources focuses on 

continental archivai sources such as tufa (Brasier et al., 2010), lake sédiments (Leng and 

Marshall, 2004), speleothems (Dreybrodt and Seholz, 2011), or travertine (Gonfiantini et al., 

1968; Sun et al., 2014a). It also applies a wide range of proxies and méthodologies, as 

mineralogy (Okumura et al., 2013; Rodriguez-Berriguete et al., 2012), bio-indicators (pollen and 

diatoms(Sehwark et al., 2002)), geochemical contents (Mg/Ca, 180 , 13C; (Bryan and Marchitto, 

2008; Montagna et al., 2007; Osacar et al., 2013)) and radio-chronometers (14C, 234U/230Th, 

226Ra/210Pb(Condomines and Rihs, 2006; Rihs et al., 2000)).

Precipitating from C02-rich groundwater supersaturated with respect to calcite (Gonfiantini et al., 

1968; Pentecost, 2005), travertine are well distributed over the world (Ford and Pedley, 1996). 

Although travertine has been studied since the end of the XIX century (Weed, 1890), the interest 

in hot spring deposits has increased during the 1980 years with the emergence of new methods 

(Chafetz and Folk, 1984). Precipitating over long time scale (Farabollini et al., 2005) and often 

consisting in laminated deposits, travertine are idéal for reconstructions of hydrological 

fluctuations inferred from hydrogeochemical records at varions time scales, i.e. at annual to 

seasonal or even daily intervals (Anzalone et al., 2007; Brasier et al., 2010; Farabollini et al., 

2005; Liu et al., 2010; Minissale et al., 2002; Pentecost, 2005; Sun and Liu, 2010).

Within these points of interest, stable isotope and geochemical analyses of both water and 

earbonates hâve been widely used to characterize the hydroclimatic condition when travertine 

precipitate (Emrich et al., 1970; Gonfiantini et al., 1968; Kele et al., 2008; Kele et al., 2011; Sim 

et al., 2014a; Udowski et al., 1978; Yan et al., 2012). Many recent studies showed that oxygen 

isotope ratios of travertine can be used as a powerfül paleoelimate indicator, establishing the 

interest of travertine (Coplen, 2007; De Filippis et al., 2013; Epstein and Mayeda, 1953; Kim and 

OTSfeil, 1997; Tarutani et al., 1969). However, geochemical processes under different conditions, 

such as equilibrium and non-equilibrium processes, hâve not yet been clearly described. The most
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recent studies hâve questioned the Kim and O’Neil (1997) equilibrium factor and suggested that 

it might be related to kinetic fractionation (Coplen, 2007; Dietzel et al., 2009; Gabitov et al., 

2012; Yan et al., 2012; Watkins et al., 2013).

Beyond those previous studies, the présent paper focuses on the study of modem travertine as an 

indicator of hydrological balance (recharge versus discharge or abstraction; Minissale et al., 

2002) and climatic data (e.g. température, rainfall) relationship (Friedman, 1970). We specifically 

endeavor to hâve a comprehensive overview of ail the processes leading to the reliable record of 

geochemical parameters in travertine, currently used in palaeoenvironmental reconstmctions. To 

define ail parameters forcing the geochemical System during carbonate growth, we are studying 

travertine precipitate from the Ours spring (Limagne plain, French Massif Central; Figure I- ll)  

considering existing meteorological data over the last décades. This will permit to focus on 

carbonate précipitation ways and on the environmental records supported by their geochemical 

signature, besides any others unknowns.

The natural laboratory of the Ours spring is of major interest since 1) it is a low-temperature 

System where water fiows as a thin layer closed to air température equilibrium, 2) the bearing 

aquifer is an inertial System, without significant abstraction, supporting continuons flow at this 

spring in living memory, 3) there is a long terni record of local meteorological data, and 4) the 

deposits precipitate since décades on a easily accessible and restricted area.

In this Work, we detail and interpret the stable isotope contents (ô180  and 513C) and the 226Ra- 

2I0Pb chronology of an 80-cm cored sequence in the light of understanding geochemical 

processes and précipitation rates link with local, régional and global climatic évolution.

1.4.2 Régional settings

1.4.2.1 Geological and hydrological contexts

The Ours spring is located in the French Massif Central in the Limagne Oligocène grabben 

(-2500 km2). This area is bordered by a Horst N-S volcanic area at the West, the so-called “la 

chaîne des Puys” (Figure I-l 1).
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F igure 1-11 G eo log ica l m ap  o f  th e  s tu d y  s ite  w ith  th e  vo ica n ic  a rea  o r ie n te d  N-S o n  th e  W e s t and  th e  s e d im e n ta ry  L im agne 
p la in  on  th e  East (C ondom ines (2006))

In the study area, four types of aquifers can be distinguished, i.e. alluvial, volcanic, sedimentary 

(Oligocène sandstone and mari) and granitic aquifers (Hercynian basement; (Genter, 2003). 

Numerous NE/SW faults affecting both the granitic basement and the Oligocène marly 

sedimentary sériés drive the circulation of groundwater and allow the emergence of many 

gaseous springs (Bertin, 2004; Casanova et al., 2001; Négrel, 2004; Negrel et al., 1997; Rihs et 
al., 2000).

These spring waters thus originales from the deep granitic bedrock and their geochemical 

characteristics at mouth resuit in long, intense and complex processes of both water-rock 

interaction and mlxings (Négrel, 2004). Indeed, rainwater infiltrâtes the western reliefs bordering 

the basin directly above the broken basement. These waters circulate downward to the basement 

through porous or fractured formations in which they acquire their température and 

mineralization (Négrel and Rad, 2010; Weinlich, 2005). However, during the upward rise, some
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of these groundwater can be mixed with the above pile-up aquifers (Négrel et al., 2003) and 

particularly with alluvial aquifer, assumption that will be commented later.

1.4.2.2 Site présentation

Upon constant emergence température of 13.5°C, the Ours spring belongs to the thermomineral 

water group since Millot and Négrel (2007) proposed deep réservoir températures of 220 °C 

estimated by Chemical geothermometers. These waters hâve a sodium bicarbonate faciès enriched 

in CO2 due to the contamination of the upper lift mantle (Fouillac, 1983).

SPRING
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O 2  d iffus ion, 
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précip ita tion > îv

'  D egassing  ^
ai —TJT
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précip ita tion

R ich C O 2 w a te r
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F igure 1-12 P ic tu res and  schém a o f  th e  s tu d y  s ite . F rom  th e  le f t  to  th e  r ig h t th e re  is th e  em ergence  o f  th e  sp ring  w ith  d ire c t 
p ré c ip ita t io n  o f  iro n  ox ides d ue  t o  ox ic  co n d itio n s . A fte r  4 0  m  th e  tra v e r t in e  s ta rts  t o  p re c ip ita te  u n t ii a n  o u t ie t.

The spring flows to the surface with a relatively high stream flow of c.a. 1.3 - 1.5 L/min (two- 

month interval meàsurements in 2013 and 2014). It flows for about 25 meters in a little channel 

where iron oxides precipitate (Figure 1-12). This précipitation is due to anoxie groundwater 

encountering atmospheric condition when it emerges and to atmospheric oxygen combining with 

reduced iron to precipitate hydroxides (Casanova et al., 1999). At the same time, an important 

and continuons CO2 degassing occurs from the emerging point and ail along the flow path, as 

spring water tend to equilibrium with the atmosphère. Beyond, the flow spreads at about 40m
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from the spring, the travertine starts to precipitate in response to the increase of pH and the 

saturation index with respect to calcite (Pentecost, 2005).

1.4.3 Materials and methods

I.4.3.1 Sampling

The modem hydrodynamic System

In December 2012, a fîeld mission was organized on the Ours spring with the aim of 

characterizing the modem hydrological System. Ten unfiltered water samples -to avoid degassing 

during the filtration- were taken in 30-mL glass bottles along the flow path. Température (°C), 

pH and electric conductivity (EC; mS.cm'1) were measured in-situ. The sample alkalinity was 

immediately determined and calculated, using the Gran methods (Gran, 1952).

The travertine

A 80-cm sequence has been cored in December 2008 in the central part of the travertine 

déposition zone using a water drilling machine (Corer HILTIDD200). The core was located on a 

fiat section approximately 50-m below the emerging spring (Figure 1-12). The drilling stopped at 

80-cm depth on a highly indurated layer.

Sédiments mainly consist of indurated carbonates, altemating from fînely laminated to massive 

layers (Figure 1-12, Figure 1-13).

The most fînely laminated sections of the core are vacuole rich, and présent an alternation of 

essentially indurated light laminae and thick, porous dark laminae. In-situ C3-plant remains, 

mostly leafs, are interbedded ail along the core, mainly within the modem laminated section 

between 30-cm depth and the core top.

The lithology can be described as follow (Figure 1-13) : (i) from 80 to 70 cm and between 56 to 

45 cm, laminated, indurated, carbonates, underlying a 5 cm-thick massive zone from 45 to 40 cm 

depth, (ii) from 70 to 56 cm, a massive vacuoles-rich carbonated zone, and finally, (v) from 40 

cm to the core top, a more variable sédimentation with the alternation of organic-rich layers, 

more or less vacuoles-rich carbonates, and ail steps between these two former laminated faciès.
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In order to keep a reference sequence, the core has been eut into two half-cores and one bas been 

stored intact. Samples were taken on the second half section, every 0.5 to 2 cm, in relation with 

the alternation of indurated and vacuolary layers. A précisé sampling was made for organic levels 

avoiding any carbonate pollution. Ail the samples were then dried and powdered in agate mortar 

and aliquots were prepared for stable isotope and dating measurements.
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1.4.3.2 Experimental methods

Stable isotope contents of carbonates (ô180  and ô13C) were determined through the 

intemationally used methodology of C 02 extraction, after acidification with pure phosphoric
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acid. Measurements were made on a SIRA mass spectrometer. Error bars including analytical 

uncertainties are ± 0.2 %o and ± 0.5 %o VS-PDB for 13C and 180  respectively (Annex 2).

The S180  and ô2D values of water were measured using a FINNIGAN Delta, IRMS mass 

spectrometer. The samples hâve been degassed before measurement in order to avoid the 

contamination by H2S. The values were normalized to the Vieima Standard Mean Océan Water 

(V-SMOW), with an overall analytical déviation (lo) of ±0.5%o and ±l%o for 5180  and 52H 

respectively. Three duplicate samples were run and showed that the différences were less than the 

range of measurement accuracy.

The chronology of these fînely laminated deposits has been determined in the GEOTOP 

laboratory in Montreal (UQAM) through the well-fîtting 210Pb/226Ra radiometric method, 

perfectly adapted in our case due to the very high 226Ra rate in C02-rich thermo minerai spring 

waters (up to 2 Bq/g), of the French Massif Central (Minissale et al., 2002; Rihs et al., 2000; Rihs 

étal., 1999).

Firstly used for speleothems (Condomines and Rihs, 2006) and more recently for modem 

hydrothermal deposits (Pickler et al., 2012), the Ra- Pb dating method is based on the facts 

that (i) Pb is only produce by radioactive decay of Ra, (ii) none Pb being incorporated in 

the minerai due to its insolubility, and (iii) no 226Ra is produced by Uranium radioactive decay 

because of the low content of U (Rihs et al., 2000; Rihs et al., 1999). This method is thus 

perfectly suited for accurately and reliably dating young deposits.

For this purpose, around 10 g of powder were weighted, sealed in a plastic tubes and left for 3 

weeks in order to reach secular equilibrium between radium-226 and its short-lived daughters 

(Radon-222, Lead-214 and Bismuthe-210), to avoid any changes in 226Ra content (Zielinski and 

Budahn, 1998). Samples were then counted in EGNG ORTEC gamma-ray spectrometer. Because 

of the absence of any significant amount of uranium (Condomines et al., 1999) in the carbonate 

phase, the radium-226 was measured directly from its gamma ray peaks at ~ 186 keV (no 

overlapping between the uranium-235 and radium-226) to avert a potential loss of Rn by 

degassing. The results were compared with those obtained from the counting of Lead-214 at -352 

keV and the différence between the two results was smaller than the error counting.

Lead-210 results were obtained from the gamma ray at -46.5 keV, then allowing the calculation 

of the ratio 210Pb/226Ra at ± la  standard déviation.
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This method has also been applied on freshly precipitated travertine, sampled in 2014, in order to 

check the assumption of no initial 210Pb (built-up of the référencé System).

1.4.4 Results

I.4.4.1 Chronology

The activity ratio 210Pb/226Ra increases exponentially with time according eq. 1-24 until the 

secular equilibrium is reached at around 140 years (Condomines et al., 1999).

E qua tion  1-24

°Pb)( 2 1 0 t
'lPb

(226Rà) i^pb - h a )
_  e-i^Pb-^Ra)Xt'^

This équation can be simplified as eq. 2 because Xpb is largely higher than Xpa and there is no 

initial 210Pb detected.

E quation  i-25

-  1 _  e-ApbXt

If the hydrothermal deposit is initially free of 210Pb and the System closed (particularly without 

loss of daughter 222Rn), 226Ra dissolves in geothermal water and subsequently trapped in the 

carbonate precipitate should start to produce 210Pb.
“yjA '910 •When it approaches the equilibrium value, i.e. when activities of Ra and Pb are équivalent, 

the uncertainties increase greatly and reach 1% of the isotopic ratio. Therefore, this method can 

only be used with a high accuracy for the establishment of the chronology of travertine deposits 

younger than 140 years (Condomines and Rihs, 2006).

Since the 210Pb-226Ra analyses of our samples hâve been performed in 2010, i.e. two years after 

sampling (November 2008), the time lag between sampling and laboratory analyses do hâve to be 

corrected by adding 2 years to the final chronology (Aimexe 2).
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The calculation of âge uncertainties is based on both the counting errors y/W/N and the 1% 

uncertainty calculated on the 210Pb/226Ra ratio (Schmidt and Cochran, 2010). This implies that 

older the sample is, higher is the uncertainty (less than 1 year for a 20 y-old sample and 

approximately 3 y uncertainty for a 75-y old sample).

As shown in Aimexe 2, Table 2, the entire sedimentary sequence lasts for 16 years. This 

corresponds to a relatively important mean growth rate of 5.5cm/y, actually corresponding to 

travertine formation from minerai spring (Pentecost, 2005). Age uncertainties lie between 2 and 6 

months, which could not allow a highly accurate température reconstruction due to seasonal 

effects. Some hypothèses would hâve to be discussed before producing précisé paleo- 

environmental reconstructions.

At a first glance, the data define an almost linear relationship “âge vs. Depth” (Figure 1-14), 

attesting for an overall trend.

OO

30

F igure 1-14 A ge o b ta in e d  fro m  210P b/226R a m e th o d  in  fu n c t io n  o f  th e  d e p th  o n  th e  co re . The e rro r  ba rs  co rrespond  to  th e  
e rro r  on  th e  210Pb co u n tin g  w î th  th e  1% on  th e  ra t io  due  to  e x p o n e n tia l é v o lu tio n .
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I.4.4.2 Stable isotopes

Stable isotope values of fossil carbonates evolve from -7 .8  %o to -6 .7% o vs V-PDB (average of - 

7.2% o) and between 5 .6  %o and 7.6% o vs V-PDB (average of 6 .5 7 % o ) for 5180  and 513C values 

respectively (Figure 1 -1 5 ; Annexe 2 , Table 1). The spring ô 13C  of Dissolved Inorganic Carbon 

(DIC) was determined in 2 0 1 2  and the value is -0 .5% o ±  0.5% o vs V-PDB. These relatively high 

13C values seem to be characteristic of either hot-springs of hydrothermal origin (Jones and 

Renaut, 2 0 1 0 ; Pentecost, 2 0 0 5 )  or travertine linked to the degassing of a magmatic-originating 

CO2 (Clark and Fritz (1 9 9 7 b ) .

At a first glance, ô180  values over the whole core follow a global, although slight, decreasing 

trend with time (Figure 1-15) contrary to 13C contents that tend to increase with time. Between 

January 1987 and august 1993, these two isotopic records seem to be correlated, but on the upper 

part of the core, they are disconnected as shown by the January 1996- March 2000 period. These 

isotopes signature are likely not controlled by the same processes during travertine formation.

8 13C caco l (%o V-PDB) 5 18O caco j (%oV-PDB)
6.0 6.5 7.0 7 .5  -8.0 -7.5 -7.0

-  10 ■

-  20 -

30 -

- 40 -

- 50 -

Depth (cm)

Figure 1-15 E vo lu tio n  o f  6 lsO and  6 13C o f  tra v e r t in e  (%o vs VPDB) In  fo n c tio n  o f  t im e .
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Since S180  values recorded in travertine samples dépend on both température and 180  content of 

the water from which they precipitate (Andrews, 2006), the study of the modem hydrological 

référencé System is indispensable. The spring water was thus sampled ail along the flow path on 

December 2012 for joined Chemical and stables isotope analyzes (Aimexe 2 Table 3).

Ail the measured points are plotted along or very close to the meteoric line (Figure 1-17). 

Moreover, ail the samples taken along the flow path are gathered around the mean values of - 

9.4%o VS SMOW and -65%o vs SMOW for 5 180  and 5 2H respectively (Annexe 2 Table 3). These 

features thus indicate (i) that no évaporation occurs that could modify the carbonate isotopic 

composition, and (ii) that the degassing of CO2 has no impact on the ô180  of water. Moreover, the 

assumption is made that the spring 180  signature does not vary for the time interval of the study 

due to the limited size of the hydrogeological System (Négrel, 2004). Since the System is 

unaltered along the flow line, we can use the isotopic composition of the spring water to 

reconstruct the paleotemperature of the carbonate during their précipitation. Moreover, the fact 

that the spring composition remains constant indicates that the degassing of CO2 do not impact 

the water isotopic signature (Casanova et al., 1999).

1.4.5 Discussion

1.4.5.1 Accumulation rate gaps and flow rate variations

The travertine of the Ours spring are non-homogeneously accumulating and even show 

déposition lack. It seems that the sédimentation occurs with a cycle of huge and low 

accumulation rates, interspersed with sedimentary lags which can reflect meteorological 

variations (fluctuations in rain amounts and/or in température), as shown on others sites such as 

in China (Liu et al., 2010; Sun and Liu, 2010). The overall perspective of bringing face to face 

Chemical against meteorological data enables to highlight maximum of accumulation rates in 

concordance with maximum températures (Figure 1-16). When the différence between caleulated 

and measured data is behind (resp. under) zéro, the précipitation rate is bigger (resp. lower) than 

the mean sédimentation rate of 5.5 cm.yr'1. Thus, the évolution is correlated with the évolution of 

the température measured in Aulnat. When the température is high the accumulation rate is high
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too. We try to explain why below. On the opposite, rainfall amounts are not well registered in 

travertine records (Figure 1-16), there is no corrélation. At the time laps of working, the variation 

of rainfall is not visible. Maybe some more global climatic variations could hâve an impact.

It is thus crucial to imderstand how evolves the travertine accumulation rate since it is linked to 

the isotopic fractionation, itself being able to greatly modify the composition of travertine 

(Dietzel et al., 2009; Sun et al., 2014a).

D if fé re n c e  A g e s  M e a s u r e d -C a lc u la te d  ( y e a rs )
-1 -2  -3

M in im um
sed im en ta ry
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ra te  =  5 .5  cm /y

M e a n  T e m p é ra tu r e  ( ° C )
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Figure 1-16 (A) T he  d iffé re n c e  b e tw e e n  m easured  âge o b ta in  w ith  th e  210P b /226Ra m e th o d  and  th e  ca lcu ia te d  âge w ith  th e  
iin e a r t re n d  co m p a re  to  th e  v a r ia t io n  o f  m ean  te m p é ra tu re . T he re  is c o rré la tio n  b e tw e e n  th e  h ig h  te m p é ra tu re  and  th e  h igh  
a ccu m u la tio n  ra te . T he  dashed  lin e  co rresponds  to  th e  d iffé re n c e  o f  m easured  âges and  ca lcu ia te d  o ne  w ith  a m ean  va lu e  o f  

5.5 c m .y r '1. A n d  th e  b lack  lin e  is th e  m ean  te m p é ra tu re  va lu e  m easured  in  A u ln a t (French M a ss if C en tra l, M é té o  France). (B) 
The d iffé re n c e  b e tw e e n  m easured  âges o b ta in e d  w ith  th e  210P b /226Ra m e th o d  and  th e  ca lcu ia te d  âge w ith  th e  Iin e a r tre n d  

com pare  to  th e  v a r ia t io n  o f  m ea n  ra in .
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The fluctuations of the mean sedimentary rate is likely related to (1) the effïciency of the slope of 

the sedimentary zone, (2) the variation of the spring flow rate, and/or (3) the change in CO2 

kinetic of degassing, linked to both the température and associated précipitation processes.

(1) The fïrst proposition of an increase of the topography déclination induces a farther appearance 

of the carbonate sédimentation due to the increase in the spring flow rate. When the slope is 

high, the supersaturation of the spring water with respect to calcite will be achieved further 

(Okumura et al., 2013; Udowski et al., 1978) to conserve the équilibration time between water 

molécules and the atmosphère. As the travertine gradually précipitâtes, the slope will be 

modified and the dépréssion gently filled (Udowski et al., 1978). In that spécifie case, the 

précipitation rate would (hâve) continuously evolved with time.

(2) The second proposition implies the drop of the spring flow or even its temporary drying-up, 

where the core was sample, both related to a fall in the water pressure in deep. Indeed, the 

spring flow rate impacts the calcite précipitation as well as the height of the water and thus, the 

surface of précipitation (Anzalone et al., 2007; Dreybrodt et al., 1992a; Zaihua et al., 1995). 

According to Friedman (1970) variations in water flow rates can explain the différence of 

accumulation rate which dépends on the morphology of the depositional microenvironments. 

According to Zaihua et al. (1995), more the spring flow rate is important, less the précipitation 

rate is huge. When the height of water is low the reaction are quicker than in low height. These 

flow rate variations can be due to local climatic variation and recharge on the volcanic area 

changes. The SO-08 core has showed high accumulation rate, precisely corresponding to two 

historical dry periods, i.e. 1998 and 2003. During these dry periods, the précipitation rates are 

high (Figure 1-16) that could be due to flow rate fluctuations of the spring. Flowing under the 

Limagne plain, groundwater is confïned under an imperméable layer. When it rises up through 

the fault network, we consider that the flow velocity avoids any mixing with shallow aquifers. 

In such an environment, rainfall on the volcanic plateau will hâve a direct (few days transfer) 

impact on the spring flow rate. But, there is no corrélation between the rain and the 

accumulation rate, the local température and variation of the flow rate where the travertine 

précipitâtes are more accurate.

(3) The third proposition is based on the relationship between température and degassing: when 

the former decreases, the latter thermodynamically slows down (Cerling et al., 1991; Zeebe,



Chapitre 1 61

2011). Also due to the solubility of CO2 in water is higher at low température, the degassing is 

less important. As a conséquence, the pH increase slows down too and the related distribution of 

dissolved carbon species evolves slower. The saturation index is therefore reached farther from 

the spring. In such a situation (winter time), the précipitation rate of travertine which dépends on 

the saturation index (Plummer et al., 1978) is also slowing down, contrary to summer when the 

degassing and the associated précipitation increase. Moreover, a dilution effect with the rain 

water, ail along the flow path may occur, leading to a diminution of the saturation and thus 

intensifying the température effect (Sun and Liu, 2010).

These three assumptions can explain the évolution of the précipitation rate. However, the 

variation of the température signal seems to be the main factor that affects the variation of the 

accumulation rate. The corrélation is clear with the accumulation rate and the température could 

also impact the flow rate of the spring ail along the flow line. The difflculty will be to model this 

variation of flow rate. Température is a witness of variations of recharge conditions. Moreover, 

the flow rate, at the spring emergence, probably varies but not that much, implying that rainfall 

and température controlling these variations are smoothed in the travertine records. Finally, the 

variations of topography on the site (slope around 1 and 2%) are insufflcient to provoke gaps of 

many months. The corrélation with the rain is not clear, but we supposed that the water could be 

diluted.

1.4.5.2 Oxygen isotopes and température: non equilibrium fractionation

Thanks to the ô180  of the spring (-9.7%o VS SMOW; December 2012) considered as constant due 

to the inertia of the large groundwater System involved, the température of the water during the 

précipitation of fossil travertine was calculated using the équation of O'Neil et al. (1969a) and the 

stable isotope record of core SO-08 samples (Equation 1-26), and compared with the in-situ 

température recorded between 1993 and 2010 in Aulnat (Massif Central, Aulnat 1990-2013, 

Météo France, Annexe 2, Table 1).

E qua tion  1-26

lO3ln a caiclte- water =  2.78 X  106/T  {K ) -  2.89

Moreover, there is no évolution ail along the spring flow rate, thus the équilibration with the DlC 

species during degassing and précipitation is not occurring. In fact, a fractionation happened



Chapitre 1 62

when there is a loss of carbon between the DIC species and the CO2 and calcite. And due to this 

loss, the DIC speeies bave to equilibrate with water.

-50 -I

-55 -

- 10.0
6180  (%0 V S  S M O W )

F igure 1-17 6 ZH vs. 6 180  {%» vs. S M O W ), w Ith  th e  p o in t sam p ied  a ii a io n g  th e  f io w  p a th  in  d e ce m b e r 2012, th e  G ioba i M e te o r ic  
W a te r  L ine (b iack  iin e ) 62H= 8 6 180  +  10 (Craig, 1961) and  th e  Locai M e te o r ic  W a te r  iin e  (dashed iin e ) 6 2H = 7 .9  6 180  + 7.3 
(B e rtra n d , 2009).

Sinee the isotopic data measured on travertine correspond to the preeipitation of carbonates 

during a certain period of time (from several weeks to months depending on the sampling interval 

on the core) and to an average température on this time period, the comparison of the 

reeonstructed température is here made with monthly mean air température extracted from the 

data base between 2008 and 1992. Considering the assumption of the equilibrium between water 

and air températures due to the thin water layer as realized. In such as case, the air température is 

équivalent to the water température when travertine précipitâtes.

A différence of approximately 8°C minimum is found between the mean calculated and measured 

températures, the calculated values being lower than measured values. This 8°C différence has 

also been found using Kim and O’Neil (1997) and Friedman and O'Neil (1977) équations. Kele 

and co-authors (2011 and 2008) observe the same diserepancles between these équations and



Chapitre 1 63

their data. In order to go further, these authors hâve tried to corne out with the équation 

determined by Halas and Wolacewicz (1981) which permit to calculate the fractionation of 180  

between bicarbonates and water, which is faster than with calcite (Beck et al., 2005b; Uchikawa 

and Zeebe, 2012) and fïnally found accurate results. However, in the présent study, we cannot 

thus use this équation since the data do not allow the access to the spéciation of carbon directly 

through pH and alkalinity or via the estimation of extemal parameters such as température or 

spring flow rate

Moreover, according to Beck et al. (2005b) a pH variation of 1 will create a variation of ô180  of 

DIC by a magnitude of 17%o. So, it is important to predict the pH at a spécifie sample site to use 

these équations.

However, according to Watkins et al. (2013), Gupta et al. (2009); Sun et al. (2014a), the équation 

determined by Coplen in 2007 (Mammoth hot spring, natural slow précipitation site) is the more 

représentative of the equilibrium (Equation 1-27) and the equilibrium oxygen isotope 

fractionation factor might be greater than the commonly accepted by Kim and O’Neil (1997), 

when the précipitation rate of travertine is low. This fractionation factor was déterminé at a 

température of 33°C, which is higher than the température in Ours spring.

E qua tion  1-27

103l n a caicite- water = 17.4 X  103/ r  (K) -  28.6

Applied to our data, this équation gives more accurate values of température (Annexe 2, Table 3, 

Figure 1-18) but there is still a différence of 3°C in mean. According to (Dietzel et al., 2009; Sun 

et al., 2014a) there is a linear relationship between the précipitation rate and the fractionation 

factor of ô180  between calcite and water. For the low précipitation rate in winter, assumed for 

winter 2012, we suppose that the précipitation rate is low too), the equilibrium, corresponding to 

Coplen équation, is reached. In summer, the précipitation rate will probably be higher. Here, the 

value of Coplen is never reached (excepted in two points) that could be explained by either a non- 

equilibrium fractionation or a high amoimt of calcite sampled for analyzes.

Indeed, numerous studies show a non-equilibrium isotopic fractionation during rapid travertine 

précipitation (Coplen, 2007; Gonfiantini et al., 1968; Kele et al., 2008; Kele et al., 2011; Yan et 

al., 2012) while previous équations used for the calculations are based on the equilibrium
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fractionation of the 5180  between water and calcite (OTSieil et al. 1969; Kim and O’Neil, 1997; 

Friedman and O'Neil (1977) and considering otherwise that the equilibrium is reached between 

water and DIC species.

T e m p é ra tu re  (°C )

May
2003

F igure 1-18 V a r ia tio n  o f  ca lcu ia te d  te m p é ra tu re  w ith  C op ien 's  é q u a tio n  (2007) a nd  m easured  te m p é ra tu re  in  A u ln a t (French 
M a ss if C en tra i) in  fo n c tio n  o f  t im e . The dashed lin e  co rresponds  to  m ean  va lues.

The isotopic disequilibrium could be a cause of these discrepancies between the calcuiated and 

measured températures, knowing that: (i) Ca2+ can only associate with the C 032' for precipitating 

calcite, (ii) COa2' is formed from H C O a ' in the liquid phase when the pH increases, and (iii) 180  in 

calcite corne from 180  of dissolved carbonate (C O 3 2", H C O 3 ’ , H 2 C O 3 )  and not directly from water. 

Thus, the fractionation factor between water and calcite is control by the equilibrium between 

water and DIC species. Using the 6180  of water one assumes that isotopic equilibrium exists 

between water and dissolved carbonates and between dissolved carbonates and calcite. But this 

equilibrium is slow to achieved, from hours to days (Beck et al., 2005a; Uchikawa and Zeebe, 

2012). However, when travertine précipitâtes quickly due to significant C 02 degassing, the
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isotopic equilibrium between the solid and liquid phases is not achieved (Dietzel et al., 2009; 

Zeebe, 2007). Indeed, the high C O 2  degassing upsets the balance between H 2 O , H C 0 3',  C032'and 

H 2 C O 3  (Dreybrodt, 2008; Dreybrodt and Scholz, 2011) and the précipitation of travertine is too 

fast for the achievement of the isotopic equilibrium between H2O and C032' leading to a non- 

equilibrium between calcite (only derived from C032') and water. The carbon spéciation is 

essential process to take into account in non-equilibrium fractionation (Kele et al., 2008; Kele et 

al., 2011; Watkins et al., 2013). The kinetic fractionation theory then implies the loss of a proton 

from the lighter molécule HC03' in fïrst and thus the preferential incorporation of the lighter 

isotopologue of C032' in the crystal lattice (DePaolo, 2011; Dreybrodt and Scholz, 2011). Thus, 

the CaC03 molécules reflect the 5180  value of HC03-, which is enriched in 180  relative to C O 32’  

(Zhou and Zheng, 2006) thus explaining the higher than-theoretical 103lna value. Chafetz and 

Folk (1984) investigated six hot-water travertine Systems (Narrow Gauge, Durango, Pagosa 

Springs, Bridgeport, Le Zitelle, Bagnaccio) and found that almost ail of these travertines hâve 

higher ô180  values than theoretically expected, resulting in carbonate-water fractionation values 

which were theoretically too high.

T e m p é r a tu r e  ( ° C )

Figure 1-19 F ra c tio n a tio n  o f  oxygen  iso topes  b e tw e e n  ca lc ite  and  w a te r  vs. th e  m easu red  w a te r  te m p é ra tu re . The d a ta  o f 
O urs sp ring  a re  c lose to  th e  s o lid  e q u ilib r iu m  lin e  o f  C op len  (2007). T he  dashed  e q u ilib r iu m  lin e  is based o n  th e  é q u a tio n  o f 

O 'N e il and  co a u th o rs  (1969) a nd  th e  b lack  lin e  o f  K im  a nd  O ’N e il (1997).
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The amount of sampled materials could also be an explanation, température of sample being a 

mean value of analyzed material and not discrète value. When we look at the results on modem 

travertine, it is on the line defined by Coplen (2007) in December 2012 (Figure 1-19). This period 

is considered to be a low accumulation rate and probably précipitation at equilibrium. Also the 

équation of Coplen (2007) is not very well constrain for the température of the Ours spring 

travertine précipitation. It could induce some discrepancies.

However, these hypothèses are probably not sufficient to explain the discrepancies. Although the 

local température signal, witness of recharge variations, could describe the évolution of travertine 

accumulation rate the isotopic data highlight that another essential parameter do hâve to be taken 

into account: the spring flow, and ail the associated recharge parameters such as température or 

rainfall that control it.

1.4.5.3 Carbon-13 isotopes and corrélation with meteorological cycles

There is no relationship or corrélation between the signature in oxygen 18 and carbon 13 in core. 

There are not Controls by the same process. Here, we try to understand what processes control the 

variation in a long time of carbon 13.

At a local scale...

Carbon-13 can be used as an efficient tool to characterize précipitation mechanisms as well as for 

the reconstmction of climate variations inferred from hydrogeological records and Systems. 

However, fluctuations of 513C values are often difficult to interpret because the drivers for change 

registration in fossil supports are more important and complex (principally végétation and CO2 

degassing) and their effects less predictable than those leading for 5180  interprétations. In this 

part we will try to détermine if the travertine could be reliable proxy to reconstmct the évolution 

of global climatic parameters such as NAO and the link between these phenomena and isotopic 

record. The NAO is the dominant mode of winter climate variability in the North Atlantic région 

ranging from central North America to Europe and much into Northern Asia. The NAO is a large 

scale seesaw in atmospheric mass between the subtropical high and the polar low. The 

corresponding index varies from year to year, but also exhibits a tendency to remain in one phase 

for intervals lasting several years.
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Nevertheless, if we carefully analyze the relationship between meteorological data and isotopic 

records, two types of signais can be deciphered: a positive signal and a négative signal in term of 

température and The East Atlantic Pattern: the positive signal is a long-term signal and the 

négative one is a mid-term signal (1-2 years; 6 months and 1 year respectively Figure 1-20). The 

S13C seems to be, long-term correlated with the température and East Atlantic Pattern according 

to three-five years cycles.

20

Dep(cm) ) 

40 60 80

1- 11.2

- 11.6 S-

-  12.0 m

-1 2 .4  E

-  12.8. 0 . 8 -

-0 .2 8

-  0.26

I . ;
-0 .2 4

Age (y)

F igure 1-20 6 13C o f  tra v e r t in e  w ith  th e  Rayie igh d is t i l ia t io n  associa ted  c o rre ia te  w ith  th e  East A tla n t ic  p a tte rn  (com p o sa n t o f  
th e  N o rth  A tla n tic  O sc illa tio n ) and  th e  te m p é ra tu re  In  A u ln a t (French M ass if C e n tra l) vs. t im e . The bands a re  th e  c lim a tic  

cycles o f  3 o r  5 ye a rs , th e  dashed  Unes co rre sp o n d  to  th e  range  m ean .

The 513C of travertine increases with température. This corrélation can be explained by the 

accélération of CO2 degassing with increasing température. Indeed, CO2 degassing can be



Chapitre 1 68

simulated by the Rayleigh distillation shows in équation 1-28. (Clark and Fritz, 1997b), Le. the 

613C of remaining dissolved carbon increases with the decreasing of concentration of remaining 

dissolved carbon " f ,  the gaseous CO2 being depleted in 13C compared to dissolved carbon.

E qua tion  1-28

R  =  R 0 x | (a “ 1)

R is the isotopic ratio of HCO3' in water, Ro is the initial isotopic ratio, a is the fractionation 

factor between HCOa' and CO2 (g). We used 1 les f  to calculate the quantity of CO2 degassing.

The température increase leads to an increase of degassing that induce an enrichment of the 

remaining dissolved carbon in heavy isotope. This is true if the System is at equilibrium which is 

not the case every time because the spéciation and pH also play a game. There is also a link with 

water high. The travertine, precipitated from remaining dissolved carbon, will be even more 

enriched in heavy isotopes.

This corrélation, between température and ô13C of travertine could also be explained by 

organisms like algae that develop during summer (Di Benedetto et al., 2011). These organisms 

preferentially assimilate light isotopes from the réservoir, producing an 13C-enrichment of the 

remaining dissolved carbon. As shown by Pentecost (1991), biological processes can impact the 

13C signature of travertine, but there is no magnitude détermine of this impact (Pentecost, 1991). 

The impact of biological organism is not yet constrained. Some authors think that it impact the 

isotopic signature (Pokroy et al., 2006; Zolotoyabko et al., 2010) because of structural faciès 

observed through MEB microscopy which is représentative of the presence of bacteria in 

travertine System; and some thinks that the kinetic fractionation associated to CO2 degassing 

cannot be discriminated from the biological impact (Scholz et al., 2009a; Skidmore et al., 2004).

These two assumptions (biological and température impact) are possible and the answer is 

probably a mix of these hypothèses.

Actually, it is impossible to calculate the température with ô13C values of the TDIC due (i) to its 

dependence on the spring flow rate, and (ii) to the successive and multiple fractionations, kinetic 

fractionation, occurring with respect to CO2 during the degassing processes and précipitation start 

(iii) biological processes impact. It is thus not possible to accurately détermine the 513C value to
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be used as référencé (or “starting point”). However, the impact of température on 613C of 

travertine and on spring flow rate exista clearly as highlighted by the corrélation between these 

three parameters.

At a global scale...

The data were also compared to more global phenomena such as the NAO (North Atlantic 

Oscillation) Index, to extend the local trend to more global environmental évolution in relation 

with meteoric précipitations, themselves influenced by water vapor source and air mass 

trajectory. The climate of European-Atlantic area exhibits considérable variations at a wide range 

of time scale in link with the NAO (Pokrovsky, 2009). the actual global warming dépends greatly 

of the NAO, especially because of the persistence of the NAO+ phase: when the Icelandic 

low and the Azores high are in phase, thus, the sea level increases (Cassou, 2004; Cassou et al., 

2007). Therefore, it is important to take into account this climatic parameter that influence local 

climate, recharge of groundwater and thus the spring flow rate (Giuntoli et al., 2013; Tremblay et 

al., 2011). The conditions under which travertine may record relatively high-frequency variability 

in atmospheric paleo-circulation are not yet understood (Baldini et al., 2008).

A signifîcant corrélation exists between 13C signal, Rayleigh f  factor and the East Atlantic Pattern 

of the North Atlantic Oscillation which is a component of the NAO (Figure 1-20). Higher mean 

températures can be identifîed by levels of travertine enriched in13C - clearly linked to 

prédominant fractionation during geochemical processes involved, such as degassing (Figure 

1-20). That corrélation open is a first approach to go flirther in a way to understand the 

mechanisms of the NAO recording in travertine.

1.4.6 Conclusion

With a signifîcant précipitation rate of about 5.5 cm per year, the high resolution record of 

travertine from the Ours Spring has registered précisé environmental fluctuations during almost 

the last 20 years, in relation with the hydrological history of the area. Geochemical changes in 

travertine can be related to meteorological fluctuations (température, rainfall). Such as dry 

summers of 2008 and 2013 clearly highlighted by data. These main processes identifîed on the



Chapitre 1 70

“Ours” deposits, le. (1) gap during beat waves, and (2) climate oscillation records, bave to be 

confirmed witb bigber resolution and longer cored sequences and require botb tbe quantification 

of kinetic fractionation and tbe précisé description of tbe conditions under wbicb tbey bave to be 

applied

Tbe use of travertine 180  contents as a paleo-indicator is ratber efficient but bas to be decipbered 

witb caution since it could be affected by a non-equilibrium fractionation due to tbe cbemistry of 

solution (carbonate concentration, pH and précipitation rate; (Dietzel et al., 2009; Gabitov et al., 

2012; Kim and OTleil, 1997). Many autbors use 180  as a paleo tbermometer but according to our 

study it bas to be use carefully. Tbe isotopic variations witbin tbe core are very important. Tbe 

température measured seems to not correspond to tbe température calculated witb équations 

developed for isotopic equilibrium (OTSleil et al. (1969a); Coplen, 2007) . However, tbese 

équations are not calibrated for températures as low as tbose found on tbe Ours spring. Tbe two 

stables isotopes are not well anticorrelated, tbere are controlled by different parameters, eacb 

parameters bave different impacts on tbis signature.

In fact, eacb "level" (individual layer) of travertine tbat précipitâtes at a given location records a 

set of environmental parameters (température, flow rate of spring, topograpby....) via its 

geocbemistry (isotope partitioning and contents) in relation witb its geomorpbological situation. 

Indeed, over time, for, spécifie criteria sucb as flow rate, température or topograpby changes at 

every particular location implying tbat tbe geocbemical levels recorded are not tbe same. To go 

furtber it is essential to study tbe current System, to better understand tbe mecbanism of 

précipitation. Tbis will provide varions sets of référencé, and eacb of tbe levels investigated along 

tbe core will tben be correlated to a spécifie set of current criteria tigbtly linked to tbe modem 

bydrogeocbemical System. Tbis also will bigbligbt tbe kinetic processes and wben it is dominant.
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II. Chapitre 2:

Etude des mécanismes cinétiques de dégazage et 

de précipitation -Expériences en laboratoire-
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l l . l  In te n tions

La précipitation des travertins est influencée par de nombreux paramètres tels que la température, 

l’hydrodynamique (vitesse et hauteur d’eau), la composition de la solution ou la pC02. En 

général, lorsque la précipitation est lente et que l’IScaicite est faible (Coplen, 2007), l’équilibre 

isotopique va être atteint et le facteur de fractionnement va seulement dépendre de la température. 

Cependant, dans la plupart des cas « naturels », ce sont les processus cinétiques qui dominent 

(Kele et al., 2008; Kele et al., 2011), en raison du dégazage extrêmement important qui entraîne 

une précipitation très rapide (Gonflantini et al., 1968) mais aussi des indices de saturation élevés 

qui ont le même effet (Wolthers et al., 2008). Dans ce cas, l’interprétation des données 

isotopiques est beaucoup plus complexe, le fractionnement cinétique ne dépendant plus 

seulement que de la température, mais également de nombreux paramètres comme le pH, l’IS, la 

vitesse de dégazage ou la force ionique (Wolthers et al., 2012).

De nombreux modèles décrivent l’évolution du ô13Ccaidte et du ô18Ocaicite d’une solution 

bicarbonatée dans le cas de précipitation de stalagmites (Dreybrodt, 2008; Mickler et al., 2006; 

Mühlinghaus et al., 2009; Romanov et al., 2008; Scholz et al., 2009b) mais peu de modèles 

décrivent l’évolution de travertins thermogènes (eau riche en CO2, cf. chapitre 1). Ces deux 

supports d’information -spéléothèmes et travertins- sont différents de par (i) l’épaisseur de la 

lame d’eau considérée, toujours très fine dans le cas des spéléothèmes (i.e. ime goutte d’eau), et 

(ii) l’origine comme la quantité de CO2 impliquée dans le processus de formation de la calcite. 

Les modèles des spéléothèmes ne peuvent donc pas s’appliquer aux travertins et il est donc 

essentiel de définir et valider des modèles spécifiques pour les travertins.

Il existe peu d’informations sur les facteurs de fractionnement lors d’une précipitation cinétique 

(cf. état des connaissances p 22). De plus, cet effet cinétique est mal contraint, aussi bien pour le 

613C que pour le ô180 . Il est indispensable de se poser la question de savoir si l’on peut 

contraindre ces processus cinétiques et les modéliser pour prédire la composition 

chimique/isotopique des travertins. Bien que des modèles décrivent l’incorporation des ions dans 

le réseau cristallin d’un point de vue microscopique (DePaolo, 2011; Wolthers et al., 2012), 

aucun ne peut s’appliquer aux carbonates « naturels ». Des expériences ont donc été menées pour 

répondre à ces questions.
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Les expériences (plutôt que l’étude in-situ) permettent de séparer les différents processus évoqués 

ci-dessus et qui contrôlent l’enregistrement hydro-climatique. Le traitement individuel des 

processus simplifie la compréhension du système « précipitation des travertins ». Il permet aussi 

de maitriser tous les paramètres d’entrée du système et ainsi, de réduire le nombre d’inconnues. 

La modélisation en sera par conséquent facilitée car presque tous les paramètres seront contraints. 

Pour finir, les expériences permettent de nous affranchir de tous les effets environnementaux 

extérieurs tels que la biologie. Cependant, associée à une étude de laboratoire il est indispensable 

d’avoir ime étude in-situ pour comprendre le fonctionnement réel du système et permettre 

l’établissement de la fonction « entrée » actuelle.

Pour comprendre et contraindre les réactions cinétiques, les processus contrôlant ces réactions 

ainsi que le rôle de ces mécanismes lors de la précipitation des travertins, nous avons réalisé des 

modèles à l’aide du logiciel PHREEQC version 3 (Appelo and Postma, 2005) ainsi que de 

nombreuses expérimentations.

Ce chapitre sera divisé en différentes sections : la première section concernera la modélisation 

des différents paramètres qui font varier la précipitation des travertins et par conséquent 

l’enregistrement de la signature géochimique. Par la suite, la section concernant les mécanismes 

de dégazage décrits par deux expériences sera détaillée sous forme d’un article scientifique qui 

sera prochainement soumis dans la revue « Geochimical processes » et enfin, les mécanismes de 

précipitation en lien avec le dégazage et ceux sans dégazage seront interprétés. Cette section 

permettra d’acquérir les cormaissances nécessaires pour comprendre les mécanismes de 

précipitation des travertins de la source de l’Ours, et ainsi pouvoir modéliser les différentes 

réactions avec des modèles « simples » sans prendre en compte les processus à l’échelle du 

cristal.

11.2 Processus co n trô la n t la p réc ip ita tio n  des tra ve rtin s

Le but de ce manuscrit est de comprendre les effets des conditions climatiques mais aussi des 

processus physico-chimiques sur la précipitation des travertins. La précipitation des travertins 

étant liée à un dégazage important, il est essentiel (i) d’étudier les phénomènes faisant varier le
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dégazage, et l’impact de celui-ci sur la précipitation, et (ii) de comprendre, outre le dégazage, 

quels sont les facteurs qui font varier intrinsèquement cette précipitation.

Dans ce but, de nombreux modèles, basés sur des équations définies dans la littérature, ont été 

réalisés sous PHREEQC, version 3 (Appelo and Potsma 2005).

Le dégazage a été modélisé avec l’équation suivante (Equation II-l):

E qua tion  l l - l

^ ^ ^ = - f c x ( P C02( t ) - P a)

Ce modèle décrit l’évolution de la fugacité du CO2 (Equation II-l) jusqu’à ce qu’elle atteigne une 

valeur qui est considérée comme une valeur à l’équilibre. Dans les conditions naturelles, cette 

valeur d’équilibre est la pression atmosphérique (10'3,5atm) : Pa. Le terme Pco2 correspond à la 

fugacité du CO2 dans l’eau, recalculée à chaque pas de temps. Le facteur k contrôle la vitesse de 

réaction.

La pression partielle de CO2 peut être écrite comme: PC02 =  lO1,468 x a C02 où 1.468 est la

constante de Henry à 25°C. Cette constante est modifiée en fonction de la température souhaitée 

pour chaque modèle.

Pour déterminer les différents paramètres faisant varier la précipitation, le modèle de Plummer 

décrit en 1978 a été utilisé. Ce modèle prend en compte, à la surface de la calcite, trois réactions 

simultanées (équation II-2) :

E qua tion  11-2

F =  [k1(H+) +  fc2(//2C03) +  k3 -  /c4(Ca2+)(//C 03-)] x A/ y  x 0,1 

Avec les constantes suivantes :

log(ki)=0.198-444/T ; log(k2)=2.84-2177/T ; log(k3)=-5.86-317/T pour T<298.15K; log(k3)=l.l- 

1737AT pour T>298.15K ; k4=(K2/Kc)*[kj+( 1 /(H+))*(k3*(H2C03)+k3*(H20)]

Les parenthèses correspondent aux activités de chaque ion en solution. Un paramètre de 

« forme », A N , a aussi été ajouté. Il correspond à l’aire de précipitation (m2) sur le volume d’eau
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(m3) et est égal à l’inverse d’une hauteur d’eau. Cette hauteur d’eau qui est directement liée au 

débit et à la géométrie du site (Zaihua et al., 1995), rend compte de la vitesse de précipitation.

Dans les prochaines sections, les paramètres k et A N  serviront de paramètres de calage pour nos 

modélisations. Leur implication dans les équations de dégazage et de précipitation est décrite 

dans la Figure II-1. Plus ils sont importants et plus dégazage et précipitation vont être rapides.
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Figure l l - l  R ep ré se n ta tio n  sché m a tiq u e  de  i'im p iic a t io n  des de u x  co nstan tes  o u  p a ra m è tre s  d e  caiages k  (dégazage) e t  A /V  
(p ré c ip ita t io n ). Les fièches re p ré s e n te n t ie  processus m is  en  je u  e t son im p o r ta n te  re la tiv e .

Les équations II-1 et II-2 ont été décrites dans le logiciel sous forme d’un code détaillé (Annexe 

8). Pour chaque modèle, les paramètres ont été décrits dans l’ordre suivant : (i) la composition de 

la solution initiale est définie (SOLUTION), (ii) les différentes réactions que va subir cette 

solution (RATES), nommément le dégazage et la précipitation, sont détaillées, (iii) un autre code 

(KINETICS) est utilisé pour permettre de définir le pas de temps ainsi que les paramètres de 

calage k (dégazage) et A N  (précipitation), et enfin (iv) la température de réaction est également 

renseignée (REACTION TEMPERATURE)

Le Tableau II-1 décrit les paramètres qui sont le plus susceptibles de faire varier le dégazage et la 

précipitation d’im point de vue chimique et isotopique. La température, la chimie de l’eau, la 

hauteur d’eau et la surface de réaction sont les principaux paramètres qui vont contrôler ces
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phénomènes. Pour déterminer l’impact de ces paramètres, nous les avons fait varier au sein de 

différents modèles (décrits ci-après) et nous avons détaillé leur(s) impact(s). Il faut cependant 

considérer ces modèles avec précaution car il s’agit d’équations mathématiques qui ne reflètent 

pas absolument tout ce qui se produit réellement in situ ou expérimentalement.

— . 1 1
* 1* 1 * r ' S1

Isotopes Chimie Isotopes Chimie

Vitesse de 

dégazage
Température Température Température

Hauteur d’eau
Chimie ou pH 

ini

Temps d’équilibration 

eau-CID

IS ini ou IS de 

précipitation

Diffusion Hauteur d’eau Fractionnement Hauteur d’eau

Dégazage (vitesse) Dégazage (vitesse)

T ab leau  l l - l  P a ram è tres  q u i c o n trô le n t la p ré c ip ita t io n  e t le  dégazage co n d u isan t à la p ré c ip ita t io n  de  ca rbona tes .

II.2.1 Facteurs faisant varier le dégazage

Les modèles présentés dans cette section ont été générés à partir d’une eau « neutre » (code water 

dans PHREEQC ; pH=7, conductivité électrique3=10 pS/cm) dans laquelle nous avons ajouté du 

CO2 gazeux (REACTION) à une pression partielle importante (lO'0,2 atm). Sur cette eau initiale 

ont été effectués des changements décrits ci-après.

'CE
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II.2.1.1 Dégazage en fonction de la température : effet sur la chimie

Pour étudier l’évolution du dégazage en fonction de la température, seul ce paramètre a été 

modifié de 0°C à 30°C (avec un pas de 5°C) et la simulation a été faite pendant 20 min.

D’après les observations de la Figure II-2 (A et B), le système calco-carbonique évolue plus 

rapidement lorsque la température est élevée, c’est-à-dire que le CID et la pC02 vont diminuer 

plus rapidement. L’évolution du CID en fonction du pH montre une exponentielle décroissante 

qui dépend du temps d’équilibration. Cet équilibre est atteint légèrement plus rapidement dans le 

cas de températures élevées. Ici il est atteint pour un pH d’environ 4,8.

4 .0 E - 0 2  !
T e m p é ra tu re  cro issan te

3 .5 E - 0 2  -

T e m p é ra tu re  cro issan te
0 °C3 .0 E - 0 2

2 .5 E - 0 2

O  2 .0 E - 0 2  -

y - 3 .01 .5 E - 0 2  -

l .O E - 0 2

5 .0 E - 0 3

O .O E + 00

T e m p s  (m in )

F igure 11-2 A . M o d é lis a tio n  d e  l 'é v o iu tio n  du  CID us pH  à d iffé re n te s  te m p é ra tu re s . B. E vo lu tio n  de  la  p C 0 2 en  fo n c tio n  du  
te m p s , à d if fé re n te s  te m p é ra tu re s .

Les différences observées ne sont cependant pas extrêmement importantes : pour un CID égal à 

2,5.lO'2 mol/L la différence de pH est de 0,1-0,15 unité pH entre 0°C et 30°C et cet écart diminue 

au fur et à mesure de l’évolution du dégazage. Dans le cas d’un site naturel comme la source de 

l’Ours, pour lequel, sur les premiers mètres, les eaux ne sont pas encore à l’équilibre avec 

l’atmosphère, ces différences ne seront pas observables.
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Les modélisations ont également montré que la pCOa initiale reealculée est plus importante dans 

le cas des températures élevées. La température est le seul paramètre variable, le logiciel 

recalculant donc un CO2 dissout moins important dans le cas de températures élevées (car le CO2 

est plus soluble dans l’eau à faible température). Pour la même quantité de carbone initial, une 

pression partielle de CO2 à l’équilibre avec ce CO2 dissout sera donc plus importante, dans le cas 

d’une température élevée.

11.2.1.2 Dégazage en fonction de la température : effet sur le fractionnement isotopique

- 1 4 -

~ -0.2 S

~ -0.4 =

-  -0.6 =

— -0.8 S-

Tem pérature (0C)

B

Figure 11-3 A . E vo lu tio n  d u  fa c te u r  de  fra c tio n n e m e n t C 0 2-CID en  fo n c tio n  d u  pH . B. E vo lu tio n  des d if fé re n ts  fa c te u rs  de  
fra c tio n n e m e n t d u  ca rbone  13 des espèces d e  CID en  fo n c tio n  de  la te m p é ra tu re .
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D’un point de vue isotopique, il y a une variation notable du facteur de fractionnement CID-CO2 

en fonction du pH (Figure II-3 A). Pour des pH faibles (Le. entre 3 et 5) et forts (Le. entre 8 et 

10), le facteur de fractionnement varie très lentement alors que pour les solutions proches de la 

neutralité, zones où les bicarbonates sont majoritaires, l’évolution est très rapide. C’est donc le 

fractionnement de HCOs' qui joue un rôle majeur sur l’évolution de ce facteur de fractionnement, 

et comme le montre la Figure II-3 B, c’est l’espèce qui fractionne le plus avec le CO2 (courbe 

pointillée noire foncée).

La température influe également sur le fractioimement, et ceci de façon différente pour les 

différents couples d’espèces chimiques (Figure II-3-A). Pour la plupart des couples d’espèces 

considérés, le fractionnement diminue avec la température, excepté pour le fractioimement entre 

le C02(aq) et le C02(g), et entre COs2' et HCOa".

De plus, lors du passage du C02(aq) au C02(g) (courbe pointillée claire, Figure II-3-B) le 

fractionnement est inverse, c’est-à-dire que lorsqu’il y a un fractionnement entre les deux 

espèces, c’est im CO2 gazeux plus enrichi qui va être formé. De ce fait, en fonction de l’espèce 

majoritaire en solution, cela ne va pas avoir le même impact sur l’évolution du carbone 13 du 

CID et du CO2 gazeux.

L’objectif du paragraphe suivant va être de comprendre les relations qui existent entre ces trois 

espèces de CID au moment du dégazage (CO2, CO32' et HCO3').

11.2.1.3 Vitesse de dégazage et chimie initiale

Lors de cette modélisation, nous avons fait varier la pression partielle de CO2 initialement ajoutée 

dans la solution (entre 0,5 et 0,005 ppm), ainsi que la vitesse de dégazage (k= 1.10'5 et 1.10-4 

m3.s'1) pour une même chimie de solution initialement définie.

Lorsque la modélisation est effectuée sous PHREEQC, le temps de dégazage peut être ajusté en 

définissant un laps de temps sur lequel la réaction se déroule mais il est aussi possible de 

contrôler la vitesse des réactions en modifiant k. Cette constante va dépendre en partie de la 

hauteur d’eau ou de la surface d’échange avec l’atmosphère (ou avec les bulles d’azote, dans le 

cas d’un forçage) mais aussi de la diffusion du CO2. Cette constante sera décrite plus en détails 

dans la partie « expériences de dégazage ».
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F igure 11-4 E vo lu tio n  CID en  fo n c tio n  d u  pH à gauche (A) l 'é v o lu tio n  de  la p C 0 2 e t  à d ro ite  de  la v itesse  de  dégazage (B).

Sur la Figure II-4 A, nous observons que la pression partielle de CO2 initiale ne contrôle pas 

l’évolution du système calco-carbonique. L’évolution CID en fonction du pH reste identique 

quelle que soit la PCO2 initiale, et seule la valeur initiale de carbone en solution sera modifiée.

D’autre part, la vitesse de dégazage ne va pas non plus modifier cette évolution (Figure II-4 B) 

puisque la pente de la courbe reste identique, quelle que soit cette vitesse.

Ce sont donc le CID initial ou le CID final dans une solution totalement dégazée qui contrôlent 

l’évolution du système calco-carbonique et donc la pente de la courbe CID vs pH. Ceci est 

représenté sur la Figure II-5 où les CID initiaux sont respectivement égaux à 1,8.10'2 moi.!'1 et 

1,3.10 2 mol.r1. Les pentes des courbes devraient être différentes, notamment en raison de la 

force ionique qui est différente dans les deux cas (plus importante pour im CID élevé). Une force 

ionique plus élevée va avoir pour effet de ralentir les réactions car plus il y a de molécules en 

solution et moins deux molécules ont de probabilités de se rencontrer.

L’évolution des constantes de réaction k; pour une solution diluée peut être écrite comme étant 

égale à (Steinfeld et al., 1999) :



E qua tion  11-3

logki = logk0 +  l,02zAzByfl

Dans l’eau à 25°C, où ko est la constante de réaction à une dilution infinie, za et zb sont les 

charges des ions A et B, et la force ionique I est définie telle que I =  q z f  {avec Ci 

représentant les concentrations et zi5 les charges ioniques).
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Ces modèles faisant varier le dégazage ont permis de montrer (i) que la température n’a qu’un 

faible impact (0,1 unité pH au maximum pour 30°C de différence), (ii) que la vitesse de dégazage 

n’a aucune influence sur l’évolution du système calco-carbonique, et (iii) que le CID initial est le 

principal facteur contrôlant les équilibres calco-carboniques.
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II.2.2 Facteurs faisant varier la précipitation

Dans cette partie, les impacts des différents paramètres agissant sur la précipitation (Tableau II-1) 

seront décrits à l’aide des équations II-l et II-2 (cf. partie II.l)
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F igure 11-6 A  e t B : é v o lu t io n  d u  CID en  fo n c tio n  d u  pH e t  d u  pH en fo n c tio n  de  l'IS  ca lc ite  p o u r un  IS de  p ré c ip ita t io n  d e  1,9 ; C 
e t D : v a r ia t io n  d u  CID en  fo n c tio n  d u  pH e t  d u  pH en  fo n c tio n  de  l'in d ic e  de  s a tu ra tio n , p o u r un  IS d e  p ré c ip ita t io n  de  1,2. 
P our to u s  ces g ra ph iques , le  ra p p o r t  A /V  é vo lu e  de  4 0  à 4 00  (c m '1). Les v a r ia tio n s  d e  co u leu rs  c o rre s p o n d e n t aux  d if fé re n ts  
ra p p o rts  A /V  m odé lisés .

D’après Dreybrodt et al. (1992b), la géométrie du site va contrôler la précipitation de la calcite. 

Lors de eette simulation, le rapport PJV (représentant la géométrie du site = 1/hauteur d’eau) a
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été modifié de 40 à 400 cm’1 afin d’avoir une gamme de variation suffisamment large. Dans les 

graphiques ci-dessous, les couleurs foncées représentent des faibles hauteurs d’eau et donc des 

rapports A/V importants (Figures II-6 A, B, C et D). L’indice de saturation de la calcite à partir 

duquel la précipitation commence -e t qui va donc être fonction de la présence d’inhibiteurs et de 

nucléus initial et qui être un autre paramètre de contrôle du système calco-carbonique- a aussi été 

modifié respectivement à 1,2 (Figure II-6 C et D) et 1,9 (Figure II-6 A et B). Enfin, la vitesse de 

dégazage est fixe et la solution initiale est celle des eaux de la source de l’Ours.

La modification de cet IS agit très clairement sur l’évolution CID-pH (Figure II-6). En effet, pour 

la simulation avec un IS égal à 1,9 (A et B), et dans certains cas lorsque la précipitation est 

engagée, elle devient tellement importante que le pH qui augmentait régulièrement, se met à 

diminuer, parfois brutalement, pour augmenter de nouveau ultérieurement. L’explication de ces 

brusques changements est que le système (ou le modèle) a accumulé beaucoup trop de carbone et 

est obligé d’en utiliser une grande quantité sous forme de calcite. A cet instant, la réaction de 

production des ions COa2’ est donc plus importante que la précipitation. Cet effet est moins 

visible sur la Figure II-C où FIS de précipitation est inférieur. Pour FIS de 1,2 (Figure II-6 C et 

D), il est observé im ralentissement de la précipitation plutôt qu’une inversion de la réaction.

Lors de ces simulations (Figure II-6), la modification du paramètre A/V signifie que la hauteur 

d’eau qui est im paramètre de contrôle important sur la précipitation de la calcite, est modifiée 

(Dreybrodt et al., 1992a). Cet effet est visible principalement sur les Figures II-6 B et D pour 

lesquelles le rapport A/V varie de 40 à 400 cm’1 avec des évolutions d’IS différentes (couleurs 

des courbes). Ces simulations montrent donc que plus la hauteur d’eau va être importante (AJV 

faible), plus la précipitation va être faible et par conséquent le dégazage va être plus important.

En effet, il va y avoir une compétition entre la production de bicarbonates par le dégazage 

(changement de spéciation) et la consommation par la précipitation. Plus la précipitation est 

importante et plus un grand nombre d’ions bicarbonates va être consommé, ce qui entraîne une 

diminution de FIS et/ou du pH. A contrario, lorsque la précipitation est moins importante, la 

production par changement de spéciation est dominante.
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La précipitation de calcite est donc est bien fortement dépendante de la géométrie du site tel que 

de la hauteur d’eau, la largeur de section, etc. (Dreybrodt et al., 1997). En effet, pour un IS de 

précipitation de 1,2 il y a un écart d’IS moyen de 0,4 pour des AfV de 40 et 400 cm"1.

11.2.2.1 La température

Pour étudier les variations de température et leurs impacts sur la vitesse de précipitation, trois 

modélisations différentes ont été effectuées, la première à 0°C, la deuxième à 5°C et la dernière à 

30°C. La solution utilisée (SOLUTION) en entrée du modèle est celle de la source de l’Ours, 

c’est-à-dire une solution saturée vis-à-vis de la calcite (IS=0,5). Les paramètres AfV et k sont, 

quant à eux, fixes.

1.2E-02 n

l.OE-02 -
7.7 ■

8.0E-03 -

5  7.2 -^6.0E-03 -

4.0E-03 -
6.7 ■

2.0E-03 -

O.OE+00

IS calcite

B

OT
30°C
15°C

F igure  11-7 A . V a r ia t io n  de  la c o n c e n tra tio n  [Ca2*] en  fo n c tio n  d u  pH . B. V a r ia tio n  d u  pH  e n  fo n c tio n  d e  l'IS  de  la ca lc ite . Ces 
v a ria tio n s  s o n t o bservées p o u r  tro is  te m p é ra tu re s  d if fé re n te s .

Sur les Figure II-7 A et B, nous voyons que la température a un effet marqué sur l’évolution de la 

concentration des ions Ca2+ ainsi que sur l’évolution de l’IScaidte (pour un même pH il varie de - 

0,1 par 10°C). Pour un pH donné, la quantité de calcite qui aura précipité sera plus faible pour 

une faible température. Ceci est dû au fait que les réactions sont plus lentes pour à basse



Chapitre 2 85

température car les constantes de réaction, thermodépendantes, y sont plus faibles en raison du 

ralentissement de l’activité des ions en solution.

L’évolution de l’IScaicite dépend également de la température car la solubilité de la calcite est plus 

importante à basse température qu’à température élevée. Pour les températures plus élevées, le 

moment où la précipitation sera favorisée par rapport au dégazage (point d’inflexion des courbes, 

flèches bleues sur la Figure II-7 B), va se produire à un pH et à im IS plus faible. Les 

températures élevées favorisent plus la précipitation que le dégazage.

11.2.2.2 pH (variation pCOz initiale et IScaicite de début de précipitation]

La simulation a été effectuée à 20°C avec les eaux de la source de l’Ours pour lesquelles nous 

avons modifié, dans un premier temps, l’IS de précipitation puis le pH initial. Les paramètres 

AfV et k sont restés fixes.

La Figure II-8 A de l’évolution du Ca2+ en fonction du pH confirme bien le fait que FIS de 

précipitation va agir sur la vitesse de précipitation jusqu’à atteindre une certaine concentration en 

Ca2+ qui correspond au point où les deux courbes se rejoignent.

Pour faire varier FIS de la solution (Figure II-8 B et C), nous avons uniquement modifié le pH, ce 

qui permet de contrôler la spéciation des espèces de carbone en solution. Nous aurions pu 

modifier la quantité de calcium initiale mais cela aurait également modifié la quantité de calcite 

qui précipite.

Plus FIS de départ est élevé, plus la précipitation va être favorisée par rapport au dégazage, 

impliquant donc que le maximum de précipitation est atteint plus tôt (pH plus faible). Ce 

processus est dû au principe de nucléation qui est possible uniquement à partir d’un certain indice 

de saturation. Pour un faible indice de saturation, il y a moins de calcite qui va précipiter 

initialement. Ensuite le pH va augmenter avec le dégazage jusqu’à un maximum de taux de 

précipitation. Ce maximum de taux de précipitation est ensuite suivi par une décroissance de FIS. 

Avec un fort IS initial, le maximum de taux précipitation est atteint plus rapidement.
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Figure 11-8 A . V a r ia tio n  d u  [Ca J en  fo n c tio n  d u  pH avec d e u x  ind ices  de  p ré c ip ita t io n  d iffé re n ts . B. V a r ia tio n  de  [Ca2+] en 
fo n c tio n  d u  pH  p o u r d if fé re n ts  ind ices  de  s a tu ra tio n  de  d é b u t d e  p ré c ip ita t io n . C. V a ria tio n s  du  CID en  fo n c tio n  d u  pH avec 
d if fé re n ts  ind ices de  s a tu ra tio n s  in it ia u x .

II.2.2.3 Vitesse de dégazage (facteur k)

Dans cette dernière modélisation, la chimie initiale n’a pas été modifié mais uniquement le 

facteur k de l’équation II-l, fixé à 5.10'4 puis à 5.10'5.

La vitesse de dégazage va également impacter la précipitation. La conversion de H2 CO3 en 

HC03‘ étant plus rapide lors de forte vitesse de dégazage, l’IS va augmenter plus rapidement pour
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une forte vitesse de dégazage. C’est ce que l’on voit sur la Figure II-9 A. Le dégazage étant plus 

important, FIS qu’il faut atteindre pour que la consommation d’ions bicarbonates surpasse leur 

production (point d’inflexion des courbes) va être plus élevé. Si le dégazage est lent et que le taux 

de précipitation ne change pas, pour un pH donné, il va y avoir plus d’ion calcium disponible 

pour s’apparier au COs2' pour former de la calcite. Le dégazage va donc être le processus 

dominant de contrôle du pH.

9.0 -,1.2E-02 n —  Fort dégazage 

■ —  Faible dégazage

Fort dégazage 

Faible dégazagel.OE-02 - 8.5 -

8.0E-03 -

.§  6.0E-03 -

7.5 -
4.0E-03 -

7.0 -2.0E-03 -

O.OE+00
1.0

IS calcite

Figure 11-9 V a r ia tio n  d e  ia v itesse  d e  dégazage su r l'é v o iu tio n  d e  [Ca2t] (A ) e t  d u  pH  (B).

Cet effet est aussi visible sur les graphiques suivants (Figure II-IO). Pour un fort dégazage, la 

quantité de carbone entrant dans la composition du CO2 gaz est plus importante et donc la 

quantité de carbone disponible pour former la calcite est plus faible (Figure II-10 A, courbes 

pleines). Si le rapport A N  est décroissant. Le. si la précipitation est moins rapide, le rapport de la 

fraction de carbone utile à la précipitation divisée par la fraction de carbone utile au dégazage est 

plus petit. Ceci indique que la variation de la quantité de carbone va dépendre respectivement du 

taux de précipitation et de dégazage : plus la précipitation de calcite est importante, moins le 

dégazage va l’être. Le taux de précipitation contrôle donc la fraction de carbone disponible pour 

le dégazage et vice-versa. De plus, nous pouvons voir que ces deux paramètres k et A N  ont le
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même impact sur la quantité de carbone disponible pour d’une part, le dégazage et d’autre part, la 

précipitation (Figure II-10 B). En effet, il y a un facteur 10 entre chaque modélisation pour les 

deux paramètres (courbe rouge claire : k =5.10'4m3.s'1 et AA^=40 m‘1courbe rouge foncée : k 

=5.10'4m3.s'1 et AA/'=400 m'1 ; courbe bleue foncée : k=5.10's m3.s'1 et AA^=40 m'1 ; courbe 

bleue claire : k=5.10'5 m3.s'1 et AA^=400 m'1) et nous voyons que, pour un fort dégazage, les 

deux courbes correspondant à un rapport AfV élevé et et à un rapport A/V faible sont quasi- 

équivalentes (Figure II-10 A et B). De ce fait, ces paramètres agissent de la même façon sur 

l’évolution de la chimie de la solution.
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Dans le cas d’un fractionnement isotopique du carbone 13, la signature isotopique de la calcite 

sera différente en fonction du processus dominant en solution. En effet, le fractionnement HCOa' 

/calcite est très faible alors que le fractionnement HC037C02 est beaucoup plus important et à 

tendance à enrichir le CID en carbone 13. S’il suit une distillation de Rayleigh, le carbone 13 du 

CID va donc s’enrichir d’autant plus rapidement que la fraction de carbone qui s’échappe avec le 

CO2 est plus importante.

Ainsi, ces modèles confirment l’influence de la température, de l’indice de saturation initial et de 

la hauteur d’eau sur la précipitation. Tous ces processus étant inter-reliés

II.2.3 Isotopes
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F igure 11-11 V a r ia tio n  du  fa c te u r  de  fra c tio n n e m e n t d e  l'o xyg èn e  18 CID-H20  en  fo n c tio n  d e  la te m p é ra tu re  (A) e t  d u  pH  (B).

Dans cette partie, une attention particulière a été portée au fractionnement de l’oxygène 18 entre 

le CID et Teau. En effet, selon Watkins et coauteurs en 2012, c’est ce fractionnement qui contrôle 

la signature isotopique de la calcite qui précipite. L’évolution de ce facteur de fractionnement 

entre le CID et l’eau pour l’oxygène 18 a donc été calculé (Figure II-ll) à l’aide de la feuille
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Excel proposée par Zeebe (2007) avec trois pH différents (6.3, 7 et 7.8) et pour des températures 

variant de 0°C à 30°C.

Ce facteur de fraetionnement est dépendant du pH et de la température (Figure II-11 A et B). 

Pour une même température, le facteur d’enriehissement va être d’autant plus important que le 

pH sera faible. Pour im écart de pH de 1,5 unité pH, la différence de fractioimement est de 3%o. 

Et pour un écart de 30°C à même pH, l’écart de facteur d’enrichissement sera de 7% o. Dans le cas 

d’un équilibre entre les espèces de CID et l’eau, ceci peut modifier la signature de ehaque espèce 

et donc modifier la température déterminée à l’aide des équations de thermo-dépendance. 

Cependant, dans le eas des eaux de la source de l’Ours ou des expérimentations en laboratoire, 

les réactions sont tellement rapides que l’équilibre est loin d’être atteint.

Pour vérifier cela, un temps d’équilibration r '1 en fonction du CDD, de la température (Figure 

11-12) et des constantes de réaction (k+2 et k+4) a été caleulé (Equation II-4 ; Uchikawa and Zeebe 

(2012):

E qua tion  11-4

r-1

Nous observons (Figure 11-12) que ce temps d’équilibration évolue sur des temps importants, soit 

entre 80 minutes pour les températures élevées et 1000 minutes pour les faibles températures. 

L’équilibre est done plus difficilement atteint pour les faibles températures. Les réactions de 

dégazage ou de précipitation étant au contraire très rapides, l’équilibre isotopique n’est pas atteint 

entre les espèces de carbone inorganique dissous et l’eau dans de nombreux cas naturels. Pour 

une source où les circulations sont rapides, le temps de dégazage est de quelques minutes.

Le temps requis pour atteindre l’équilibre isotopique de l’oxygène 18 entre le CID et l’eau va 

dépendre des constantes de réaction thermodépendantes et de la spéciation du CID. Lui-même 

varie en fonction de la température, la salinité et du pH. Pour une solution où HC03' est
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dominant, le temps pour atteindre l’équilibre total est de l’ordre de plusieurs heures à plusieurs

jours, et pour une solution à dominance de COs2', il est de l’ordre du mois à plusieurs années

T e m p é ra tu r e  (*C)

F igure 11-12 Calcul d u  te m p s  d 'é q u ilib ra t io n  de  l'o xyg èn e  18 CID-H20  en  fo n c tio n  de  la te m p é ra tu re .

Comme nous l’avons vu dans le paragraphe précédent, il est possible de décrire l’évolution de la 

teneur en carbone 13, que ce soit lors d’un dégazage ou d’une précipitation (Mickler et al., 2006), 

avec une distillation de Rayleigh dépendante des différentes fractions de carbone:

5CID — dini - f  i^ c iD - C O Z  x f  C02  +  E C W -c a lc  x  fca lc ) X  I n /  E qua tion  ll-S

Avec 6cid, la signature en carbone 13 du CID, dini, le ratio initial de carbone, ecro-coi et EciD-caicite, 

les facteurs d’enrichissement, fco2 et fcaidte, les fractions de carbone, et Inf, la fraction de carbone 

résiduelle.

En fonction des auteurs, les avis divergent concernant le facteur de fractionnement H C 0 3 -  

calcite, sa thermo-dépendance ou non, et du fait qu’il ne soit pas toujours dépendant de la 

cinétique. Les travaux de Deines et coauteurs (1 9 7 4 )  et de Romanek et coauteurs (1 9 9 2 )  montrent 

que ce facteur n’est pas thermodépendant alors que Mook en 2 0 0 0  montre un enrichissement de 

l,2°/oo pour un écart de température de 2 0 ° C ,  ce qui correspond aux écarts de températures dans 

les systèmes naturels.
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II.2.4 Validation des modèles
Pour vérifier si toutes ces théories s’appliquent à des cas concrets, des expérimentations ont donc 

été menées. Les résultats sont décrits dans les parties suivantes.

11.2.4.1 Expérience de dégazage

Cette partie sera présentée sous la forme d’im projet d’artiele scientifique. Cet article sera soumis 

en 2016. Le but de ces expérimentations n’est pas de reproduire à l’identique une eau à partir de 

laquelle les travertins précipitent, mais « d’isoler » un paramètre pour mieux le comprendre et le 

contraindre. C’est pourquoi la composition des solutions choisies est simplifiée.

Le principe de ces expériences est de déterminer l’effet d’un dégazage important sur l’évolution 

du système calco-carbonique et sur le fractionnement isotopique du carbone 13, lors du passage 

d’un état de déséquilibre à un état d’équilibre. Pour ce faire, deux séries d’expériences ont été 

menées et vont être présentées dans le manuscrit ci-dessous : (i) avec uniquement de l’eau 

distillée et du CO2, pour obtenir un faible pH, (ii) avec de l’eau, du CO2 et du NaHCOs pour 

avoir un pH neutre. Le dégazage, forcé par bullage d’azote gazeux, figure les variations des 

conditions extérieures (composition de l’atmosphère, température, etc.) qui sont susceptibles de 

faire varier la vitesse de dégazage. Les résultats seront donc présentés sous forme d’un manuscrit 

d’article qui sera soumis prochainement dans « Geochemical processes ». Dans ce manuscrit, 

sera présentée une modélisation de l’évolution du système calco-carbonique à l’aide de l’équation 

II-1. Grâce à cette équation et selon les différentes expérimentations, la constante k sera définie et 

comparée. D’un point de vue isotopique, la première approche sera de caler une équation de 

distillation de Rayleigh en modifiant le facteur de fractionnement et de comparer les valeurs 

obtenues avec ce calage à la moyenne des facteurs de fractionnement à l’équilibre. Pour finir, une 

modélisation sera réalisée à l’aide des coefficients de diffusion des trois espèces de CID. Cette 

première approche, permettra de répondre à la question sur la rééquilibration des espèces de CID 

d’un point de vue isotopique. Ce dernier modèle devra cependant être amélioré afin de 

comprendre les échanges isotopiques entre les trois espèces de CID.

Une autre expérience, suivant le même principe, a été menée sur une eau minérale avec une 

composition proche de celle des eaux de la source de l’Ours. Cette expérience servira de point de
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comparaison et permettra de savoir si les théories définies sur les eaux déminéralisées sont 

applicables à des eaux naturelles.

11.2.4.2 Expérience de précipitation

Après avoir étudié les mécanismes de dégazage, nous avons entrepris de comprendre l’impact de 

ce dégazage sur la précipitation. Pour cela, des expérimentations ont été réalisées. Le premier 

objectif des expériences avec dégazage et précipitation est d’étudier l’effet de la vitesse de 

dégazage sur les mécanismes de précipitation et sur la signature isotopique de la calcite. L’autre 

objectif est de faire des comparaisons entre deux températures de précipitation (2°C et 20°C qui 

sont les températures extrêmes mesurées sur les eaux de la Source de l’Ours, Chapitre 3). Comme 

pour les eaux de la source de l’Ours, la quantité de CO2 injectée va être importante, et comme 

pour les systèmes naturels, la vitesse de dégazage et la température vont varier.

De plus, nous avons voulu (i) savoir comment la signature isotopique est affectée par l’absence 

de dégazage, et également (ii) connaître l’effet de la variation de l’indice de saturation à la fois 

sur la quantité de calcite qui précipite et sur la signature isotopique. Pour cela, nous avons donc 

réalisé des expériences sans dégazage mais avec précipitation. Les indices de saturation utilisés 

sont proches de ceux observés in-situ.
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11.3 Effect o f  th e  fas t degassing on carbonate p ré c ip ita tio n : app lica tion  fo r  tra ve rtin e  

iso top ic-based c lim a tic  reconstructions.

Auteurs :

Léonora Fleurent, Florent Barbecot, Elisabeth Gibert-Brunet, Marina Gillon, Aurélie Noret, Marc 

Massault

Abstract: The compréhension of the degassing processes is a key to understand the mechanism of 
travertine précipitation. Travertine précipitation is driven by the kinetic of degassing and the 
isotopic composition will dépend on it. To déterminé the impact of high degassing on the 
carbonate System and the isotopic évolution experiments were conducted on two types of water: 
low pH water and neutral pH water. These two types of water were degassed with two flow rate 
of injection of gaseous nitrogen and sampled at different time steps. This method allows us to 
obtain the évolution of a degassing solution from a kinetic to equilibrium phase. We hâve seen in 
these experiments that the évolution of the carbonate System was faster than the rate of the 
degassing forced by the nitrogen gas (faster than in nature with a simple balance with a partial 
pressure atmospheric CO2). The re-equilibration of dissolved inorganic carbon species to the 
carbon 13 and 12 is also faster than the degassing. However, the isotopic signature of CO2 will 
dépend on the injection rate of nitrogen and will follow an inverse trend compared to the ô13C 
CID. This can be explained by the fact that the degassing is controlled by diffusion and that it is 
essentially the aqueous CO2 that will give gaseous CO2. Indeed, the aqueous gives a CO2 
enriched gaseous CO2, this fact should be impoverished.
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II.3.1 Introduction
For more than 50 years, the isotopic ratio of carbon 13 and oxygen 18 content in fossil 

carbonates, such as travertine, bave been widely used in multiproxy analyses for past 

environmental reconstructions (Gonfiantini et al., 1968; Kele et al., 2008; Kele et al., 2011; Sun 

et al., 2014a; Udowski et al., 1978; Yan et al., 2012). However, other factors than climatic 

conditions can control the isotopic fractionation and thus the isotopic content of travertine (i) 

kinetic isotope fractionation that influence both the isotopic composition of the degassed CO2, 

and of carbonate minerais that precipitate from partially degassed solutions (Choi et al., 1998), 

(ii) hydrogeochemical System composition, through HCO3’ concentration and thus the pH, as 

well as the relative exchange between the different species of dissolved carbon (Zeebe et al., 

1999), (iii) précipitation rate and (iv) degassing processes (Beck et al., 2005b; Dietzel et al., 

2009; Kim et al., 2006; Kim and O'Neil, 1997).A detailed knowledge of the isotopic signal 

acquisition in travertine is firstly needed to avoid error on travertine-based climatic 

reconstructions.

In-situ investigations often involve monitoring a set of parameters that are too large and too 

complex to fully understand entirely the functioning of the System. Therefore, laboratory 

experiments hâve been focusing on a few set of parameters. A wide number of studies hâve been 

conducted on d180  and d13C equilibrium fractionation during carbonate précipitation (Beck et al., 

2005a; Dietzel et al., 2009; Gabitov et al., 2012; Jimènez-Lopez et al., 2001; Watkins et al., 

2013). However, very few authors hâve looked at kinetic isotope fractionation mechanisms 

involving the carbon System during a major degassing leading to the précipitation of carbonates. 

To-date, a complété quantitative understanding of the kinetic isotope fractionations that follow 

CO2 degassing from aqueous solutions has not been presented. Some model studies involving 

isotope fractionation hâve been built on speleothems (Romanov et al., 2008; Wiedner et al., 

2008), none exists on travertine.

This paper will be focusing on the répartition of dissolved carbon species in degassing solution 

under different degassing speed and pH State using innovating experimental method and model to 

study ô13C and ô180  variations in water, CO2 and calcite.

This paper will be divided in two separate sections. In a fïrst section will présent a State o f  the art 

o f  what is currently known about Chemical and isotopic fractionation and kinetic effects. We will
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do the expérimentation on a second part and describe the model in a third part. In fact, the 

objective of this study is to find a model describing the évolution of carbonate System and 

quantifying the different reactions occurring between the three DIC species as well as their 

respective implication in degassing processes. In isotopic point of view, we will déterminé the 

fractionation factor between gases and dissolved inorganic carbon (DIC) species during a rapid 

degassing such as for the one that occurs during travertine précipitation. Then, we will try to 

déterminé the impact of the spéciation of DIC members on this fractionation factor by doing a 

Rayleigh model.

II.3.2 Theoretical background

11.3.2.1 Chemistry

Inorganic carbon in aqueous solutions is predominantly présent in three forms: C02(aq), HCOs" 

and COs2'. The fourth compound, the so-called true carbonic acid ( H 2 C O 3) ,  constitutes less than

0.1% of the total dissolved inorganic carbon (DIC) and is therefore generally added to the C02(aq) 

pool, thus defining the C O 2  end-member as the sum of C02(aq)and H 2 C O 3 .

The degassing of CO2 from aqueous solutions occurs through bicarbonate déhydration or 

hydration of CO2 with this following scheme, where k is the kinetic rate constant.

^2
(I) C02(aq) + H20

(III)

These reactions occur at low pH (between 2 and 7), whereas bicarbonate déshydroxylation starts 

to occur at higher pH (Equation II-6).

E q ua tion  11-6

HC03- ( a q )^ C 0 2 + 0 H'
k-4
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Therefore, in our study, we will only consider the hydration (Equation II-6) of carbon dioxide, for 

the low pH expérimentation (pH between 4 and 7). For the expérimentation, at neutral pH (6-8) 

the équation II-5 will also be considered.

We also consider that the reaction between (II) and (III) is practically instantaneous and thus that 

the equilibrium can be assumed (Ho and Sturtevant, 1963; Johnson, 1982). So, on the opposite to 

reactions (I)-(II) and (I)-(III), the only quantity measurable are the constants rate, of the following 

overall reaction (Equation II-7):

E qua tion  11-7

C 02 + H20  H+ + h c o 3' 
k-1

r r  __ k + 1  __ fe+4 r r

K1 ~  ~ 1 - ~ 4kw

The rates constant are the sum of the rate of each reaction: k+1 = k *+1 -b k+2 and k_ 1 = k l 1 + 
k - 2

K H 2 C 0 3

where K^2co2 is the dissociation constant of carbonic acid: K^ 2C03 =  [H+][HC03 ]/[H2C03]

Since the constant k*+i is hundreds of magnitude higher than k+3 (Johnson, 1982) the second step 

of the décomposition of carbonic acid: H2C 03 ^ ^ C 0 2(aq) -t- H20 ; is the rate limiting during

HC03" déhydration and thus the one controlling kinetic isotope effect. The transition between 

C02(aq) and C 02(g) is dififlision-controlled and therefore, quite slow. Therefore, this reaction is 

slower than these in solution.

In this case, the compréhension of the molar diffusion is essential since it drives the kinetic 

degassing of C 02. According to the Fick law, the net flux of gas, F, through a unit surface area is 

described on équation II-8:

E qua tion  11-8

F = -D y -dx

with: D, the diffusion coefficient, dC, the gradient concentration and dx, the distance between 

those reactions.
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The time step of the Chemical reaction in solution, during degassing is of the order of seconds 

(Zeebe et al., 1999), depending on pH. This time step shall serve to décidé whether equilibrium 

or disequilibrium reaction of the carbonate System should be considered. Such a kinetic effect 

complicates the interprétation of the isotopic signais because the reactions are not completely 

unidirectional.

II.3.2.2 Isotopic System

In the case of isotopes, we do hâve to consider two compartments (équation II-9 and 10):

E qua tion  11-9 

12,co2 H12C 03‘ 12c o 32

E qua tion  ii-1 0

13C 02 < - >  H13C 03’ 13C 032'

There are no direct reactions between these 13C and 12Ccompartments since each isotope is due to 

isotope conservation. The Chemical coupling o f  both Systems is driven by the Chemical reactions 

o f every single carbon compound with H+ and OH', conducting to the equilibrium within each 

compartment itself leading to spécifie isotopic fractionation. In such as case, each compartment 

will react with its own kinetic effect.

Knowing that kinetic isotope effects in Chemical reactions occur when reaction rates of the 

reaction, involving the heavy and light isotope are different, the equilibrium fractionation is equal 

to the différence between the backward and forward reaction which hâve different reaction rates. 

Considering for example the hydration of C 02 only, the reactions involving 13C and 12C are 

équation II-11 and 12, respectively:

E qua tion  11-11 an 11-12

13C 02 + H20  H+ + H13C 03'

12,c o 2 + h 2o  —-l> H + + H12C03'

The kinetic isotope effect of these reactions is expressed by the ratio ^+1/  /
I l{ +1
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The kinetic isotope effect of the backward reaction may thus be calculated from equilibrium 

fractionation as follow:

E qua tion  11-13

fc-i _  fc+i
— i  -  «(//C03--C02) 5—

In the case of degassing over imposed hydration, it is more complicated because the equilibrium 

fractionation factor between DIC and gaseous CO2 dépends on proportions of the three DIC 

species that in tum dépend on pH (Clark and Fritz, 1997b).

The isotopic exchange between aqueous and gaseous CO2 under equilibrium has been studied in 

details by Szaran (1 9 9 8 )  with different experimental procedures and compared to other studies 

(Turner, 1 9 8 2 ; Vogel et al., 1 9 7 0 ; Zhang et al., 1 9 9 5 ). Szaran and co-authors highlight an 

enrichment of gaseous carbon dioxide by 1 .03  ±  0 .0 2  %o in comparison to the dissolved C O 2 . The 

relative enrichment of the three D IC  species is represented on the Figure 11-13. Previous 

détermination of the fractionation factor of carbon 13 between bicarbonates and C O 2  gas is equal 

to 7.25% o at 2 5 ° C  (Zhang et a l, 1 9 9 5 ).

Ô13C

C 0 2 ( g )
C 0 2 (a q )

H C O 3 -
CO 32-

Figure II-13  R e la tive  e n ric h m e n t in  ca rbon  13 o f th e  DiC species
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L iq u id  N it r o g e n  ( t ra p )
G a s e o u s  N it r o g e n

p H m e te r

F lo w  m e te r

Figure M-14 Schém a o f  th e  e x p e rim e n ta l p ro to c o l

Spécifie laboratory tests were conducted in a semi closed System in order to understand the 

processes occurring between C02-enriched water, gas, and related travertine.

These laboratory tests allowed us to both describe the évolution of 513C and 5180  values in water 

during a rapid degassing and determinate the fractionation factor between gas and water for 

different pH, leading to the understanding of the rôle of carbonate spéciation.

For the first step of our expérimentations (Figure 11-14), we only considered the degassing, le. no 

précipitation allowed, by making two synthetic solutions with distilled water (i) at low pH (4-7) 

and CO2 at saturation and (ii) at neutral pH, CO2 at saturation, and with addition of 1 mole of 

NaHCOa. After the injection of CO2, the water was equilibrated during 48h, in order to reach 

Chemical and isotopic equilibrium in the solution as well as between the solution and the 

headspace. Before starting, an aliquot of each solution was sampled in order to ensure that the 

Chemical composition is équivalent at the beginning of each experiment. The pC02 was measured 

ail along these experiments using a gas analyzer Licor.

The degassing was forced with a N2 gas flow at two distinct rates, le. 100 ml.s'1 (+/- 10 ml/s) and 

40 ml.s'1 (+/- 10 ml/s) respectively (measured with a flowmeter), into six 750-ml bottles equipped 

with a N2 gas System bubbling during spécifie répétitive durations (ffom 5 to 90 min). At the end 

of each time step, the CO2 was taken via liquid nitrogen trap. 200 ml of the equilibrated water 

were sampled for stable isotope analyses (13C and 180 ) and the dlssolved inorganic carbon was
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also measured following Gran (Gran, 1952) and colorimetry methods. The pH and pC02 were 

continuously monitored for each experiment.

513C values of DlC were determined through the intemationally used methodology of C 02 

extraction aller acidification with pure phosphoric acid, extraction with liquid nitrogen and, 

drying. Measurements were made on a SIRA mass spectrometer at the GEOPS laboratory. Errors, 

including analytical uncertainties are ± 0 .2  %o and ± 0 .5  %o VS PDB for 13C and 180  respectively.

180  and 2D water contents were directly measured using IRMS mass spectrometer (FINNIGAN 

Delta). Values were normalized to those of Vienna Standard Mean Océan Water (VSMOW). The 

lo  standard déviation of S180  and 52H measurements were ±0.5 %o and ±1 %o, respectively.

II.3.4 Results

II.3.4.1 Control of the experiments 

ThepH

Considering experiment with only distilled water and C 02, the pH evolves from 4.1 to 7.3 at the 

end. Therefore, during the first part of the experiment, the main carbon specie in solution is 

H2C03 while HCOa" became the major one at pH around 6. For the expérimentation at neutral pH 

with distilled water, C 02 and NaHC03, the pH varies between 6.3 at the begirming and 8.8, and 

starts to stabilize at around 8.5 at the end. The main carbon specie is thus HCOs' during the entire 

expérimentation, with a variation of 50% of the total DIC species between 90%. The pH follows 

the same évolution for ail the experimental durations, highlighting the same speed of degassing 

(Figure 11-15 B). Moreover, whatever is the initial pH, its évolution is faster during high flow 

rate of N2 injection.

Li-cor VSpC02 in water

The partial pressure of C 02 measured by the gas analyzer Lieor (black curve. Figure 11-15 A), at 

the begirming of the expérimentations, is higher than the one caleulated in the water: pC02 = 

[//2CO3]//f0; this pressure différence is the conséquence of a large accumulation of C 02 in the 

headspace due to the water oversaturation. Thereafter, the water of the headspace is totally C 02-
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degassed in approximately 2 minutes, the pC02 measured being then quasi équivalent to the one 

calculated. In that case, the pC02 measured is a mean of the pC02 calculated at time t, 10 seconds 

before and 10 seconds aller (Figure II-15A).

l . E - O l

L ic o r9 .E -0 2

8 .E -0 2 À ▲
—  C a lc u la te d

7 .E -0 2

6 .E -0 2

5 .E -0 2

4 .E -0 2

3 .E -0 2

2 .E -0 2

l . E - 0 2

O .E + 0 0

Tim e (m in) T im e (m in)

F igure 11-15 A . E vo lu tio n  o f  ca lcu la te d  p C 0 2 and  m easu red . B. E vo lu tio n  o f  pH fo r  lo w  pH  e x p e rim e n ts  a t h igh  f lo w  ra te  and 
lo w  f lo w  ra te . The p o in t co rre sp o n d  to  th e  s a m p ling  a t d if fe re n t  t im e  s tep .

Température

Ail expérimentations were conducted in a stable température laboratory. To check if the 

température remains stable, we follow it up with a Diver probe during 24 hours. The variation 

was +/- 2°C which should not impact the fractionation factors.

Quantity of carbon in the System

We calculated a cumulate quantity of carbon 13 and carbon 12 with the isotopic value of DIC and 

CO2 measured to check if there is some leakage in the System. From the calculations we obtain 

similar quantity of carbon at the begirming and at the end of the expérimentations. Thus, there are 

no loss or gain in neither compartment.

II.3.4.2 The carbonate System

The first significant fact of our expérimentations is that, for neutral pH experiments, the 

degassing does not change the alkalinity, which remains constant whatever the pC02, and hence
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the progress of degassing (Table II-2). The pC02 is thus the only one impaeted by degassing and 

which will evolves with reactions: it will decrease signifîcantly while the sum of H C O s ' and 

C O 3 2'  will remain constant, due to the re-equilibration between the 3 carbon dissolved species 

(i.e. H 2 C O 3 , HC03‘ and C O 3 2) . In-deep description of the relationships between the 3 species of 

the DIC is presented later.

Moreover, whatever the speed of degassing is, the Chemical évolution of the carbonate System is 

the same (Figure 11-16). Its évolution only dépends on the initial composition of the solution and 

thus, both on the PCO2 and on the ionic strength or quantity of carbon in the solution at the 

beginning of the expérimentations. We can conclude that the équilibration between the DIC 

species during a rapid degassing, forced by N2, is instantaneous or at equilibrium.

4 . 0 E - 2  - I6 . 0 E - 3  1 A H ig h  f l o w  r a t e  n e u t r a l  p H  

O  L o w  f l o w  r a t e  n e u t r a l  p H  

☆  H ig h  f l o w  r a t e  l o w  p H  

□  L o w  f l o w  r a t e  l o w  p H
3 . 5 E - 2  -5 . 0 E - 3  -

4 . 0 E - 3  - 3 . 0 E - 2

2 . 5 E - 2  -3 . 0 E - 3  -

D  2 . 0 E - 3  - 2 . 0 E - 2  -

1 . 5 E - 2  -1 . 0 E - 3  -

1 . 0 E - 2

Figure 11-16 E vo lu tio n  o f  DIC ve rsus pH. On th e  le f t ,  lo w  pH  e x p é rim e n ta tio n  (square  co rre sp o n d  t o  lo w  f lo w ra te , s ta rs  to  h igh  
f lo w  ra tes ). On th e  r ig h t, n e u tra l pH e x p é rim e n ta tio n  (rin g  co rre sp o n d  to  lo w  f lo w  ra te  and  tr ia n g le  to  h igh  f lo w  ra te ).

For the neutral pH expérimentation, the value of the TDIC at the end of the expérimentation 

should correspond to the NaHC03 fraction added at the beginning. For the low pH 

expérimentation, the final value is very low and equal to that of distilled water.
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II.3.4.3 Equilibrium time calculation

For ail the expérimentations we calculated an experimentally determined time constant for 

équilibration of the Chemical and isotopic specie values (Hansen et al., 2013) according to 

équation 11-14:

E qua tion  11-14

_____ t _

pH = (pH0 -  pHinf)e -I- pHinf

Those times are different for the three parameters (Table II-l); the fïrst to equilibrate is the DIC, 

with approximately the same time as pC02. This corresponds to equilibrium with the head space 

atmosphère. Indeed, when the majority of the CO2 will be lost, there will be no loss of carbon, so 

no more changes in the DIC évolution. Aller that the equilibrium of isotopic System the pH 

continues to evolve because of the équilibration of the DIC species. The stabilization is due to 

equilibrium between the production and the consomption of H+.

T ab le  l l - l  E q u ilib r iu m  t im e  c a lc u la tio n  in  m in u te s . HF a re  h igh  f lo w  ra te  and LF lo w  f lo w  ra te

NaHCOa HF NaHCOs LF Water C 0 2 HF Water C 0 2 LF

pH 11 21 83 100

DIC 4 6.6 7.7 10

613C DIC 6.6 10 33 45
PC02 3 6 3 6

The évolution of pH, DIC, pC02 and 6 13C dic logically, is quicker for high flow rates. For the two 

degassing flow rate, the stabilization is not reached at the same value because it also dépends on 

the PCO2, thus the DIC.

The pH always takes longer to balance because is driven by the spéciation of species in solution, 

as ail the CO2 is not degassed, reactions occur between the three species. For experimenting with 

CO2 only this pH équilibration time is much more important because there are much more CO2 in 

solution initially, so it takes longer. The équilibration time will therefore also dépend on the 

initial pC02.
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However, once the Chemical equilibrinm is reached, the isotopic equilibrium between the CO2 

from the solution and the atmospheric CO2 is not reached (Dreybrodt and Scholz, 2011). The 

isotopic reactions are slower than the Chemical (Zeebe, 1999)

II.3.4.4 Modeling the carbonate System évolution

To verify if the évolution of the carbonate System is cohérent we decided to make a model of 

degassing with PHREEQC (Appelo and Postma, 2005). This model describes the évolution of the 

fugacity of the CO2 until a certain value; for this study we choose a low atmospheric pressure 10" 

3,5atm (équation 11-15) because the degassing is complété and the pC02 in water should be those 

of the atmosphère.

E qua tion  11-15

^ ^ = - k x ( P C02( t ) - P a)

Pa corresponds to the atmospheric pressure that is stable with time and Pco2 is the fugacity of 

CO2 in water recalculate at each time step. The factor k Controls the speed of the reaction.

The partial pressure of CO2 can be written as: PC02 = lO1468 x a Co2 where 1.468 is the Henry 

constant at 25°C.

3.0E-04

2.5E-04

1.5E-04

l.OE-04

5.0E-05

O.OE+00
50 100

N 2 f lo w  r a te ( m l /m in )

F igure li-1 7  V a r ia tio n  o f  k c o n s ta n t in  fo n c tio n  o f  th e  f lo w  ra te  in je c te d . T he  tr ia n g le  p o in ts  co rre sp o n d  to  n e u tra l pH 
e x p é rim e n ta tio n  and  th e  square  a re  lo w  pH e x p é rim e n ta tio n .

To fit this équation with the time step of the expérimentation we modified the k constant (Figure 

11-17). This équation fit well with ail the évolution (Figure 11-18). Therefore, the évolution of the
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carbonate equilibrium can be described with a simple équation of variation of CO2 in fonction of 

time, this confîrm that the carbonate System évolution is dépendent of the pC02 évolution.

This constant k is also dépendent of the gas exchange surface, the diffusion coefficient. It agréés 

to an equilibrium time with the CO2 of the atmosphère, thus closed to zéro, and relates to a 

diffiisivity coefficient of the CO2 in the system, in m3.s'1.

For the speleothem system, the time for complété CO2 degassing is equal to:

E q ua tion  11-16

T  =
4hz

n 2Drt

But this équation is can be used only for small water thickness (Hansen et al., 2013).

A  High flow  rate neutral pH 
O Low  flow  rate neutral pH 
"SÛT H igh flow  rate low  pH 
□  Low flow  rate low  pH

8.0E-S,4.0E-:

3.5E-2- 7.0E-3-

3 .0E-2- 6.0E-:

2.5E -2- 5.0E-2-

2 .0E -2- 4.0E-2-
1 .5E-2- 3.0E-2-
1.0E-2- 2.0E-2-
0 .5E -2- 1.0E-2-

T im e (m inutes)

40 60 . 80 100 120
Time (m inutes)Tim e (m inutes)

F igure ii-1 8  PHREEQC m od e i and  d a ta , fo r  th e  fo u r  e xp e rim e n ts . The le f t  s ide  co rrespond  to  n e u tra l pH (rin g  co rre sp o n d  to  

lo w  f lo w  ra te  and  tr ia n g le  to  h ig h  f lo w  ra te ). O n th e  r ig h t, lo w  pH e x p é rim e n ta tio n  (square  co rrespond  to  lo w  f lo w ra te , s ta rs 
to  h igh  f lo w ).

It is possible to modify the équation 11-15 to obtain a value in function of the surface area and the 

pH. The constant k was defined as equal of (équation 11-17):
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E qua tion  11-17

k = ^ x Ah
Where Dm is the molecular diffusion of CO2 in water equal to 1.10'5 cm2.s'1 (Jahne et al., 1987); 

h is not corresponding here to the thickness of water film but to the limit layer coating each 

bubble of N2 in cm; A is the constant which correspond to the N2 flow rate as a fonction of the 

exchange surface between nitrogen and CO2 gas in cm2.

We find different value for low pH and neutral pH. These values are: for low pH at high flow rate 

k = 9.10'5 m3.s'1; for low pH at low flow rate k = 6.10'5 m3.s‘1; for neutral pH at high flow rate k = 

2.5.lO'4 m3.s'1 and low flow rate k = 1.4.10'4 m3.s'1.

If we look at the relation between k and N2 flow rate, these relations are different for the two pH 

expérimentations. These différences could be due to a différence in pH and on ionic strength. The 

ionic strength is higher for the neutral pH expérimentation because we added NaHCOs, thus for 

the same quantity of gas bubble should be smaller because there are more ions in solution and 

because there are smaller, for the same quantity of gas injected, the exchange surface will be 

higher. This process leads to an increasing k for low pH experiments.

11.3.4.5 Flux of carbon

In this part we calculated the flux of carbon from the three DIC species and in which way are 

going these reactions during rapid degassing. We made these calculations by using the values 

obtain on PHREEQC.

Low pH  expérimentation

Firstly, the loss of total inorganic carbon corresponding to the CO2 degassed was calculated 

(Figure 11-19 A). This variation of CO2 formed decreases linearly with time, this mean that the 

loss of CO2 is less and less important with time. The loss of aqueous CO2 corresponds almost to 

the CO2 degassed; the two curves follow the same évolution. However, at the end of the 

expérimentation, the différence between the two curves is bigger. This différence could be 

explained by the loss of HCOs’ which also formed gaseous CO2, which is confirmed by HCOs' 

decrease with time.
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This loss of bicarbonates is less important than the loss of C02(aq), thus, HCOs’ became the 

majority species around pH 6.2. The reaction between HC03' and COaaq is instantaneous thus it is 

not visible on the flux calculation. In parallel, CO32' is also a product ffom HCOa" but in very few 

quantifies.

To finish, we calculated the proportion of eaeh species giving C02(g), these quantifies are between 

99.7% and 97.9% for aqueous CO2 giving C02(g), and thus 0.3% and 2.1% for HC03- in fonction 

of time or pH increases.

H C O 3
DIC

1 .E -0 3 -

1 .E -0 4 -

1 .E -0 5 -

1 .E -0 6 -

1 .E -0 7 -

1 .E -0 8 -

1 .E -0 9 -

1 .E -1 0 -

1.E-11

T im e (m in)

1 .E -02-

s  1 .E -03-

1 .E -04 -

1 .E -0 5 -

1 .E -07 -

1.E-08

T im e (m in)

F igure H-19 Loss o f  ca rbon  in  w a te r .  (A) Low  pH e x p e rim e n t. (B) H igh pH e x p e rim e n t.



Chapitre 2 109

Neutral pH  expérimentation

With the same method, the relative exchange of carbon was calculated (Figure 11-19 B). For 

HCOs', it is first formed by C02(aq) until 18 minutes (pH=7.5) and a part of this HCOs' formed 

became CO3 2', as we can see on the Figure 11-19 B, because there is no value for HCOa' loss. 

After that, bicarbonates ions became gaseous CO2 and its loss is more and more important. Then, 

the loss became less important and it is essentially HCOs' with became gaseous CO2 . C02aq also 

continue to form HCOs' and gaseous CO2  because it still decreasing. The lost of HCOs’ is 

compensed by the gain of CO3 2' because the alkalinity is stable.

To conclude on the flux, it evolves differently with pH. The proportion of C02(aq) and 

bicarbonates transformed in CO2 dépends also on the pH.

11.3.4.6 The isotopic System

Isotopic analyses were made on gas and TDIC. For 513C of CO2 at low pH water, the values are 

between -39.1 and -40 .2  %o and decreases with time. These variations are very narrow and 

sometimes below the error bars. There is still isotope fractionation because values of ô13C of 

TDIC are between -38 .3  and -36.5%o for both flow rates. For neutral pH, the water and the gas 

are enriched compare to low pH, because of the signature of NaHCOs. 813C co2 is between -36%o 

and -34%o and -25 and -22.3%o for the DIC.

The ô13Ccid increases as the degassing “run” (increased pH). The évolution of ô13C DIC is 

dépendent of pH and dépends also of the composition of the solution (initial and final DIC). The 

question one must ask here, is if the three DIC species equilibrate instantanously or not in 

isotopic point of view. If there is a fractionation between these species. A first part of the answer 

will be adressed in part II.3.6.

The isotopic fractionation between the CO2 and the DIC species are more important in the case of 

lower pH (Figure 11-20). These différences are due to spécifie fractionation, the main species of 

carbon are different in fiinction of pH. In fact, in the low pH case, the main specie is H2 CO3  that 

is equal to C02(aq) and the fractionation factor with the carbonic gas is equal to l.l%o. Therefore, 

for higher pH the fractionation is higher and increases when the degassing occurs. The main 

specie is HC03" and the equilibrium fractionation factor is 10.2%o.
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When we compared an apparent fractionation factor between DIC and gas (Figure 11-20), we saw 

that it decreasing in pH and there is continuity between the low pH experiments and the neutral 

pH. Those relations are different in function of the speed of the degassing and of the pH. For low 

pH expérimentation, after a pH around 5.5, the decreasing of the fractionation factor is not that 

much than the equilibrium value, because it still aqueous CO2 that control the degassing in an 

isotopic point of view.

The fractionation factors of the data are lower than those calculated at equilibrium. However, 

there are not too far from the equilibrium value.

A High flow rate neutral pH 
O Low fiow rate neutral pH 
☆  High flow rate low pH 
□  Low flow rate low pH

Figure 11-20 E vo lu tio n  o f  th e  fra c tio n a tio n  fa c to r  b e tw e e n  DIC a nd  C 0 2

II.3.5 Discussion: Model for 13C of CID during degassing

11.3.5.1 Without diffusion: Rayleigh distillation

The évolution of the C concentration in time is described by using mass balance as

E q ua tion  11-18

,dC
^  at S.F — Sap(C Ceq)
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where S is the reactive CO2 surface, V the volume of the solution, and Ceq the equilibrium 

concentration with respect to calcite and the pC02  of the surrounding atmosphère (Scholz et al., 

2009a). The solution of this differential équation, describe in Scholz et al., (2009) is:

E qua tion  11-19

C(t) = (c0 -  Ceq) ( e ~ ^  -  1) + c0

Co is the initial carbon concentration and Teq is the equilibrium time. Those équations can also be 

writing for the isotopes:

E quation  11-20

V ^ =  -S a ^ 3(1 3 C -1 3 C eq)

E quation  11-21

V ^ =  -S a ^ 3(1 2 C -1 2 C eq)

We can consider than 12C is equal to C.

Therefore, in a Rayleigh distillation, the ratio only dépends on the concentration C remaining in 

the solution and the concentration at equilibrium, and not of the pH, no matter how fast 

degassing proceeding (Dreybrodt and Scholz, 2011). The ap is the fractionation factor depending 

on the équilibration time of each isotope. This fractionation factor was determined by fitting a 

Rayleigh équation with the data. As we saw earlier, this équilibration time dépends on pH, thus 

the fractionation factor will dépends on pH.

As we can see on the Figure 11-21, corresponding to the évolution of 613C dic in function of the 

fraction of carbon remaining, the évolution of the 613C dic is the same for the different flow rate 

and different for the different pH are comprise in the errors bars. However for one point, for the 

low pH experiment the value is a little under estimate. This could be due to analytical error or a 

different composition of initial water. This confirms that the évolution does not dépend on the 

speed of the reaction but only on the c remaining. For neutral pH, the évolutions of the point stop 

a C fraction equal to 0.4. This fraction remaining corresponds to the NaHCOs added at the
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beginning of the experiment. The error bars are not visible on this graph beeause of the seale that 

is too important.

Also, we can notice that the 103lna is different for the two pH. For the low pH, the fractionation 

factor is doser to the fractionation factor between C0 2 (aq) and C 0 2 (g), and equal to -0.6. It is 

négative due to the little influence of HCO3 '. The second enrichment factor for neutral pH 

experiments is -4.5. The enrichment factor, obtain here are lower than those defîned by averaging 

the three equilibrium values with the concentration at the pH of the expérimentations calculated 

thanks to Zhang et al., (1995) fractionation factor presented in table 1-2 (-1.3 and -6.6 

respectively for pH 4.1 from 7.3 and from pH 6 from 8.8). This kinetic effect is due to rapid 

degassing.

☆  H i g h  f l o w  r a t e  l o w  p H  

□  L o w  f l o w  r a t e  l o w  p H

A H i g h  f l o w  r a t e  n e u t r a l  p H  

O  L o w  f l o w  r a t e  n e u t r a l  p H

C  f r a c t io n C  f r a c t io n

- -37.5 ë

----20 ^

-  -38.5

F igure 11-21 R ayle igh d is t i l la t io n  é v o lu t io n  fo llo w in g  b y  o u r  da ta  w ith  k in e tic  fra c tio n a tio n  fa c to r. (A) Low  pH (square  
co rre sp o n d  t o  lo w  f lo w ra te , s ta rs  to  h igh  f lo w ) .  (B) N e u tra l pH (rin g  co rre sp o n d  to  lo w  f lo w  ra te  and  tr ia n g le  to  h igh  f lo w  
ra te ).

However, the fractionation factors obtain here, are higher than those at equilibrium and we found 

earlier than the fractionation factor between DIC and gaseous C 02 measured is lower. Therefore 

different processes control the évolution of the signature of DIC and C 02. The degassing is 

slower than the DIC species équilibration.
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The fraction of carbon in the low pH solution is closed to zéro at the end of the expérimentation 

because we lost ail the carbon with the degassing.

This trend confîrms that the évolution of the ô13C of DIC is driven by what happened in the 

solution and not by the CO2 degassing. The ffactionation factor, which leads the évolution of DIC 

will dépends on the pH and on the quantity of the three species.

This Rayleigh distillation does not figure the reality but it a flrst conclusion of non-equilibrium 

ffactionation.

11.3.5.2 With Diffusion of DIC species

We proved that the Chemical reactions in solution are at equilibrium. We made the assumption 

that the isotopic reactions in solution between the varions DIC species are at equilibrium, but the 

degassing process is kinetic-controlled and thus controlled by diffusion, because the reaction is 

not irréversible (Zeebe and Wolf-Gladrow, 2001).

We consider the bottle as a reactor with a homogeneous composition, except in the boundary 

layer between water and atmosphère. It is in this boundary layer that the diffusion happens. We 

made the assumption that at the bottom of this layer the water is at equilibrium with the rest of 

the bottle and at the top of the boundary layer the water signature corresponds to the signature of 

the atmosphère (Figure 11-22)

To do that we forced the processes by fîxing the pH évolution thanks to a trend curve at a small 

time lap (0.2 minutes)

Modelling the diffusion process of 6 13C d ic  requires a combined approach. The 13C content of 

total dissolved carbon in water dépends on the distribution of each inorganic carbonate specie, 

which dépends on pH. Each specie is characterized by different diffusion coefficients which are 

taken into account in the model (Zeebe, 2011). The diffusion coefficient of 12C is lower than the 

diffusion coefficient of 12C due to différence in mass (Cerling et al., 1991):

D(12C)= 1.0044*D(13C)
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C02(g)
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ï H.CO, HCO,'

I HCO, CO,'
i;
t

HiCO,

I CO.’ H.CO.

HCOj

D iffus ion  and  reaction

O n ly  d iffus ion

F igure 11-22 C on ce p tion  o f th e  d iffu s io n  m o d e i, w ith  th e  d iffu s io n  o f  th e  th re e  DiC species.

The three DIC species are calculated using the following équations:

E qua tion  il-2 2

[H2c o 3]i =  ™ ; ^ w-pHiAl

E qua tion  11-23 

[HCOsh = CIDi
10~pHi+ 1 +

l 0 - p « i

E qua tion  ii-2 4

[“ i1, =
[HC03]*K2

1 0 - P « i

After that, the delta values of the three DIC species were calculated using the at equilibrium 
fractionation factor:
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E qua tion  11-25

513Chco3-

115

ôldC * CID +  10.6 * [H2CO3] + 0.5 * [COr] 
CÏD

E qua tion  11-26

5 13C h 2C03 =  ô 13C h c o 3- -10.6

E qua tion  11-27

8 13C c o 32- =  5 13C h c o 3- - 0.5

With 10.6 — 10JInaH2co3-HCO3- and 0.5 — 103lnaco32--HCO3

The amount of 12C and 13C of each carbon species was calculated using these équations;

E qua tion  11-28

_  / 513CeSpèce . \  1.1237
«espèce “  1000 T  ^-J 100

E qua tion  11-29

■trir — [esPècell . J L , e s p ^ c e  ^  J

1+i

E qua tion  11-30

13C,

^espèce

[espèce]
espèce -  1+Respèce

Finally, the équation of diffusion is an équation derived from the Fick law: F= - D dC/dx 

0 =  F*S

And the équation use in the model is:

E qua tion  11-31 

r  _ Dx(Cb-C1)xS
Laiff -  dxv
Where D corresponds to the diffusion coefficient of each species in cm2.s'1; C b and 1, 

respectively, are the carbon concentration in the water and the carbon value at equilibrium with
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the atmosphère, equal to the final value obtain in the expérimentation in rnoLm'3. S is the 

exchange surface of the bubble in m2; d is the water height, V the volume of the bottle.

We firstly modeled the évolution with ail the DIC species that diffuse towards the atmosphère in 

order to reach an equilibrium value that corresponds to the one at the water-surface equilibrium. 

The model can be fit to the DIC évolution but not to the évolution of 613C of DIC mostly for the 

low pH (Figure 11-23). The model does not fit to the data, during 40 minutes for low pH 

experiment and during 20 minutes for high pH.

A H ig h  f l o w  r a t e  n e u t r a l  p H  

O  L o w  f l o w  r a t e  n e u t r a l  p H  

tY  H ig h  f l o w  r a t e  l o w  p H  

□  L o w  f l o w  r a t e  l o w  p H

4.0E-21
3 . 5 E - 2

3 . 0 E - 2 -

2 . 5 E - 2 -

2 . 0 E - 2 -

1 . 5 E - 2 -

1 . 0 E - 2

T im e  ( m in u t e s ) 40
T im e  ( m in u t e s )

8 . 0 E - : -20  -

q - 2 5  -

5 . 0 E - 2 -
> - 3 0  -

4 . 0 E - 2 -

ë  - 3 5  -3 . 0 E - 2 -

2 . 0 E - 2 -

1 . 0 E - 2 -

T im e  ( m in u t e s )

F igure II-23  D iffu s io n  m o d e i. O n th e  to p , th e  n e u tra i pH e x p e rim e n ts  and  b e io w , th e  io w  pH e x p e rim e n ts . The m o d e i is f i t t in g  
fo r  th e  DiC é v o lu t io n  b u t n o t in  th e  ca rbon  13. The to p  co rre sp o n d  to  n e u tra l pH (rin g  co rrespond  to  lo w  f lo w  ra te  and 
tr ia n g le  to  h igh  f lo w  ra te ). On th e  b o tto m , lo w  pH e x p é rim e n ta tio n  (square  co rre sp o n d  to  lo w  f lo w ra te ,  s ta rs to  h igh  f lo w ).
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Therefore, the évolution of DIC corresponds to the diffusion of the three species, but for the 

isotopes, the évolution corresponds to only gaseous CO2 diffusion. There is probably first, a 

direct degassing of gaseous CO2 in the System. The loss of carbon 13 from DIC, in the first 

minutes, corresponds to the évolution of 613C of CO2.

Another explanation could be that the three DIC are not at equilibrium from an isotopic point of 

view. The hypothesis is that there is direct transfer between the three DIC species with no 

fractionation between it. And because this model is first base on an isotopic equilibrium between 

these species, it could not be fit to our data. According to Zeebe (1999), the equilibrium time is 

17s for equilibrium regarding isotopes. This model has to be improved to understand the different 

isotopic reaction in solution.

11.3.5.3 Oxygen 18

The oxygen composition of water appears to be stable during ail the experiment. Thus, there is 

non-equilibrium with the degassed CO2.

Or, in contrast to carbon, where almost ail C-atoms are contained in HC03- and aqueous CO2, the 

oxygen atoms of the carbonate System react with the huge amount of oxygen atoms in the water. 

The oxygen atoms in water represent a réservoir with lO4 times more oxygen atoms than those 

contained in the carbonate species.

If these reactions were proceeding slowly. Le., the isotopic évolution will be analogous to that of 

13C in the carbonate species. AU time constants discussed here correspond to exponential decay 

times (Hansen et al., 2013; Scholz et al., 2009a). Thus, establishment of equilibrium takes 

approximately four times longer. The équilibration time, hâve been measured for varions 

températures, by Beck et al. (2005b) in a solution of NaHC03-H20 with pH-values adjusted 

between 8.04 and 8.73. In this case, 96% of the DIC is HC03‘ . These data confirm earlier studies 

of Halas and Wolacewicz (1981). Furthermore, Lécuyer et al. (2009) measured the oxygen 

équilibration kinetics between C 02 and H2O as a fonction of salinity of an aqueous solution and 

obtained similar results. At 10°C the exchange time is about 3.6.104 s.
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II.3.6 Conclusion

For the chemistry, the évolution is simple and can be modeled with a simple reaction o f CO2 

pressure variation and with the diffusion coefficient o f  the three carbon species. So, the Chemical 

reactions are controlled by diffusion during degassing, but this diffusion process is quick, so the 

species hâve time to equilibrate in the solution.

In an isotopic point of view, it is a little bit diffïcult. There is a balance between the three species 

in the solution but no balance for degassing. The isotopic reactions are slower than Chemical 

reactions. The 513C CID follows a Rayleigh distillation different for the two experiments but with 

a kinetic alpha, different from the mean values of ffactionation factor at equilibrium. It is mostly 

the aqueous CO2 that control the degassing of CO2, hence a déplétion of gaseous CO2.

The model with diffusion has to be improved in future to fit with our data, to understand the 

carbon isotopes fractionation in solution. We also hâve to test these théories on minerai water and 

water saturated with calcite.
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T i m e  ( m in ) p H D iC  ( m o l / i ) p C 0 2 ( p p m ) 6 13C co2 ± 0 .2 613C  ciD ± 0 . 2 E C 0 2- C iD

0 4 5 . 9 E - 0 3 1 0 0 0 0 0 0 0 - 3 8 . 6

5 4 . 2 3 . 3 E - 0 3 1 8 3 0 5 - 3 9 . 1 - 3 8 . 3 - 0 . 8

1 0 4 . 4 1 . 4 E - 0 3 6 6 9 1 - 3 8 . 9 - 3 7 . 8 - 1 . 2

2 0 5 . 1 2 . 9 E - 0 4 2 5 0 0 - 3 9 . 2 - 3 7 . 5 - 1 . 7

4 0 6 . 1 1 . 5 E - 0 4 1 7 6 - 3 9 . 7 - 3 7 . 0 - 2 . 7

6 0 6 . 9 8 . 7 E - 0 5 2 0 - 3 9 . 9 - 3 5 . 9 - 4 . 1

9 0 7 . 3 3 . 4 E - 0 5 1 5 - 4 0 . 0 - 3 5 . 6 - 4 . 5

L o w  N 2 i n j e c t i o n

T im e  ( m in ) p H D iC  ( m o i / i ) p C 0 2 ( p p m ) 613C co2±0.2 613C  c , d ± 0 . 2 e C 0 2- C iD

0 4 . 1 5 . 9 E - 0 3 1 0 0 0 0 0 0 0 - 3 8 . 6

5 4 . 3 2 . 7 E - 0 3 2 3 0 0 0 0 - 3 9 . 3 - 3 8 . 6 - 0 . 8

1 0 4 . 5 8 . 3 E - 0 4 1 5 3 0 0 0 - 3 9 . 2 - 3 8 . 2 - 0 . 9

2 0 4 . 9 4 . 4 E - 0 4 4 4 5 0 0 - 3 9 . 1 - 3 8 . 0 - 1 . 0

4 0 5 . 5 9 . 1 E - 0 5 8 4 8 7 - 3 9 . 3 - 3 7 . 2 - 2 . 0

6 0 6 . 0 4 . 9 E - 0 5 5 8 4 - 3 9 . 8 - 3 6 . 9 - 2 . 9

9 0 6 . 9 3 . 5 E - 0 5 1 5 - 4 0 . 2 - 3 5 . 5 - 4 . 7

L o w  N 2 i n j e c t i o n

T i m e  ( m in ) p H A i k  ( m o i / i ) p C 0 2 ( p p m ) 613C co2±0.2 613C cid± 0.2 eCOrCiD

0 6 . 3 1 6 . 2 5 0 0 0 0 0 - 2 6

5 6 . 7 1 5 . 6 9 5 0 0 0 - 3 0 . 5 - 2 4 . 6 - 5 . 9

10 7 . 1 1 5 . 7 8 4 0 0 0 - 3 3 . 0 - 2 3 . 3 - 9 . 7

20 8.0 1 5 . 7 11000 - 3 3 . 4 -22.8 - 10.6
4 0 8 . 5 1 5 . 8 3 1 5 5 - 3 1 . 8 -22.0 - 9 . 8

6 0 8 . 7 1 4 . 9 6 9 6 - 3 3 . 0 - 2 1 . 9 - 11.1
9 0 8.8 1 5 . 5 2 8 4 - 3 0 . 6 - 2 1 . 4 - 9 . 3

H ig h  N 2 i n j e c t i o n

T i m e  ( m in ) p H A i k  ( m o i / i ) p C 0 2 ( p p m ) 613C co2±0.2 613C  c i d ± 0 . 2 eCOrCiD

0 6 . 3 1 5 . 7 5 0 0 0 0 0 - 2 6

3 6 . 7 5 1 5 . 1 4 7 4 6 4 - 3 2 . 0 - 2 5 . 2 - 6 . 9

6 7 . 3 2 1 5 . 2 1 3 2 6 5 - 3 4 . 1 - 2 5 . 0 - 9 . 1

1 0 7 . 8 8 1 6 . 1 1 6 0 0 - 3 4 . 9 - 2 3 . 1 - 1 1 . 7

2 0 8 . 6 6 1 6 . 1 7 5 6 - 3 6 . 0 - 2 2 . 6 - 1 3 . 4

4 0 8 . 9 1 6 . 0 3 5 4 - 3 5 . 8 - 2 2 . 4 - 1 3 . 4

5 0 8 . 9 2 ' 1 6 . 0 1 7 4 - 3 5 . 1 - 2 2 . 2 - 1 2 . 9

T ab le  11-2 E xpe rim en ts  da ta
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11.4 Com paraison des expériences de dégazage avec la Bado it

A la suite de ces expérimentations et de ces résultats, nous avons voulu tester cette 

expérimentation de dégazage sur une eau minérale gazeuse du commerce : l’eau de Badoit. Sa 

composition est contrôlée en raison de sa commercialisation ; sa chimie est donc toujours la 

même et proche de celle des eaux de la source de l’Ours (Tableau II-2). Ainsi, pour éviter ime 

phase de précipitation, les eaux de Badoit ont été choisies.

Eléments Concentration (mg/1)

Ca"+ 190

Mg2+ 85

K+ 10

165

cr 44

S042' 38

HC03’ 1300

T ab leau  11-2 C o m po s itio n  de  la B a d o it (é t iq u e tte ).

II.4 .1  M a té rie ls  e t m éthodes

Des bouteilles de Badoit achetées dans le commerce ont donc été utilisées pour ces 

expérimentations (Figure 11-24). Ces eaux ont ensuite été dégazées selon le principe suivant :

Avec deux débits d’azote gazeux (N2.gaz), Le. à 120 ml.s'1 et 48 ml.min'1 respectivement ;

Dans six bouteilles d’un litre, remplies à 750 mL.

Ces bouteilles étaient équipées d’un système d’entrée permettant de faire buller le N2.gaz à l’aide 

d’un diffuseur pour que les bulles soient plus fines, et ceci pour différents laps de temps (de 10 à 

90 min). A la fin de chaque laps de temps, le CO2 gazeux a été prélevé à l’aide d’un piège plongé 

dans de l’azote liquide, ainsi que l’eau à l’équilibre avec ce CO2 pour l’analyse des isotopes
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stables (13C and 180), du calcium (pour vérifier la précipitation) et la mesure de l’alcalinité. Le 

pH a été mesuré en continu pour chaque expérience.

E xtra  c te d  

p H m e te r

N itro g e n

B u b b lin g

S ystem

W a te r - f i l le d  f la s k  

(c lo s e  S ystem )

F igure 11-24 M o n ta g e  e x p é rim e n ta l

II.4.2 Système calco-carbonique

Comme pour les expériences précédentes (cf. article), nous avons calé le modèle de dégazage 

réalisé sous PHREEQC et nous obtenons les valeurs de k décrites dans le Tableau II-3. De plus, 

tout comme précédemment, la relation CID vs pH est équivalente, quel que soit le débit (courbe 

verte. Figure 11-25). Nous sommes bien, là aussi, à l’équilibre. C’est donc le CID initial qui 

contrôle l’évolution du système.

Sur la Figure 11-25, nous Observons que les évolutions CID vs pH sont différentes en fonction de 

l’expérience considérée, ce qui met en lumière le contrôle de cette évolution par le carbone initial 

en solution. De plus, il est aussi remarquable que les pentes sont différentes, avec une pente plus 

forte pour les expérimentations basées uniquement sur de l’eau et du gaz. Cette eau correspond à 

celle qui a la force ionique la plus faible, car c’est une eau distillée. Il y a donc un effet de cette 

force ionique sur l’évolution du système calco-carbonique.

Les valeurs de k obtenues pour l’expérimentation avec de la Badoit sont plus faibles que celles 

obtenues lors de l’expérience avec NaHCOs pour des débits plus faibles (80 contre 100 et 28
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contre 40). Les flux de earbones déterminés entre chaque espèce sont proehes de ceux déterminés 

avec NaHCOa.

l.E+00 n

l.E-01 -

l.E-02 -

l.E-03

l.E-04 -

l.E-05

Figure 11-25 V a r ia tio n  pH CiD p o u r  tro is  ch im ies  de  s o iu tio n  d iffé re n te s .

'" K

Grand débit 7.10-5 80

Petit débit 1,2.10-5 28

Tab ieau  ii-3  V a r ia tio n s  de  k  en  fo n c t io n  du  d é b it d 'a z o te  In je c té  p o u r l'e xp é rie n ce  de  B ado it.

II.4.3 Le système isotopique

Quel que soit le débit d’azote, le ô13C cid montre la même évolution et varie entre -17,3%o et 

9,7  °/oo VJ P D B . Le 5 13C cid augmente au fur et à  mesure que le système perd du carbone (

Figure 11-26). Pour le grand débit d’azote, l’évolution entre le premier point de prélèvement et le 

second point est très importante parce que la majorité du C 02 est perdue pendant ces quelques 

premières minutes. Enfin, pour les deux expérimentations, cette évolution atteint xm point où la 

composition isotopique est à l'équilibre avec les conditions atmosphériques.
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© Grand débit

A Petit débit

O.OE+001.2E-01 8.0E-02 4.0E-02
CID (mol.L1)

F igure 11-26 E vo lu tio n  d u  6 13C d u  CID en  fo n c tio n  de  la p e rte  de  ca rbone , p o u r  les de u x  v itesses d e  dégazage (80  e t  28 m l.m in '

L'évolution du 613Ccid est la même quelle que soit la vitesse de dégazage en fonction du CID, 

tout comme pour les expériences précédentes. D ’équilibration entre les trois espèces de CID est 

donc plus rapide que le dégazage.

““  Equilibre 
°  Grand débit 
A Petit débit

Figure 11-27 E vo lu tio n  des fa c te u rs  d 'en r ic h is s e m e n t d u  ca rbone  13 e n tre  le  C 0 2 e t  le  CID o b te n u s  avec la B a d o it en 

com para ison  avec le  fa c te u r  d 'e n rich isse m e n t à l'é q u ilib re .
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Les évolutions du facteur d’enrichissement entre ô13Cco2 et 513Cck> sont également différentes en 

fonction de la vitesse de dégazage, avec des pentes différentes en fonction du pH et ne 

correspondent pas à un 103lna à l’équilibre (Figure 11-27). Le fait que l’on s’écarte de la courbe 

calculée pour le CO2 avec les facteurs à l’équilibre peut être expliqué par le temps de 

prélèvement qui est de plus en plus important, ceci pour avoir suffisamment de gaz à analyser ; 

dans ce cas, il y a donc une moyenne cumulée de gaz analysé et pour lequel l’équilibre avec 

COs2' n’est pas atteint.

De plus, sur la Figure 11-28 et pour les deux vitesses de dégazage, l’évolution du 5 13C Cid suit une 

distillation de Rayleigh au fur et à mesure de la diminution du réservoir de carbone. L’évolution 

du ô13C cid va dépendre de l’évolution des trois espèces de CID et non pas directement du 

dégazage. En effet, le fractionnement entre le CO2 formé et le CO2 aqueux est négatif, ce qui 

indique un appauvrissement de ce C02gaz. C’est donc, là aussi, le CO2 aqueux qui contrôle 

l’évolution du CO2 gazeux.

- -1 0  E

- -2 0

Fraction de CID

CID Rayleigh 

^ mm CO2 Rayleigh

♦  CID mesuré haut débit

® C02 mesuré haut débit

*  CID mesuré bas débit

^  C02 mesuré bas débit

F igure 11-28 E vo lu tio n  des espèces d e  ca rbone  se lon  une  d is t i l la t io n  de  R ayle igh . Les losanges c o rre s p o n d e n t au  CID (c la ir  
fa ib le  d é b it e t  fo n cé  d é b it im p o r ta n t)  Les ca rrés c o rre s p o n d e n t au C 0 2gazeux m esuré .

Le facteur d’enrichissement obtenu en ajustant la courbe de Rayleigh est égal à 4%o. Lorsque la 

moyenne du facteur d’enrichissement à l’équilibre est calculée, la valeur obtenue est de 5,36%o,
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soit avec une différence de 1,4 entre les deux valeurs. Nous obtenons donc ici un facteur de 

fractionnement cinétique.

II.4.4 Conclusion pour le dégazage

Nous avons vu, au cours de ces expériences, que l’évolution du système calco-carbonique était 

rapide et plus rapide que la vitesse de dégazage forcée par l’azote gazeux (plus rapide que dans la 

nature avec un simple équilibre par rapport à une pression partielle de CO2 atmosphérique). 

Cependant, la signature isotopique du CO2, qui va dépendre de la vitesse injection de l’azote, va 

suivre une évolution inverse de celle du 613C du CID. Ceci peut être expliqué par le fait que le 

dégazage est contrôlé par la diffusion et que c’est essentiellement le CO2 aqueux qui va doimer le 

CO2 gazeux. En effet, le CO2 aqueux dorme un CO2 gazeux plus enrichi, de ce fait il devrait 

s’appauvrir au fur et à mesure du dégazage.

Les conclusions obtenues sur la Badoit sont donc équivalentes à celles obtenues lors des 

expériences avec des eaux artificielles. 11 y a un facteur de 1,4 environ entre les facteurs 

d’enrichissement à l’équilibre et les facteurs d’enrichissement déterminés avec une distillation de 

Rayleigh. Nous avons donc montré que nous avons un processus qui est à l’équilibre d’un point 

de vue chimique mais cinétique d’un point de vue isotopique et contrôlé par des processus de 

diffusion.

Dans l’expérience sur la Badoit à fort débit, de la calcite a précipité. Les résultats vont être 

présentés dans la partie suivante.
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11.5 Résultats des expériences de p ré c ip ita tio n  : con trô le  en la bo ra to ire  des processus 

de p ré c ip ita tio n

II.5.1 Principe expérimental

Deux expériences différentes ont été conduites, dans une pièce à température contrôlée, au 

laboratoire des Sciences de la Terre de l’université McGill. Le détail de ces expériences est décrit 

en annexe (Annexe 3).

Première expérimentation

La première expérimentation a consisté à forcer le dégazage avec des taux d'azote gazeux 

différents. Pour ce faire, ime solution de 500 ml a été faite dans l'eau nanopure, des éléments 

traces (REE, Sr, Ba, Mn, Pb, Mg, Co ( N O 3) ) ,  du CaCOa solide et du CO2 gazeux, et mise à 

« buller » pendant 5h. La quantité de calcite à dissoudre a été optimisée sur PHREEQC afin 

que l’indice de saturation soit égal à 0.

Le dégazage a, par la suite, été forcé avec cinq débit d’azote gazeux différents : 100, 73.4, 50, 

40, 28 ml/min (respectivement Q l, Q2, Q3, Q4, Q5). L'expérience a été menée jusqu'à 

l’atteinte de la même valeur de pH pour chaque débit, pour obtenir ainsi des cinétiques de 

précipitation différentes dans la même gamme de pH. Nous avons également répété cette 

expérimentation à 0°C pour les trois débits les plus importants, en mettant la bouteille en verre 

dans im bassin rempli de glace.

T ab leau  11-4 C o n ce n tra tio n s  e t  ind ices  de  s a tu ra tio n  calcu lés d e  l'e xp é rie n ce  de  m élange .

Nom Solutions Solutions mélangées

CaCl2 NaHC03 + CaCl2

Conc pH NaHC03 CaCl2 pH IS pH IS

E2M1 2,29.10'2 8,9 1,31.10'3 5.10'4 8,9 0,7 8,9 1,80
E2M2 2,01.10'2 8,7 2,87.10'3 6,2.10’4 8,7 0,9 8,7 2,0
E2M3 3,4.10'2 8,7 2,61.10'3 1,1.lO'3 8,7 U 8,7 2,1
E2M4 2,82.10'2 8,7 3,45.10'3 9,9.10'4 8,7 1,5 8,7 2,25
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Deuxième expérimentation

L’objectif de la deuxième expérience est de faire précipiter la calcite et ceci sans l'effet du 

dégazage et de voir l'effet de la variation de PIS initial. Pour cela nous avons préparé deux 

solutions différentes (tableau II-4).

La première solution a été faite avec des éléments traces (voir l'expérimentation 1) et du 

NaHCOs et de du CaCl2 en quantité variables (cf. tableau II-4). A cette solution, est injecté en 

continu 500 mL d’une solution de CaCl2 dissoute dans de l'eau nanopure (avec différents 

facteurs de dilution).

Figure 11-29 P ho tog raph ies  d u  m o n ta g e  e x p é rim e n ta i

Les premières expériences ont été effectuées afin de déterminer l’effet de la vitesse de dégazage à 

la fois sur le taux de précipitation et sur l’évolution de la signature isotopique de la calcite.

Pour répondre à cette question, les données seront décrites à l’aide des équations de dégazage et 

de précipitation, et l’effet de la surface d’échange sera discuté.

La deuxième expérience, sans dégazage a pour objectif de déterminer l’effet d’une variation 

d’indice de saturation initial et de voir si la signature isotopique est différente lorsque le dégazage 

n’a pas lieu. Les différentes signatures isotopiques obtenues (pour chaque expérience) seront 

comparées entre elles, ainsi qu’à celles obtenue avec l’expérience sur la Badoit.



II.5.2 Facteurs faisant varier la précipitation : la vitesse de dégazage

II.1.1.1 Impact sur le pH

Le pH varie entre 4,7 et 6,2, valeur à partir il commence à se stabiliser. La précipitation de la 

calcite ne semble pas avoir d’impact significatif sur l’évolution de ce pH. Le dégazage reste plus 

important que la précipitation car il n’y a pas de changement de tendance de cette courbe de pH, 

c’est-à-dire que la consommation de CO2 -le dégazage- reste supérieure à la production par 

précipitation (Equation 1-12).
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T e m p s  ( m in )

100
73
50
40
28
100
73
50

m l . m i n
-1

1 2 0  -1

1 0 0  -

i  8 0  -

1 5 0
T e m p s  ( m in )

Figure 11-30 A . E vo iu tio n  du  pH en  fo n c tio n  du  te m p s  e t en fo n c tio n  des d if fé re n ts  d é b its  d 'a zo te . B. Tem ps de  f in  des 
e x p é rim e n ta tio n s  en  fo n c t io n  des d é b its  d 'a zo te  e t p o u r  ies de u x  te m p é ra tu re s .

L’évolution du pH (Figure 11-30 A) est différente en fonction des débits de gaz utilisés. Les 

points expérimentaux suivent une tendance en courbe exponentielle décroissante. Là aussi (cf.
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paragraphe II-3), plus le débit est faible et plus le pH évolue lentement. Le temps pour atteindre 

im même pH est plus important pour un faible débit (Figure 11-30 A et B), en raison du 

ralentissement de la réaction.

A 2°C, pour les débits les plus forts (100 et 73 ml.min’1), l’évolution du pH en fonction du temps 

est quasiment équivalente à l’évolution du pH à 20°C, alors que pour le débit le plus faible, la 

température commence à avoir un impact. De ce fait, lorsque les débits sont importants, la 

différence pour l’évolution du pH est moins visible que lorsque les débits sont plus faibles. Le 

forçage du dégazage est donc un facteur de contrôle des réactions plus important que la 

température.

Toutefois, ce qui est observé ici est que la calcite peut tout de même précipiter à faible pH 

(inférieur à 6, Figure 11-31 A). C’est donc HCOs' qui va s’apparier au Ca2+ pour former de la 

calcite car la concentration de COa2’ est trop peu élevée pour fournir une quantité de calcite 

suffisamment importante. Cette théorie est en accord avec celle développée par Zeebe en 1999. 

En effet, lorsque la calcite précipite, elle incorpore les trois espèces de carbone inorganique en 

proportions différentes en fonction du pH, espèces qui vont perdre leurs protons pour pouvoir 

former la calcite à partir de nueléi de calcite restés en solution.

II.5.2.1 Effets sur le taux de précipitation

L’indice de saturation initial étant supposé être proche de 0 dans tous les cas, seule la vitesse de 

dégazage va impacter le taux de précipitation de la calcite, pour une même température.

La précipitation débute à un temps différent mais aussi à un pH différent en fonction du débit 

d’azote injecté et de la température. Ce temps de précipitation et ce pH ont été déterminés 

« visuellement », c’est-à-dire lorsque les premiers cristaux de calcite se sont formés dans le 

réservoir (Figure 11-31 A). Toutefois, pour affiner ces paramètres et l’indice de saturation, nous 

avons calé une équation de dégazage (cf. II-2 et II-3) à l’aide du logiciel PHREEQC. Nous avons 

choisi ce modèle car, comme nous l’avons vu dans les parties II-3 et II-4, il est tout à fait 

pertinent pour modéliser un dégazage, quelle que soit la chimie initiale de la solution. Ce modèle 

nous a donc permis de définir une valeur de précipitation au moment où les deux courbes -celle 

du pH mesuré et celle du pH calculé- se séparent (Figure II-31 B).
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Pour faire cette modélisation, une eau saturée vis-à-vis de la calcite a été simulée avec du calcium 

initialement en solution. Ensuite, du CO2 gazeux a été ajouté à une pression de 2 atm, qui est la 

pression à laquelle le CO2 a été injecté (Annexe 3). Vu que le pH est légèrement différent au 

début de chaque expérience, la quantité de CO2 en solution a été ajustée.

6.:

6

5.9

5.8

5.7

5.6

5.5

5.4

I

à

♦

A

20 40 60 80 100

D ébit d 'azote (m l.m in '1)

■  20°C 

♦0°C  

A, modèle

120

7.5 -

250

Temps (m in)

Mesures

PHREEQC

■ m l.m in '1

F igure 11-31 A . pH de  p ré c ip ita t io n  en  fo n c tio n  des d é b its  d 'a z o te  e t p o u r  ies de u x  te m p é ra tu re s . B. Caiage des é q u a tio n s  de 
dégazage su r ie  d é b u t des pH  m esu ré  p o u r t ro is  d é b its  d if fé re n ts  (en  m l.m in '1).
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Nous avons ensuite calé cette courbe, et, pour que les évolutions du pH en fonction du temps 

(modélisées et mesurées) correspondent, comme lors de l’expérience de dégazage, nous avons 

ajusté la constante k.

Ce qui ressort de cette modélisation, c’est que les temps à partir desquels la calcite commence à 

précipiter ainsi que les pH de précipitation sont différents. Plus le débit va être faible et plus le 

pH de précipitation va être bas. Ces pH varient entre 5,8 et 5,4 et ils sont plus faibles pour les 

faibles températures. Ces pH définis sont proches des pH définis visuellement, lors de 

l’expérience. Les IS de précipitation sont également relativement importants (entre 0,96 et 0,84 ; 

Tableau II-5), le dégazage forcé entraînant une précipitation précoce. De plus, il n’y a pas 

d’inhibiteurs présents dans la solution.

Par la suite, le modèle de précipitation défini par Plummer en 1978 (Figure 11-32) a été ajouté au 

modèle de dégazage (Partie II-2). Selon Zhang and Dawe (1998), il est possible de modéliser la 

cinétique de précipitation de la calcite avec uniquement l’évolution du pH. Leur modélisation a 

donné des résultats satisfaisants sur leurs données, tout comme ceux obtenus ici.

Débit d ’azote k(m 3.s'1) AN (cm-') IS de

précipitation

Taux de 

précipitation

100 3,4.10'5 22 0,96 2,1.lO'6

73,4 2,0.10'5 8 0,92 1,4.lO'6

50 1,7.10'5 6,5 0,87 1,3.lO'6

40 1,5.lO'5 5 0,86 1,1.lO'6

28 1,1.lO'5 3 0,84 7,8. lO'7

T ab leau 11-5 D onnées des p a ra m è tre s  de  calage des m odè les  de  dégazage e t d e  p ré c ip ita t io n , e t  ca lcu l des ta u x  de 

p ré c ip ita t io n  à p a r t ir  d e  ces m odè les .

En modifiant le rapport A/Y et l’indice de saturation (défini avec le modèle de dégazage) à partir 

duquel la calcite commence à précipiter, nous arrivons à modéliser l’évolution du pH. Cela donne
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des valeurs de k et de rapports A/V différentes en fonction de la vitesse de dégazage (Tableau II- 

5). Plus le débit est faible et plus les facteurs k et AfV sont faibles, donc plus la surface d’échange 

est faible (car moins d’azote est injecté).

L’indice de saturation du début de la précipitation, déterminé à l’aide des équations de dégazage 

en fonction du pH de précipitation, va également diminuer légèrement, entre 0,96 et 0,84 pour 

les débits de 100 ml.mn’1 (le plus important) et de 28 ml.mn"1 (débit minimal) respectivement 

(Tableau II-5). Cela donne une relation linéaire. Cet indice de saturation diminue car le 

changement de spéciation, i.e. la production d’ions HC03-, se fait plus lentement pour un 

dégazage plus faible. La précipitation a ainsi le temps de se mettre en place avant.

Temps (m in)

-  m l.m in -1

Figure 11-32 Calage des m od è le s  PHREEQC (dégazage + p ré c ip ita t io n )  su r les va le u rs  de  pH en  fo n c tio n  du  te m p s .

Le poids de la calcite précipitée pendant ces expérimentations varie très peu, mais l’incertitude 

sur les mesures de pesée reste importante. En effet, au vu de la faible quantité de calcite récoltée 

et du fait que des pertes au cours de la filtration sont fortement probables (la perte étant estimé à 

10-20% en moyerme), ce poids n’est qu’une indication et ne permet pas de faire des 

quantifications précises. Ces poids sont compris entre 20 et 30 mg, et ils sont en moyeime plus 

faibles pour les basses températures. Cette quantité ne va pas uniquement dépendre de la vitesse
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de dégazage mais aussi de la quantité de calcium initiale en solution et du temps de manipulation. 

C’est pour cette raison qu’il nous faut raisoimer en termes de taux de précipitation.

Lorsque nous calculons des taux de précipitation avec les résultats obtenus grâce au modèle de 

Plummer (1978) sur la base de l’Equation 11-32 (qui correspond à la variation de la concentration 

de calcium en fonction du temps total de l’expérience), nous voyons que celui-ci décroit avec le 

débit d’azote qui diminue.

E quation  11-32

Cclq Cciÿ
R =

t im e

Nous déterminons donc un taux de précipitation moyen à l’échelle de l’expérience entière, taux 

de précipitation qui n’est pas constant du début à la fin. En effet, celui-ci est dépendant du pH, de 

l’indice de saturation ainsi que de la force ionique (Zuddas and Mucci, 1998). Sachant que tous 

ces paramètres varient au cours du temps, le taux de précipitation va varier. Ce taux de 

précipitation moyen permet tout de même de déterminer l’effet de la vitesse de dégazage.

O
E,
cO

>0J
k .
O.01

T 3

X
3
ni

2.E-06 -, 6.E-04 1

2.E-06 -
5.E-04 -

2.E-06 - y = -5E-06X -H 0.0006
2 5.E-04 -

l.E-06 - 4.E-04 -
l.E-06 - 4.E-04 -y = lE-OSx + 5E-07

~ 3.E-04 -l.E-06 -
D. 3.E-04 -

8.E-07 -
2.E-04 -

6.E-07 - 2.E-04 -
l.E-044.E-07

100.0 150.0150.0100.0

Figure 11-33 A . E vo lu tio n  d u  ta u x  de  p ré c ip ita t io n  to ta l.  B. E vo lu tio n  d u  ta u x  de  p ré c ip ita t io n  p o n d é ré  p a r les va le u rs  de
surface  d 'échange  d é fin ie  p a r le  m od è le  de  P lum m er.
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Les taux de précipitation calculés avec le modèle de Plummer (1978) calculé sous PHREEQC 

sont supérieurs aux taux de précipitation calculés avec la valeur de Ca2+ mesurée sur le solide 

(correspond à la quantité de solide précipité). Les valeurs obtenues sont respectivement du débit 

le plus important au plus faible: 4,2.10'7, 2,5.10'7, 2,4.10'7, 1,53.10'7, 1,1.lO'7 mol.s'1 (Annexe 4). 

Cette évolution du taux de précipitation peut s’expliquer avec la perte de calcite au moment de la 

filtration, mais également avec le fait que la chimie initiale décrite dans le modèle n’était pas la 

même que celle des expérimentations. Cette deuxième hypothèse est basée sur le fait que l’indice 

de saturation était probablement légèrement inférieur à 0 (valeur qui a été utilisée dans le modèle 

pour recalculer la chimie initiale), ce qui a pu diminuer la quantité de calcium en solution. Ceci 

montre que ces valeurs de taux de précipitation restent des sorties d’un modèle théorique et sont 

donc à prendre avec précaution. La validation de ces évolutions pourrait passer par la mesure de 

la quantité de calcium initiale en solution.

Lorsque la valeur de taux de précipitation est ramenée à la surface spécifique (déterminée avec la 

valeur de A/V avec V= 500mL), il diminue quand le débit augmente (Figure 11-33 B). 

L’augmentation de la surface d’échange favorise donc plutôt le dégazage que la vitesse de 

précipitation. C’est ce qui est observé avec le rapport k/(AA^) qui augmente au fur et à mesure 

que le débit d’azote diminue, ce qui signifie que la précipitation est de plus en plus minoritaire 

face au dégazage. De plus, le temps d’échange entre les bulles d’azote et les cristaux de calcite 

qui se sont formés va faire que la précipitation augmente avec le débit qui diminue.

II.5.3 Effet de la tem pérature

Les expériences ont été effectuées à 0°C et à 20°C (Tableau II-6, Figure 11-30). Pour chacune des 

températures, le pH évolue de la même façon pour les débits importants mais force est de 

constater que son évolution est plus lente à basse température et pour les débits plus faibles.

A faible température, le CO2 est plus soluble dans l’eau, ce qui va réduire d’autant le processus 

de dégazage. En effet, le dégazage qui dépend de la constante de Henry, va être fonction de la 

température : plus la température décroit, plus la constante diminue et plus le dégazage est faible.

Si l’on compare les valeurs déterminées à 20°C à celles définies à basse température, et ceci pour 

un même débit, les valeurs de la constante k sont proches tandis que les valeurs du rapport AfV
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sont bien plus faibles, tout comme les valeurs du taux de précipitation (Tableau II-6). Le taux de 

précipitation va donc être plus faible et l’indice de saturation auquel la calcite commence à 

précipiter est plus important. Ceci s’explique par le fait que, la calcite étant plus soluble dans 

l’eau à faible température, il faut plus d’énergie pour que les cristaux de calcite se forment.

Les variations de température vont donc impacter la précipitation et non le dégazage. Comme 

cela a été vu dans la partie théorique (partie II. 1), les variations de température n’impactent que 

très peu le dégazage, contrairement à la précipitation. La température a principalement un effet 

sur la surface d’échange au moment de la précipitation: une décroissance de la température va 

provoquer ime diminution de la surface d’échange, ce qui entraîne une diminution du taux de 

précipitation, la nucléation se produisant dans un espace amoindri. A cela doivent s’ajouter les 

constantes de réaction qui diminuent lorsque la température diminue.

1 Débit d’azote Température k  (m^.s'1) 

(°C)

À/V (m 1) IS de Taux de

précipitation précipitation

(mol.s1)

100 20 3,4.lO'3 22 0,96 2,1.lO-'1

73,4 20 2,0.10'5 8 0,92 l,4.10’é

50 20 1,7.10'5 6,5 0,87 1,3.lO"6

100 2 3,5.lO'5 8,5 0,92 1,3.lO'6

73,4 2 2,2.10'5 7 0,9 1,1.lO'6

50 2 1,3.lO'5 2,5 0,8 5,6.10'7

T ab leau 11-6 P a ram è tres  de  calage des m odè les  de  dégazage e t de  P lu m m er. C om para ison  des d e u x  te m p é ra tu re s  

d 'e x p é r im e n ta tio n .

L’évolution temporelle de la dépendance de la précipitation de la calcite avec la quantité de 

calcium initiale et la température, peut être reliée à ime évolution temporelle de calcium dans la 

solution, qui peut être exprimée par une exponentielle décroissante (Buhmann and Dreybrodt 

1985b ; Equation 11-33).
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E qua tion  11-33

[Ca2+](t) = [Ca2+]eq + ([Ca2+]o — [Ca2+]eq) x e Jr

où [Ca2+]eq représente la eoncentration du calcium à l’équilibre et [Ca2+]o la concentration 

initiale en mol.l'1 ; [Ca2+]eq dépend de la pC02 et des constantes de réaction qui sont thermo

dépendantes ; T correspond au temps de conversion entre HCOa' et le CO2, qui est la réaction 

limitante. Le paramètre t peut être exprimé comme étant égal à T  = ^ où d est l’épaisseur de la 

colotme d’eau et a, une constante cinétique en cm.s'1. Cette constante représente le facteur de 

proportionnalité entre le taux de précipitation de la calcite et la quantité de Ca2+ disponible. Elle 

dépend de la température.

La constante cinétique « a » va être plus faible à basse température (Baker et al., 1998). Plus cette 

réaction de précipitation va être rapide et plus x va être faible donc plus la quantité de calcite qui 

va précipiter va être grande. De plus, à faible température, le paramètre x va être plus important 

(Baker et al. 1998), ce qui induit une réduction de la quantité de calcite qui précipite. Cet effet est 

dû au fait qu’à faible température, les réactions sont ralenties et que la solubilité de la calcite est 

plus forte. Ainsi, pour un même pH, la quantité de calcite qui aura précipité sera donc plus faible 

dans le cas de faibles températures et de fortes vitesses de dégazage.

F igure 11-34 Systèm e ca lco -ca rb o n iqu e  en  fo n c t io n  de  la te m p é ra tu re  (ligne  p o in t illé e  = fa ib le  te m p é ra tu re ). Les flèches no ires  
c o rre s p o n d e n t aux  changem en ts  de  l'espèce  m a jo r ita ire  en  s o lu tio n .
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Pour finir, la spéciation des espèces de carbone est différente en fonction de la température 

(Figure 11-34). Le changement de l’espèce majoritaire en solution se fait à un pH plus important à 

basse température. De ce fait, l’indice de saturation à partir duquel la calcite va précipiter sera 

atteint à un pH plus important.

II.5.4 Effet de l'indice de saturation initiai-Expérience sans dégazage

Pour cette expérience sans dégazage, puisque la quantité de calcium n’est pas restée constante au 

cours de l’injection, le taux de précipitation a varié au cours du temps. En effet, PIS a varié alors 

que le pH est resté constant grâce au tampon utilisé ( N H 4 C I) .  La diminution de l’alcalinité est 

uniquement due à la précipitation.

Nous avons calculé (i) un indice de saturation avant l’ajout de CaCla et (ii) après ajout de CaCb, 

un indice de saturation en additionnant les quantités de calcium dans les deux réservoirs. Pour 

finir, nous avons également calculé PIS final, à l’aide des concentrations mesurées, ce qui nous a 

permis de déterminer la quantité de CaCOa qui a précipitée et celle qui n’a pas précipitée 

(Tableau II-7).

Malgré que l’indice de saturation soit resté relativement élevé à la fin d’expérimentation (entre 

0.8 et 1.6), il a cependant diminué au fur et à mesure de la réaction, ce qui prouve que la 

précipitation a eu lieu. L’augmentation du temps d’expérience pourrait permettre la précipitation 

de la majeure partie de la calcite.

jp H IS initial avec somme 

des deux réservoirs

IS après 

précipitation

Quantité de calcite 

mesurée (mg)

Quantité de calcite 

PHREEQC (mg)

8,9 1,80 0,85 55 60

8,7 2,0 1,50 21,2 30

8,7 2,1 1,48 72,4 100

8,7 2,25 1,60 110 130

Tab leau  11-7 R ésu lta ts  des Ind ices de  s a tu ra tio n  ca lcu lés sous PHREEQC e t de  la q u a n tité  de  ca lc ite  m esurée .
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Toutefois, d’après Gebrehiwet et al. (2012), l’ajout trop important de calcium devient limitant et 

fait diminuer le taux de préeipitation. C’est aussi ce que montre Wolthers et al. (2012) avec un 

taux de précipitation dépendant du rapport aC0327aCa2+ . Le taux de préeipitation varie en 

suivant une gaussienne centrée autour d’une valeur du rapport aC0327aCa2+ pourlaquelle la 

précipitation est maximale De ce fait, quand la quantité de Ca2+ va être très importante par 

rapport à la concentration en ions carbonate, le taux de précipitation va en être d’autant plus 

diminué.

Les ratios obtenus en fin d’expérience sont compris entre 4.10’4 et I.IO'3, ce qui selon Wolthers et 

al. (2011) donne un faible taux de précipitation.

Enfin, il y a ime relation entre la quantité de calcite qui a précipité et l’indice de saturation initial 

(Tableau II-7). Plus l’indice de saturation va être important et plus la quantité de calcite 

précipitée va l’être également, en relation avec l’augmentation du calcium et des ions 

bicarbonates en solution.

Nucléation
homogèneNucléation

hétérogène

Phase
métastable

Sous-saturatiorr

F igure 11-35 E vo lu tio n  de  la n u c lé a tio n  de  la ca lc ite  en  fo n c tio n  des c o n ce n tra tio n s  en  Ca2* e t C 0 32'  e t  d o n c  de  la s a tu ra tio n .

Cependant, nous voyons que, pour l’expérience avec le plus faible IS, la quantité de calcite qui a 

précipité est plus importante. Ceci peut être expliqué par le fait que le pH était plus important au
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moment de l’expérience. En effet, comme nous l’avons vu dans les modèles réalisés sous 

PHREEQC, le pH initial impacte la quantité de calcite qui va précipiter avec l’augmentation des 

ions CO32' en solution. Les taux de précipitation calculés (PHREEQC) sont alors proches des 

quantités mesurées, aux pertes de filtration près.

L’indice de saturation important va augmenter la vitesse de précipitation. Cependant, si la 

solution est très sursaturée, une nucléation homogène va se produire, ce qui signifie que les 

cristaux de calcite émergent de la solution elle-même. A l’inverse, si le SI initial est faible (en 

dessous la limite de la précipitation homogène de la calcite), une quantité plus faible de calcite va 

précipiter au début de l’expérimentation.

Le degré de saturation a aussi un effet significatif sur les processus de cristallisation (Figure 

11-35). La cristallisation de la calcite commence pas à pas avec la formation d'un germe de cristal 

ou nucléus (Gebauer et al., 2008). Par la suite, la croissance cristalline peut se produire. La Figure 

11-35 basée sur les travaux Nielsen and Toft (1984), représente les différents régimes de 

saturation en association avec les mécanismes de croissance des cristaux.

En regard de nos résultats, puisque les indices de saturation lors des expériences avec dégazage 

sont faibles, la nucléation n’était pas homogène. Cependant, lors des expériences sans dégazage, 

les indices de saturation étaient plus importants, indiquant le début de formation de cristaux de 

calcite.

11.5.5 Evolution de la composition isotopique.

Dans cette partie, vont être présentés les résultats des isotopes stables pour les trois types 

d’expériences sur la calcite et pour la solution. Pour cela, l’impact de la vitesse de dégazage sur 

ces deux isotopes (oxygène 18 et carbone 13) sera étudié et les facteurs de fractionnement 

associés à ces isotopes seront calculés pour les différentes expériences.

11.5.5.1 Oxygène 18 de l’eau

Lors des expériences avec dégazage, alors qu’il devrait y avoir un fractioimement au moment du 

dégazage et de la précipitation, aucune évolution du ô180  de l’eau n’est observée en fonction du 

débit. En effet, comme il a été vu précédemment, cette rééquilibration est très lente (Beck et al..
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2005b; Uchikawa and Zeebe, 2012), de l’ordre de l’heure à la journée, tandis que les expériences 

où le dégazage et la précipitation ont lieux ne durent que 200 minutes au maximum. Cet équilibre 

n’a donc pas le temps de s’établir. De plus, le temps d’équilibration augmente à faible 

température.

Dans le cas des expérimentations à basse température, les signatures isotopiques de 618Oh2o sont 

équivalentes à celles à 2 0 ° C  (en moyeime à 2 0 ° C ,  6 18O h 2 o  =  -8 ,0 6 % o  et à 2 ° C  6 1 8O h 2 o  =  - 

8,057oo).

Il a aussi été observé une légère différence de 0,3%o entre les valeurs en oxygène 18 initiales de 

l’eau et les valeurs finales. Au vu des temps de rééquilibration importants, la teneur en 180  

mesurée initialement devrait être équivalente la teneur finale. Cette différence peut être due à un 

biais analytique (proche de 0,3%o) du fait de la quantité de CO2 très importante et qu’il n’a pas été 

totalement dégazé.

11.5.5.2 Le carbone 13 du CID

Le CID possède une signature isotopique en 13C plus appauvrie lors du dégazage à faible débit, 

comparé au dégazage à fort débit. Pour une forte vitesse de dégazage, le facteur de 

fractionnement au moment de la précipitation va être moins significatif. C’est le fractionnement 

au moment du dégazage qui est majoritaire. En revanche, pour des faibles vitesses de dégazage 

(temps total expérimental supérieur à 50 ml.min1), l’influence du fractionnement lié à la 

précipitation de calcite augmente (Figure 11-36), d’où un 6 13CCid appauvri. Le même effet est 

observé pour les faibles températures, excepté le point le plus enrichi. Ce point pourrait 

correspondre à une erreur analytique mais cette valeur n’a pas pu être vérifiée du fait de la 

complexité de duplication de l’expérimentation et de sa mesure.

Comme cela a été vu dans la partie II-2, les fractions de carbone qui s’incorporent à la calcite et 

celles qui se transforment en C02(g) vont être différentes en fonction de la différence entre taux de 

précipitation et taux de dégazage. Plus le dégazage va être important, plus la fraction de carbone 

constituant le CO2 va l’être.

Selon l’hypothèse que l’évolution du carbone 13 du CID va suivre une distillation de Rayleigh, 

cette évolution va dépendre des fractions de carbone qui partent dans la calcite et dans le CO2
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respectivement. Dans les études de Scholz et al. (2009a), Polag (2012) et Dreybrodt (2008), 

l’approximation est faite que ces fractions se répartissent pour moitié dans chaque réservoir. 

Cette approximation peut être faite uniquement dans certaines conditions, et pour un taux de 

précipitation constant. Elle n’est donc pas toujours valide.

13 13

5 C = a  +6 C
CaC03 TDIC

Appauvrissement
Enrichissement

13 13
6 C = a  +6 C

C02 n TDIC

-6

❖  T ° C =  2 0 ° C

e  rc=2°c

6 0  8 0

Débit d'azote (ml.min'1)
120

Figure 11-36 E vo lu tio n  d e  6 13C du  CID f in a l en  fo n c tio n  d u  d é b it d 'a z o te . La flè ch e  rep ré se n te  les te m p s  de  ré a c tio n  c ro issants

Les évolutions en distillation de Rayleigh vont être légèrement différentes car les fractions de 

carbone intégrées dans le CO2 en comparaison à celles intégrées dans la calcite vont varier en 

fonction de la vitesse de dégazage. Ces évolutions seront différentes même si les facteurs de 

fractionnement cinétiques sont équivalents ear les pH sur lesquels nous travaillons sont 

équivalents. Donc, pour un fort débit, l’influence du fractionnement avec le CO2 va être plus 

importante que celle avec la calcite, ce qui est cohérent avec les valeurs trouvées ici.

II.5.5.3 Fractionnement ClD-calcite (carbone 13). 

Expérience avec dégazage
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D’après les calculs des facteurs de fractionnement entre le CID et la calcite, ceux-ci sont 

fortement négatifs (entre -18 et -4 ,2% o , à 20°C et entre -5 ,4  et -2 ,1 4 % o  à 2°C ; Annexe 4 ) . De 

plus, ces facteurs sont plus élevés pour les basses températures que ceux déterminés à 20°C car 

les vitesses de réaction sont plus faibles à basse température, et de ce fait, l’effet cinétique est 

moins important.

La signature isotopique de la calcite récoltée est donc plus appauvrie que celle du CID (Romanek 

et al., 1991). Si la calcite est plus appauvrie, c’est qu’elle a réagi avec une phase plus appauvrie 

que le CID obtenu au final.

Le facteur de fractionnement CID-calcite dépend du pH et de la quantité relative de chaque 

espèce de carbone en solution. Selon Romanek et coauteurs (1 9 9 1 ) ,  le C 02 est beaucoup plus 

appauvri que la calcite (environ 10% o) mais aussi que les bicarbonates (9% o). La calcite réagit 

donc probablement avec le C 02 gazeux ou le C 02 aqueux. Cependant, ce fractionnement semble 

être dépendant de la température. En effet, plus la température est importante et plus le 

fractionnement est important, appauvrissant encore plus la signature isotopique de la calcite et 

alors qu’aucun effet de la température n’est visible sur le CID. Cette conclusion est confortée par 

de nombreuses études qui montrent qu’il n’y a pas d’effet de température (Jimènez-Lopez et al., 

2 0 0 1 ; Romanek et al., 1 9 9 1 ) . De même, il n’y a aucune relation avec le taux de précipitation, 

donc pas d’effet cinétique sur le fractionnement du carbone 13. Si

Si nous nous référons à la valeur du facteur d’enrichissement CID-calcite obtenue avec la Badoit, 

nous obtenons une valeur égale à 2.37, valeur proche du facteur de fractionnement entre les ions 

HC03' et la calcite déterminé par Deines en 1974. Sachant que le pH de précipitation se situe 

autour de 8 (contrairement autres expériences où il est inférieur à 6), cette valeur obtenue 

correspond à la logique décrite.

Expérience sans dégazage

Les facteurs de fractionnement calculés sont compris entre 4 .6% o et 3.9% o (Annexe 4 ) .  La valeur 

la plus importante est tout de même obtenue pour l’expérience à pH=8,9, ce qui confirme l’effet 

du pH sur ces facteurs de fractionnement. Aucune relation n’est observée entre ces facteurs et les 

différences d’IS. En raison de la faible quantité de points analytiques, nous n’avons pu décrire 

aucune évolution.



Chapitre 2 143

Au vu des pH, nous pouvons considérer que le CID est équivalent à H C03'. Ces facteurs de 

fractionnement sont légèrement supérieurs à celui déterminé par Deines en 1974 (2 % o ), et au- 

dessus de celui déterminé par Romanek et al. (1991) qui est de - l% o . Cependant, les facteurs que 

nous avons obtenus sont plus proches d’un facteur de fractionnement aragonite-HCOs" qui est 

égal en moyenne à 3%o (Romanek et al., 1991) C’est peut-être de l’aragonite qui précipite ici.

Comme pour le dégazage, le facteur de fractioimement du carbone 13 entre le CID et la calcite 

est donc bien dépendant du pH. Plus le pH est faible et plus le facteur de fractionnement CID- 

calcite va l’être aussi car il dépend de la quantité relative de chaque espèce en solution. Ce sont 

les facteurs de fractionnement de chaque espèce de carbone avec la calcite qui vont être constant 

à une température donnée.

11.5.5.4 Fractionnement oxygène 18.

L’ensemble des facteurs de fractioimement calculés pour les expériences de dégazage à 2 0 ° C  sont 

bien inférieurs aux valeurs d’équilibre. Ces facteurs de fractionnement calculés sont compris 

entre 2 0 ,2  et 24 ,4% o. Ces dernières valeurs sont proches de celles mesurées par Watkins et al. 

(2 0 1 4 )  lors de ces expérimentations cinétiques (entre 16 et 23% o).

" 23 -

D é b it  d 'a z o te  ( m l /m in )

F igure 11-37 R e ia tion  103in a  ca|dte.eaU avec ia  v itesse  de  dégazage.

D’autre part, pour les faibles températures (2°C), ces facteurs sont supérieurs à ceux déterminés à 

20°C, ce qui est une évolution cohérente. Le fait que le facteur de fractionnement soit plus
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important pour les faibles températures montrent bien que les réaetions vont être plus lentes, et 

que le réseau cristallin de la calcite va donc avoir le temps de faire une sélection des isotopes les 

plus lourds. L’équilibre va alors commencer à se mettre en place.

Pour l’oxygène 18 et contrairement à ce que nous observons avec le carbone 13, il y a une 

relation linéaire entre la vitesse de dégazage -et donc le taux de précipitation- et le facteur de 

fractionnement (Figure 11-37), et ce pour les deux températures. Cette relation est en accord avec 

les observations de Dietzel (2009) et Tang et coauteurs (2008).

Les facteurs de fractionnement déterminés lors des expériences sans dégazage sont supérieurs à 

ceux déterminés avec l’expérience de dégazage (2 6 ,1 7 % o , 2 6 ,1 9 % o  et 2 6 ,4 % o ), avec aucun effet de 

la variation d’IS.

Pour l’eau de Badoit, pour laquelle (i) la précipitation est également très rapide et (ii) l’indice de 

saturation auquel débute la précipitation est important (1 .5 ) ,  le facteur de fractionnement est de 

29 .8% o , soit supérieur de plus de 5% o  aux valeurs citées précédemment, se rapprochant ainsi de la 

valeur déterminée par Kim et O’Neil (1 9 9 7 )  qui est de 29 ,7% o.

1 Coplen 2007

A  Expériences

X  ExpériencesZ

X  B ado it

Sans dégazage
Vitesse de dégazage 

décroissante Vitesse de dégazage 
décroissante

T e m p é ra tu re  (°C)

F igure 11-38 F ra c tio n n e m e n t is o to p iq u e  d e  l'o xyg è n e  18 e n tre  l'eau  e t la ca lc ite . Les lignes c o rre s p o n d e n t aux  d ro ite s  
d 'é q u ilib re  d é fin ie s  p a r C op len  e n  2007 (ligne  rouge ) e t  K im  e t O 'N e il en  1997 (ligne  b leue).
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Ces facteurs de fractionnement entre l’eau et la calcite ont donc été comparés aux droites de 

Coplen (définie en 2007) et Kim et O’Neil (définie en 1997), déterminées respectivement in situ 

et expérimentalement (Figure 11-38).

Sur cette figure (Figure 11-38), deux effets sont observés en relation avec l’indice de saturation et 

avec le dégazage important qui provoque un effet cinétique.

(i) Une solution qui est sursaturée va avoir tendance à favoriser la réaction qui va dans le sens 

de la précipitation et non dans le sens de la dissolution ; ceci va impliquer un décalage 

encore plus important du fractioimement isotopique vers un fractioimement cinétique.

(ii) Dans le cas des expériences avec dégazage forcé, la précipitation et le dégazage sont très 

rapides; l’équilibre entre l’oxygène 18 de l’eau et les espèces de carbone en solution est 

donc loin d’être atteint. Le dégazage important de CO2 rompt l’équilibre entre H2O, HCOs", 

COs2' et H2CO3. En effet, la composition isotopique du solide étant contrôlée par le flux net 

d’isotopes lourds et légers de la solution à la phase solide (DePaolo, 2011; Nielsen et al., 

2013), le ratio de 180 /160  dans la calcite va dépendre du taux de C160 160 180 2~ et 

HC160 160 180  VS le taux de C16032_ et HC1603‘ incorporé au niveau des sites vacants.

Les échanges isotopiques entre HC03' et C032' affectent donc partiellement le fractionnement 

entre la phase solide et la phase liquide et ceci, pendant la croissance de la calcite tout comme le 

fractioimement cinétique (Dietzel et al., 2009). Ainsi, la précipitation de la calcite ne se fait pas à 

l’équilibre isotopique. Toutefois, plus le temps de résidence de HC03’ dans l’eau sera grand et 

plus la précipitation tendra vers l’équilibre.
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11.6 Conclusion

Les premiers modèles ont permis de déterminer quels étaient les principaux facteurs responsables 

de la précipitation des carbonates. Pour faire ces modèles, deux équations ont été utilisées : (i) 

une équation décrivant le dégazage, et (ii) une équation décrivant la précipitation.

Concernant le dégazage seul (i.e. sans précipitation), les principales variables étaient la constante 

de réaction (qui contrôle la vitesse de dégazage), la température et la composition initiale de la 

solution. Ces modèles ont permis de déterminer que les évolutions du pH et du CID n’étaient pas 

très sensibles à la température. De plus, la vitesse de dégazage n’a pas d’impact sur l’évolution 

du système calco-carbonique. Seule la chimie initiale ou finale de la solution va contrôler 

l’évolution de ces réactions et la rééquilibration entre les trois espèces de carbone. Ces 

observations ont été confirmées par les expériences en laboratoire réalisées à différents pH. Ces 

expériences ont aussi permis de caractériser la constante cinétique k, qui correspond au rapport 

du coefficient de diffusion du CO2 dans l’eau sur la surface d’échange. Cette dernière correspond 

à l’échange entre les bulles d’azote et les bulles de CO2 et dépend de la force ionique.

D’un point de vue isotopique, au vu des temps d’équilibration longs (Zeebe, 1999), l’équilibre 

n’est pas atteint. Cependant, il est possible de modéliser l’évolution du carbone 13 du CID à 

l’aide d’ime équation de type distillation de Rayleigh, avec un facteur de fractionnement 

cinétique.

Ces expériences ont aussi mis en évidence que le CO2 aqueux contrôlait les échanges avec 

l’atmosphère. Ces conclusions sont également valables pour des eaux plus minéralisées, dont la 

composition chimique est proche de celle des eaux de la source de l’Ours (i.e. eaux de Badoit).

Ces expérimentations sont une première approche pour comprendre les liens entre pH, vitesse de 

dégazage, évolution du système calco-carbonique et fractioimement isotopique. Cependant, il 

faudrait, pour confirmer l’effet de la température, en réaliser à faibles températures. De plus, pour 

confirmer l’effet du pH, il faudrait reprendre cette expérience pour un pH où COs2' est 

majoritaire.
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A la suite, des expériences avec un dégazage forcé, incluant la précipitation, ainsi que d’autres 

expérimentations, sans dégazage mais avec précipitation, ont été réalisées.

Pour le premier type d’expérience, des modèles de dégazage comme ceux réalisés précédemment 

ont permis de déterminer le pH de précipitation, qui est de plus en plus faible avec la vitesse de 

précipitation. A ce modèle a été ajouté le modèle de précipitation, modèle qui a été calé en 

modifiant le paramètre AfV, correspondant dans ce cas-là à une surface d’échange entre les bulles 

d’azote, le solide et la solution. Cette surface d’échange diminue lorsque le débit d’azote injecté 

décroit. Avec ces modèles, des taux de précipitations ont été déterminés et ne correspondent pas à 

ceux déterminés avec les concentrations en Ca2+ du solide mesurées.

Concernant les expériences sans dégazage, nous avons prouvé que l’indice de saturation initial va 

contrôler la quantité de calcite qui va précipiter. Plus l’indice de saturation initial est important et 

plus la quantité de calcite précipitée l’est aussi.

La température a également un impact à la fois sur la quantité de calcite qui précipite et la surface 

d’échange au moment de la précipitation.

D’un point de vue isotopique, le carbone 13 du CID évolue en fonction de la fraction de carbone 

formant du CO2 et de celle formant de la calcite. L’oxygène 18 de l’eau ne varie ni en fonction 

des différentes vitesses de dégazage ni de la température, ce qui reste logique vu le nombre de 

mole d’eau par rapport au nombre de mole de CID. Il n’y a donc pas d’équilibre entre le CO2 et 

l’eau.

Le facteur de fractioimement du carbone 13 entre le CID et la calcite va être principalement 

contrôlé par le pH plus que par la cinétique et la température. Ceci est clairement mis en évidence 

par les différences importantes de résultats entre les expériences réalisées à différents pH. 

Concernant le fractionnement de l’oxygène 18 entre la calcite et l’eau, il y a un effet du taux de 

précipitation (et principalement de la vitesse de dégazage) auquel s’ajoute un effet de la 

température. Le pH est nettement moins impactant.

Ces expériences là aussi représentent une première approche essentielle mais toutefois qui reste à 

améliorer. Pour aller plus loin, certaines améliorations sont à considérer :
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pour les expériences de dégazage, il faudrait avoir une idée bien plus précise de la chimie 

initiale, qui permettrait de confirmer l’utilisation du modèle de Plummer (1978). 

pour les expériences sans dégazage, il faudrait injecter le CaCl2 beaucoup plus lentement 

pour avoir un taux de précipitation constant et simplifier l’étude des isotopes.

Le détail des mécanismes d’incorporation de ces isotopes sera diseuté dans le dernier chapitre. 

Les résultats obtenus avec ces expériences seront aussi comparés aux résultats obtenus sur les 

travertins de la source de l’Ours.
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Chapitre 3 :

Mécanismes de précipitation des travertins issus 

de la source de l’Ours : liens avec les conditions

hydro-climatiques.
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Afin de déterminer la nature du lien entre les conditions de précipitation des travertins, 

l’enregistrement chimique/isotopique et les conditions climatiques, les travertins en cours de 

formation doivent être étudiés. Les travertins issus de la source de l’Ours ont été choisis pour 

cette étude. Cette source est située dans le Massif Central français (région d’Auvergne) et plus 

précisément dans la plaine de la Limagne (400 km de Paris), où elle émerge au niveau de la 

plaine alluviale de l’Ailier (Figure III-l). Le contexte géologique et hydrogéologique a déjà été 

défini dans le chapitre 1 mais, dans cette partie, il sera développé et mis en lien avec la chimie de 

la source.
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F igure l l l - l  R e lie f (g é o p o rta il)  de  la source  de  l'O urs .

.1 C ontexte géographique

La plaine de la Limagne constitue une vaste plaine d’effondrement sédimentaire s’élargissant 

vers le Nord. Elle présente une altitude moyenne de 350 m et est parsemée, dans sa partie Nord, 

de buttes d’origine volcanique (plateau de Gergovie, Plateau de Veyre-Monton). Elle est bordée à 

l’Est par les Monts Forez et à l’Ouest par le plateau granitique sur lequel repose la chaîne des
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Puys. Ses sols sont très fertiles et la culture céréalière y est très abondante avec des rendements 

similaires à ceux de la Beauce (www.auvergne.fr).

La source de l’Ours se trouve au niveau de la commune de Joze, à environ 17Km au Nord Est de 

Clermont-Ferrand, dans le département du Puy-de-Dôme. Elle émerge au niveau de la plaine 

alluviale de l’Ailier (affluent le plus important de la Loire, Figure III-2 ) grâce à des failles Nord- 

Sud (Fouillac, 1983; Michard et al., 1976; Négrel et al., 1997). D’une longueur de 420,7 km de 

long, elle prend sa source à la Margeride et coule le long d’un faisceau de failles limitant le horst 

de Coumon à l’Est et la fosse de Clermont à l’Ouest avec un débit moyen de 147 m3/s 

(Mohammed et al., 2014). La plaine alluviale de l'Ailier s'étend dans les Limagnes sur une 

longueur totale de 250 km pour une largeur de 1 à plus de 3 kilomètres. Les alluvions qui la 

constituent, sur une épaisseur de quelques mètres jusqu'à plus de 12 m, contiennent une nappe 

d'eau en relation étroite avec la rivière (Lucazeau et al., 1984).

Allier des plaines

Clermont-Ferrand,

Issoia

Haut Allier

Figure III-2  Bassin ve rs a n t de  l'A ilie r .

http://www.auvergne.fr
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ill.2 Contexte géologique

111.2.1 Histoire géologique du Massif Central

Le Massif Central français se caractérise par la présence de trois contextes géologiques bien 

distincts : (i) un contexte sédimentaire au niveau de la plaine de la Limagne, (ii) un contexte de 

socle granitique fracturé et (iii) un contexte volcanique (Figure III-3). Il est important de détailler, 

dans ce chapitre, la mise en place du Massif Central français car ce sont les différents faciès que 

l’on retrouve dans eette zone qui vont donner cette chimie particulière à la source ainsi que les 

évènements structuraux qui vont contrôler les écoulements de cette source.

111.2.1.1 Episodes Hercynien

Intervenue au Paléozoïque, la structuration de la Chaîne Hercynienne s’est faite en plusieurs 

étapes qui ont permis la mise en place d’un assemblage de roches et de formations différentes. Le 

socle hercynien est principalement composé de formations gneissiques, migmatiques (roche très 

métamorphisée) et de formations volcaniques et volcano-sédimentaires plissées entre lesquelles 

se sont insérés des granitoïdes. Ce faciès du socle eontrôle fortement la chimie que l’on retrouve 

au niveau de la source de l’Ours (Négrel, 2004).

Au Cambrien, se produisent des évènements magmatiques et de distension. Puis, au Silurien, les 

deux domaines océaniques (océan Rhéique au Nord et océan Galice-Massif Central au sud) 

entament leur fermeture. La résorption de ces océans par subduction se termine à la fin du 

Silurien (-420 Ma). Après une période de transition, au Carbonifère, un stade d’obduction puis de 

subduction continentale structure la chaîne et des granités syntectoniques se mettent en place. Il y 

a 320 Ma, l’effondrement gravitaire de la chaîne provoque l’extension tardi-orogénique. Cette 

extension est traduite par l’exhumation de dômes thermiques granito-gneissiques issus de la 

fusion partielle de la croûte en profondeur. Au Permien, l’orogenèse se termine (Gardien, 1990).

111.2.1.2 Histoire post-Hercynienne

La plaine de la Limagne appartient au rift Ouest-européen. Ce rift a été initié à l’Eocène et mis en 

place à l’Oligocène durant la phase d’extension Est-Ouest qui a affecté la plateforme Ouest 

européenne, située en avant de la chaîne alpine. Elle montre une évolution typique de rift passif et 

se caractérise aujourd’hui par une forte subsidence associée à (i) une sédimentation importante (>
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3000 m), (ii) un amincissement crustal important, et (iii) un paysage façonné par le volcanisme, 

dont la mise en plaee aurait débuté au Mioeène (Genter, 2003). Elle est découpée par im réseau 

important de failles orientées NS, NNE-SSW et NE-SW (Figure III-3). Les données de sismique 

réfraction et l'analyse des sondages profonds montrent que le fossé d'effondrement de la Limagne 

est un demi-graben, earactérisé par le fonctionnement d'une faille bordière majeure (la faille de la 

Limagne) et un remplissage dissymétrique des dépôts sédimentaires. Cette faille bordière sépare 

la plaine de la Limagne de la chaîne des Puys et se caraetérise par une dénivellation de plusieurs 

centaines de mètres (gradins tectoniques) et à l’Est par les Monts Forez (Figure III-4). A 

l'approche de la faille de la Limagne, un basculement du socle correspondant à "un roll over" est 

observé, ce qui indique que eette faille bordière est listrique et s'enracine horizontalement en 

profondeur. Au pied de la faille, la croûte est très minee avee une épaisseur de 23,3 km. Le Moho 

s'enfonce ensuite progressivement vers les Monts du Forez où il atteint la profondeur de 28 km 

(Zeyen et al., 1997).
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Figure lt l-3  C arte  g éo log ique  s im p lif ié e  du  M ass if C en tra l (m o d ifié e  d e  C ondom ines a nd  Rihs (2006))
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La plaine de la Limagne est une zone d’anomalie géothermique importante. La faible profondeur 

du Moho peut expliquer, en partie, une augmentation locale des températures (Genter, 2003). Le 

Moho gravimétrique oscille entre 24 et 30 km (Guilbert et al., 1999) et les flux de chaleur 

Importants sont estimés à 80 et 105 mW.m'2 (Lucazeau et al., 1984). La seule radioactivité 

crustale ne peut expliquer ces flux. En effet, la contribution mantellique est évaluée entre 35 

mW.m'2 et 60 mW.m'2 sous l’axe du Rift (Lucazeau et al., 1984) et le reste correspond à de la 

radioactivité.

111.2.1.3 Mise en place de la chaîne des Puys

La chaîne des Puys s'est édifiée sur le horst cristallin du plateau des Dômes - vers 900 m 

d'altitude - séparé de la Limagne sédimentaire à l'Est par la grande faille de la Limagne. Cette 

chaîne des Puys est la dernière manifestation d'une longue histoire volcanique du Massif Central. 

Les périodes d'activité de la chaîne s'échelonnent dans le temps entre 90 000 et 7000 ans ca BP, 

ce qui en fait l'ensemble volcanique le plus jeune de France métropolitaine (Camus, 1975). A la 

Chaîne des Puys au sens strict, comprenant les édifices situés entre le puy de l'Enfer au sud et la 

zone de Beaunit au nord, sur une trentaine de kilomètres, et disposés sur un axe nord sud, se 

rattachent les prolongements et satellites contemporains septentrionaux (Chalard, Gour de 

Tazenat, etc.), occidentaux (vallée de la Sioule et retombée nord des Monts Dore), orientaux 

(région de Clermont) et les quatre volcans méridionaux (Pavin, Montchal, Montcineyre et 

Estivadoux) près de Besse en Chandesse, 30 km plus au sud. Ceux-ci, vieux de 7000 ans 

seulement, reposent sur des laves plus anciennes à la jonction entre le Sancy et le Cézalier et sont 

donc les plus récents de la chaîne (Camus, 1975).
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La chaîne des Puys comprend donc près de quatre-vingt volcans selon une direction méridienne 

de 37 km de long sur 4 km de large. La ligne volcanique n’est pas positioimée au centre du Horst. 

Elle s’est installée à 2 ou 3 km à l’Ouest de l’axe sommital du plateau. La mise en place des 

coulées de lave a été fortement influencée par la topographie anté-volcanique.

III.2.2 Description des faciès

111.2.2.1 Substratum anté-volcanique aux abords de la Chaîne des Puys

La nature du substratum anté-volcanique peut être décrite par l’étude des affleurements 

rencontrés tout autour de la Chaîne des Puys. Les formations anté-hercyniennes sont des gneiss 

quartzo-feldspathiques ou des anatexites représentant le stade le plus intense de la migmatisation 

du gneiss. Les formations hercyniennes sont majoritairement représentées par des granités 

monzonitiques à biotites. Elles constituent la plus grande partie des rebords du plateau cristallin. 

Les données chimiques des formations de socle sont reportées dans le Tableau III-1 (Barbaud, 

1983).

Eléments Pourcentage de poids

SiOi 62,90 58,65

MgO 2,40 3,60

CaO 3,30 4,05

NaiO 3,10 4,10

K2O 3,30 3,05

PiOs 0,15 0,15

Tab leau  l l l - l  G ra n ité  à b io t ite  S yn é n o -d io rite  d 'E nva l. Ana lyses ch im iq ue s  (en  % de  p o ids ) des roches d u  socle  (d 'a p rès  

Barbaud , 1983).

1II.2.2.2 Les Monts Forez

Les monts du Forez se scindent en deux sous-ensembles : Forez Nord et Forez Central. Le Forez 

central est une apophyse septentrionale du dôme du Velay (granités et migmatites), bordé à l’Est
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par son encaissant gneissique. Les sommets sont riches en diorite (Pierre sur Haute), les versants 

en granité à deux micas et les fonds de vallée ou dépressions en granité d’anatexie (Ledru et al., 

2001). Un âge moyen de 370 ± 73 Ma est proposé pour le granité du Forez, les roches 

anatectiques étant rapportées entre 440 et 400 Ma, en accord avec les âges obtenus sur le granité 

du Velay âgé de 385 ± 22 Ma et les migmatites du centre Velay âgées de 477 ± 27 Ma 

(Commère, 1975).

III.2.2.3 La plaine de la Limagne

Sur les Figures III-4 et III-5, les formations sédimentaires affleurent sur une vaste surface. Leur 

faciès passe des calcaires aux marnes ou à des sables argileux et est lié à leur mode de dépôt 

(Aubert et al., 1971).
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F igure III-5  D é ta il des fa d e s  d e  la p la in e  de  la L im agne (G en te r, 2003).

A proximité de la source en particulier et sur la plaine de la Limagne en général, il est possible de 

distinguer trois types de formations, de la plus ancienne à la plus récente (Figure III-5) :

-Complexe détritique : c’est la partie inférieure de l’Oligocène ; ce complexe correspond 

principalement à des sables, des argiles et des arkoses qui peuvent contenir localement des 

conglomérats grossiers. Ces formations occupent essentiellement la moitié Est du territoire, 

constituant en grande partie le bassin versant drainé par le Dore. Ces formations constituent un 

bon réservoir aquifère.
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-Complexe argilo-calcaire : il correspond à la partie supérieure de l’Oligocène et est constitué par 

des alternances de calcaires argileux et de marnes, se terminant au sommet par des calcaires durs. 

Les calcaires présentent quelques possibilités d’être des aquifères, mais le plus souvent de façon 

de façons très localisées.

-Formations alluviales : ces formations se situent essentiellement au Nord de Lezoux, entre les 

vallées de l’Ailier et de la Dore et affleurent au niveau de la source.

III.2.2.4 Volcanisme de la Chaîne des Puys

Trois types de volcanismes sont décrits pour la Chaîne des Puys : strombolien (volcanisme 

effusif, basique), trachytique (explosif, acide) et phréatomagmatique (formations de maars).

Ce dernier type de volcanisme concerne aussi bien les magmas acides que les magmas basiques 

(Boivin et al., 2004).

Du point de vue de la composition chimique, l’analyse du cône strombolien du Puy de Paugnat 

indique que ces matériaux sont principalement composés de silice (Camus, 1975).

A l’échelle de la Chaîne des Puys, la série va du terme basaltique (43 à 48% de Si02), au terme 

trachytique comprenant 53 à 60% de SiOa (Camus, 1975). Les basaltes sont des laves massives, 

noir à gris foncé, caractérisées macroscopiquement par la présence de phénocristaux de 

clinopyroxène et d’olivine. Les leuco-basaltes (48 à 52% de SiOz), appelés également 

labradorites, sont des laves grises, finement bulleuses, toujours riches en plagioclases se 

présentant fréquemment en phénocristaux. Enfin, les trachyandésites sont des laves grises 

criblées de petites bulles irrégulières et dépourvues de phénocristaux.

Les trachytes (60 à 68% de Si02), contrairement aux catégories précédentes, ne constituent 

jamais de coulée dans la Chaîne des Puys. La lave massive est bien cristallisée, souvent légère, de 

toucher rugueux et de couleur claire, blanche à beige. Le Grand Sarcouy et le Puy Chopine en 

sont des manifestations dans la Chaîne des Puys (Baudry and Camus, 1972).

III.3 Contexte hydrogéologique

II1.3.1 Hydrogéologie profonde

L’un des plus grand potentiel réservoir d’eau « douce » de la région est celui que constitue les 

sources carbo-gazeuses qui émergent au niveau de la plaine de la Limagne, dont fait partie la
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source de l’Ours (Fouillac, 1983; Michard et al., 1976; Sanjuan et al., 1988; Stettler, 1977). Ces 

sources carbo-gazeuses ont toutes une origine profonde, dans le socle granitique (Négrel, 2004). 

Elles résultent néanmoins de phénomènes météoritiques mais sont associées à des processus de 

longue durée.

Les eaux de pluie s’infiltrent sur les reliefs bordant les bassins, notamment au niveau de la 

Chaîne des Puys ou sur les zones de socle fracturé ou encore à l’Est au niveau des Monts Forez, 

qui représentent des aires de recharge. Ces eaux circulent dans le socle profond à la fois via les 

fractures et via les zones de faible porosité/perméabilité (pouvant descendre jusqu’à 4 à 5 km de 

profondeur), où elles acquièrent leur température et leur minéralisation (Négrel and Rad, 2010). 

De nombreuses études ont été effectuées par le BRGM, pour caractériser leur potentiel 

géothermique (projet COPGEN). Les eaux remontent à la surface à la faveur des failles normales 

qui affectent le socle, principalement la faille d’Aigueperse. Au moment de leur remontée, elles 

subissent le plus souvent des mélanges avec les nappes superficielles telles que les nappes 

alluviales ou de la nappe Oligocène dans la région étudiée (Négrel et al., 1997), ce qui peut 

modifier leur physico-chimie.

Très riches en éléments dissous lorsqu’elles émergent, ces eaux proviennent de circulations 

profondes. Au cours de ces circulations, la chimie et l’isotopie vont évoluer en raison de la 

dissolution des minéraux et des mélanges avec le CO2 du manteau, mais également en fonction 

des changements de pression favorisant le dégazage, et affectant ainsi les carbonates en solution 

(autant d’un point de vue chimique qu’isotopique).

Cependant, au vu de la grandeur du système et de la lenteur des circulations au sein du socle les 

signatures chimique et isotopique s’homogénéisent : elles ne devraient donc pas fluctuer au cours 

du temps. Au moment de l’émergence, la chimie des eaux de la source va ainsi être la même, 

quelle que soit la date de prélèvement. Si ces compositions évoluent, ceci indique qu’il y a 

probablement des interactions avec les aquifères superficiels lors de la remontée de ces eaux 

profondes via les failles.

1II.3.2 Hydrogéologie sédim entaire

L'hydrogéologie des Limagnes est assez largement contrôlée par la géométrie des grands 

accidents structuraux. L'hétérogénéité verticale et latérale du remplissage sédimentaire des
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Limagnes (variations latérales de faciès entre la bordure et le centre du bassin, variations de 

puissance), associée avec les jeux de horsts et grabens qui ont affecté le Massif central à la fin du 

Miocène, sont deux éléments majeurs qui engendrent des aquifères de type discontinu. Ces 

aquifères sont, par essence, difficiles à caractériser car les extrapolations sont aléatoires (Livet et 

al., 2006; Maget, 1983). De plus, il y a encore à l'heure actuelle une grande méconnaissance de la 

structure profonde des Limagnes.

Les séquences sédimentaires telles que sables, grès, calcaires, conglomérats, constituent des 

réservoirs aquifères potentiels. Comme les formations sédimentaires sont souvent de type 

lagunaire, cela se traduit par des petites lentilles aquifères plus ou moins connectées entre elles, 

ou prisonnières de niveaux plus imperméables et donc sans réel potentiel. La mixité des faciès 

(calcaires marneux, sables argileux etc.) peut aussi jouer sur les porosités et les perméabilités 

(Livet et al., 2006).

III.3.3 Hydrogéologie Volcanique

Les dépôts volcaniques Miocène et Quaternaire constituent également des aquifères potentiels 

avec des ressources en eaux exploitables. Les projections pyroclastiques scoriacées, notamment 

au niveau des cônes stromboliens, du fait de leur porosité élevée, représentent un excellent 

réservoir régulateur (Barbaud, 1983; Josnin et al., 2007). Ces matériaux sont caractérisés par une 

porosité d’interstices. Le réseau hydrographique de la Chaîne des Puys traduit assez bien les 

propriétés hydrogéologiques des différentes formations rencontrées et les contrastes de 

perméabilité.

L’ensemble des formations volcaniques quaternaires est dénué d’écoulement de surface. Le 

ruissellement, quand il existe, se produit à la surface des affleurements de substratum 

imperméable et vient s’infiltrer dans la eoulée volcanique au contact substratum / coulée. La 

quasi-totalité des eaux précipitées sur les cônes stromboliens s’infiltre et percole lentement 

jusqu’au substratum imperméable. Les précipitations peuvent également atteindre la zone saturée, 

via l’infiltration directe sur les coulées de laves fissurées. Les exutoires naturels de ces systèmes 

hydrogéologiques sont représentés par des sources qui s’écoulent soit en extrémité de coulée 

(sources de déversement), soit sur les flancs des coulées (sources d’étranglement).
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Ces eaux des aquifères volcaniques sont susceptibles de s’infiltrer plus profondément et 

participer aux flux profonds. Mais ces phénomènes ne vont pas changer au cours du temps.

III.4 Contexte climatique et recharge

III.4.1 Contexte climatique régional

Aux latitudes moyennes de l’hémisphère Nord en Europe, au niveau de la troposphère, il existe 

un courant général d’Ouest en Est contrôlé par l’anticyclone subtropical des Açores et par ime 

zone complexe de basses pressions qui couvre les territoires subpolaires de l’Europe. Bien que 

l’influence d’Ouest en Est soit prépondérante, l’analyse des situations météorologiques 

journalières montre la présence d’importantes déformations de ce flux (Arléry, 1970; Lebel, 

1984).

Ces déformations sont notamment dues au déplacement des centres cycloniques et 

anticycloniques de part et d’autre de l’Europe de l’Ouest. La circulation générale se fait d’Ouest 

en Est. Ainsi, en hiver, le centre de l’anticyclone des Açores, ou un émissaire de celui-ci, s’étend 

la plupart du temps au-dessus de l’Espagne et parfois dans la partie sud-ouest de la France, tandis 

que le centre dépressionnaire est situé sur le Sud-Est du Groenland ou au voisinage de l’Islande. 

Les perturbations provenant de l’Océan Atlantique vont d’Ouest en Est, en traversant le plus 

souvent les îles britanniques avant d’atteindre le continent (Arléry, 1970).

La ligne méridienne des volcans du Mont-Dore et des Dômes, perpendiculaire au sens de 

déplacements des perturbations océaniques, les reçoit de plein fouet. Le relief est ainsi à l’origine 

de deux effets qui se traduisent par une dissymétrie des paramètres climatiques sur les deux 

versants de la Chaîne des Puys.

1. L’effet d'altitude se traduit par un soulèvement orographique des masses d’air, ce qui 

provoque une détente adiabatique, im refroidissement et, par conséquent, une 

condensation de la vapeur d’eau à l’origine des nuages puis des précipitations. Les 

versants occidentaux sont donc plus arrosés, la quantité de pluie augmentant avec 

l’altitude et la diminution de température résultante.
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2. L’effet de foehn se produit lorsque la masse d’air redescend, induisant ainsi une 

compression et im réchauffement responsable d’une désaturation en vapeur d’eau : les 

précipitations diminuent sur les versants est. La pluviométrie moyenne à Volvic (versant 

est) est égale à 756,4 mm.an'1, plus faible que la pluviométrie moyenne de Pontgibaut 

(environ 890 mm.an'1) située sur le versant ouest. Les différences de pluviométrie sont 

plus faibles entre avril et octobre que durant les mois d’hiver.

Si les reliefs orientés N-S sont soumis à une influence océanique, les Limagnes sont quant à elles 

concernées par un régime continental. La pluviométrie sur la plaine de la Limagne est donc plus 

faible que sur la chaîne des Puys, avec une moyeime de 550 mm.an'1 (Figure III-6). La plaine est 

caractérisée par une relative sécheresse hivernale et de fortes pluies d’orage en été (Figure III-6). 

La température y est aussi plus élevée.
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Figure III-6  E vo lu tio n  de  la p lu v io m é tr ie  su r la chaîne des Puys, dans la p la in e  de  la  L im agne e t  su r les M o n ts  Forez (M é té o  

France)
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A l’est, sur les monts Forez, la pluviométrie est plus élevée que dans la plaine de la Limagne : 

1130mm (min: 800 mm en 1985; max.: 1460 mm en 1999) pour la station de Chalmazel à 860m 

d’altitude et 760mm à St Georges en Couzan à 500 m d’altitude avec des minima de 490mm en 

1989 et maxima de 1000 mm en 1981. L’amplitude thermique est semblable à celle de la plaine : 

-2,7°C (Chalmazel, janvier) à 24°C (juillet).

III.4.2 Signal d’entrée du système

Pour expliquer la remontée de l’eau souterraine profonde, le système de la source de l’Ours doit 

être sous pression. Les variations de débit de la source sont alors reliées aux variations de la 

recharge sur la chaîne des Puys mais aussi sur les Monts Forez. En effet, il est probable que les 

eaux de la source de l’Ours proviennent aussi de cette zone de recharge, la source se situant à mi- 

distance entre les deux massifs (Figure III-7).

L’infiltration efficace au niveau de la chaîne des Puys et des Mont Forez (Gai, 2005) a lieu 

principalement de janvier à mars et de septembre à décembre (Bertrand, 2009). Elle est très faible 

en été. De plus, elle augmente avec l’altitude.

Précipitations

r i Sources 
”  minérales

Circulation 
d’eau profondeC 0 2 M a g m a t iq u e

50 km

F igure III-7  Schém a d u  c o n te x te  h yd ro g é o lo g iq u e  de  la source  d e  l'O u rs  (m o d ifié e  de  G e n te r, 2003). La recharge  de  l'a q u ifè re  
d u  socle  va  s 'e ffe c tu e r  su r les p la te a u x  vo lca n iq u es . Les eaux v o n t a lo rs  c ircu le r p ro fo n d é m e n t e t  ê tre  con tam in é e s  p a r le C 0 2 
d u  m a n te a u  peu  p ro fo n d .
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111.5 Descrip tion du site

La source de L’Ours émerge dans une zone non habitée, sur le territoire de la commune de Joze 

(Figure III-l et III-2). L’eau s’écoule sur une soixantaine de mètres, tout d’abord dans un lit étroit 

avec une lame d’eau de quelques centimètres d’épaisseur, puis à partir d’un seuil construit à mi- 

chemin de l’exutoire, l’eau s’étale sur vme étendue quasi-plane et plus large : la lame d’eau ne fait 

plus que quelques millimètres d’épaisseur. L’eau se déverse alors dans un étang (exutoire) dont 

nous ne connaissons pas le devenir (Fouillac, 1983).
U

Sur les quarante premiers mètres, des oxydes et hydroxydes de fer précipitent, ce qui donne une 

couleur rouge vive au lit de l’écoulement (Figure III-9). Aujourd’hui, la précipitation des 

travertins débute après celles des oxydes de fer, à environ 40m de la source. De plus, entre 45 et 

50 mètre de distance de l’émergence, de nombreuses algues se développent. Ces algues jouent 

sans aucun doute un rôle dans la précipitation des travertins.

III.6 Pourquoi la source de l'O urs est un bon s ite  ?

Du fait de sa petite taille et d’un unique écoulement principal sur ime soixantaine de mètres, il est 

plus facile de contraindre ce système et d’avoir un échantilloimage couvrant la totalité du site. 

Sur toute la zone de précipitation, F échantilloimage de l’eau et des travertins fraîchement 

précipités est possible. Cela permet de comparer les signatures géochimiques successives (dans le 

temps et l’espace) et de déterminer ainsi la partition des éléments majeurs et traces et des isotopes 

entre les trois phases (gaz, liquide, solide). De plus, la finesse de la lame d’eau qui s’écoule (0,5 à 

1 cm) permet d’affirmer que cette eau est à l’équilibre avec les conditions climatiques tout au 

long de l’année et que les échanges avec l’atmosphère peuvent être considérés comme constants. 

Par ailleurs, d’après Barbecot et al. (2011), les travertins de cette source ont un taux de 

précipitation important (5,5 cm.an'1), favorable à des reconstitutions hydro-climatiques à pas de 

temps resserrés, saisonniers et armuels.

La bonne connaissance du contexte géologique du site facilite la compréhension de l’aequisition 

géochimique de l’eau de la source avant son émergence (Genter, 2003; Millot and Négrel, 2007;
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Millot et al., 2007; Négrel et al., 2003; Weinlich, 2005). L’accès au site est aisé et rinstallation 

de matériel de suivi est facilitée par une zone naturelle protégée.

Enfin, la source de l’Ours est située à la frontière des deux zones d’influence de la NAO 

(Chapitre 1). Au vu de la position de la source de l’Ours, il devrait y avoir des enregistrements 

très différenciés puisque les deux influences maximales (NAO+ et NAO-) peuvent avoir été 

enregistrées dans les travertins, via le bilan hydrique et la recharge. Il

F igure III-8  T ra ve rtin s  f ra ic h e m e n t p ré c ip ité s  (source  de  l'O u rs).

Il faut toutefois mentionner que :

• Des mélanges entre la nappe alluviale et la nappe profonde sont possibles : la signature en 

isotope stable de la molécule d’eau peut dès lors varier au cours du temps en fonction des 

taux de mélange.

• La présence abondante des algues ou de bactéries peut modifier les réactions chimiques et 

isotopiques par effet catalyseur et modification des facteurs de fractionnements 

isotopiques.

• Il peut exister une certaine variabilité des écoulements au moment de la précipitation.
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111.7 Travail de te rra in

III.7.1 Stratégies d'échantillonnage

En décembre 2008, ne coimaissant pas la résolution de précipitation, une carotte de petite taille 

(80 cm ou 16 ans) avait été prélevée (Chapitre 1).

Source

Source

Figure III-9  P h o to  d u  s ite  d 'é tu d e . P ré c ip ita tio n  d 'oxyd e s  de  fe r ,  t ra v e r t in s  fra îc h e m e n t p ré c ip ité s  e t  m a tiè re  o rg a n iq u e . Les 

p o in ts  b leus  re p ré s e n te n t les p o in ts  de  p ré lè ve m e n ts  d e  déce m b re  2012.

Un second échantillonnage des travertins récents a été réalisé en décembre 2012 (Figure III-9, 

points bleus). L’eau a été échantillonnée au niveau de la source de l’Ours stricto sensu et en 

différents points (9 au total) le long de la ligne principale d’écoulement. Pour éviter le dégazage 

important des eaux de la source, les eaux n’ont d’abord pas été filtrées. Elles ont été 

échantillonnées pour les mesures d’alcalinité, de cations majeurs et traces, d’anions majeurs et 

d’isotopes stables (5180  6n C calcite et phase dissoute). Les paramètres physico-chimiques, i.e. 

pH, conductivité électrique et température, ont été mesurés au moment des prélèvements d’eau. 

De plus, la pression partielle de C 02 (pC02) a été mesurée au-dessus de différents points le long 

de la ligne d’écoulement à l’aide d’im analyseur de gaz en flux continu, Licor.
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Comme la résolution précise de précipitation des travertins prélevés n’était pas connue en 2012, 

un nouveau travail de terrain a été entrepris entre mars 2014 et février 2015. Pour connaître cette 

résolution, des plaques de plexiglas ont été posées le long de l’écoulement principal de la source 

et le long de deux écoulements secondaires, dans le but de comparer les taux de précipitation et 

des signatures géochimiques des travertins dans différents contextes hydrodynamiques. Ces 

plaques de plexiglas sont peu épaisses et mesurent 7cm x 7cm (Figure III-IO, A et B). Pour les 

fixer le long de l’écoulement et pour ne pas qu’elles bougent, des trous ont été percés dans ces 

plaques et des clous ont été plantés dans le sol. Elles ont par ailleurs été dépolies afin d’avoir une 

meilleure adhérence des travertins qui précipitent. Enfin, des pièces de monnaie ont été disposées 

au niveau des plaques pour pouvoir les retrouver à l’aide d’un détecteur de métaux.

F igure 111-10 A . V ue d 'en se m b le  d u  s ite  d e  la source  de  l'O u rs . Les flèches  re p ré s e n te n t la lo ca lisa tio n  des p laques. B.
P h o to g ra p h ie  de  la pose des p laques de  p lexig las.

Le 4 mars 2014,45 plaques ont ainsi été placées, cinq plaques par points de prélèvement (en tout 

neuf points ; Figure III-10) Ensuite, elles ont été relevées à différents laps de temps : 10 jours, 24 

jours, un mois et une semaine et deux mois. Le choix de ces laps de temps a reposé sur deux 

contraintes : (i) pour le temps minimal : la quantité de matériel nécessaire aux analyses a imposé 

un temps minimum d’attente de 10 jours ; (ii) pour le temps maximal de notre étude : les barres
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d’erreur de la méthode de datation au 210Pb/226Ra (cf. Chapitre 1, article 1) réalisée sur les 

carottes étaient de deux mois pour les périodes de temps plus récentes (Chapitre 1, article 1).

L’objectif de ces mesures est de coimaitre la résolution de précipitation afin d’intégrer le signal 

isotopique dans le temps, et d’avoir un temps précis sur lequel déterminer les facteurs de 

fractioimement isotopiques.

Lors du prélèvement des plaques, l’eau circulant juste au-dessus a été échantilloimée pour 

l’analyse des éléments traces, des isotopes (ô180  de l’eau ô13C du carbone inorganique dissous), 

des éléments majeurs (unions et cations) et les paramètres de la physico chimie (pH et 

conductivité électrique ainsi que de température) ont été mesurés. Lors de cette campagne 

d’échantilloimage, les eaux ont été filtrées avec un filtre de taille de pore de 0,45pm. L’eau pour 

l’analyse des isotopes stables et de l’alcalinité a été prélevée dans des bouteilles en verre et celle 

pour l’analyse des éléments majeurs et traces a été prélevée dans des bouteilles en Nalgène. 

L’eau pour les analyses cations majeurs ont été acidifiés avec de l’acide H N O 3 ultrapur. 1% du 

volume total du flacon a été ajouté en acide car ce sont des eaux très minéralisées, sursaturées 

vis-à-vis des carbonates et qu’il est nécessaire que le pH soit entre 2 et 3 imités pH. Tous les 

flacons ont été conservés au réfrigérateur en attendant les analyses. Des doublons de tous les 

échantillons ont été réalisés.

Une sonde DIVER avait été placée en début d’étude sur le site afin d’avoir des mesures en 

continu de la température et la pression barométrique de l’air. Malheureusement, cette sonde a été 

volée durant le premier printemps. Seuls les enregistrements entre le mois de mars et le mois de 

mai 2014 sont disponibles. Les données climatiques de la station météo d’Aulnat (Météo France) 

située à 17km de la source ont été utilisées pour le reste de la période étudiée.

Une dernière expérimentation de terrain a été menée sur le site. Afin d’identifier les lignes 

d’écoulements et voir leurs variabilités temporelles au moment du prélèvement de ces eaux, des 

tests à la fluorescéine ont été régulièrement réalisés et des photographies ont été prises afin de 

comparer l’évolution de ces lignes d’écoulement.
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III.7.2 Evolution spatio-temporelle des écoulements

Comme les écoulements sont variables dans le temps et dans l’espace, une cartographie de ces 

écoulements a été réalisée en été et en hiver. Elle consiste en la pose d’une trentaine de plaques 

de plexiglas sur l’ensemble du site où précipitent les travertins. Les plaques ont ensuite été 

prélevées au bout de quinze jours environ, pour avoir suffisamment de matériel à analyser. Des 

taux de précipitation ainsi que la signature isotopique des travertins (5180 , 513C) ont pu ainsi être 

mesurées permettant de définir leur variabilité dans l’espace. Lorsque cela était possible, l’eau a 

également été échantillonnée au droit des plaques, pour la mesure de l’alcalinité et des teneurs en 

isotopes stables (S180  de l’eau ô13C du carbone inorganique dissous). Le détail de l’emplacement 

des plaques de plexiglas est présenté en annexe (Annexe 9).

III.7.3 Difficultés rencontrées

Les eaux de la source de l’Ours sont carbo-gazeuses, rendant difficile les conditions 

d’échantillonnage en raison du problème de dégazage. Malgré ce problème, la filtration avant 

l’embouteillage reste indispensable pour éliminer toute la fraction solide en suspension qui 

pourrait perturber les mesures. Les analyses ont donc dû être réalisées très rapidement après 

échantillonnage, en particulier celles pour l’alcalinité, le carbone 13 du CID et les cations, afin 

d’éviter que le dégazage soit trop important. Les mesures d’alcalinité ont été effectuées le soir ou 

le lendemain après l’échantillormage. L’attente trop longue pour l’analyse peut entraîner la 

précipitation des carbonates, modifiant les concentrations en bicarbonates, cations et des teneurs 

en carbone 13 et, par conséquent, le fractioimement isotopique des isotopes stables et la partition 

des cations. Des précautions ont aussi été prise au moment de l’injection de l’échantillon dans les 

flacons, pour ne pas entraîner un dégazage trop important ; l’échantillonnage a donc été effectué 

non pas par succion de l’eau mais en remplissant directement la seringue.

Pour finir, pour l’analyses des isotopes stables de la molécule d’eau, les échantillons ont été 

préalablement dégazés par gel/dégel successif avec de la glace carbonique afin d’éviter les 

contaminations lors de l’analyse au laser par des gaz comme du H2S et le CO2.
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La matière organique4 était présente en quantité importante dans les échantillons. Or, cette 

matière organique peut induire un biais dans la pesée des carbonates pour le calcul des taux de 

précipitation mais aussi dans la mesure isotopique.

III.8 C aractérisation spa tio -tem po re lle  des tra ve rtin s  p ré c ip ita n t à p a r t ir  de la source 

de rO urs.

Le but de ce chapitre est de déterminer les processus dominant quant à la précipitation des 

travertins et de savoir si ces processus correspondent aux modèles effectués dans le chapitre 

précédent. Pour cela, il était important, dans un premier temps, de déterminer la variabilité 

chimique et isotopique de la source de l’Ours et de comprendre l’origine de la minéralisation qui 

va « guider » les réactions qui auront lieux le long de l’écoulement. Le fait d’avoir une chimie 

stable pourrait faciliter les interprétations d’un point de vue paléoclimatologique.

Ensuite, il sera nécessaire de décrire l’évolution de la solution le long de l’écoulement, aussi bien 

d’un point de vue chimique qu’isotopique ce qui donnera des indices sur les mécanismes 

dominants lors de la précipitation des travertins. La chimie majeure permettra de décrire les 

mécanismes de précipitation et l’isotopie va permettre de comprendre la signature du solide qui 

sera décrite plus loin. Il est important de déterminer l’évolution isotopique de la solution car elle 

va permettre de faciliter le calcul des facteurs de fractionnement, qui sont directement liés aux 

conditions de pH et de température.

La troisième partie concernera le solide avec le calcul des taux de précipitation, et les processus 

qui contrôlent ce taux de précipitation. Enfin, la composition isotopique de ces travertins devra 

être décrite. Pour finir, la combinaison solide/solution sera effectuée, les facteurs de 

fractiormement décrits et nous essaierons de comprendre les valeurs obtenues.

Dans ce chapitre, nous avons choisi d’étudier séparément l’oxygène 18 et le carbone 13 car 

chacun de ces isotopes nous fournit une information différente, chacun répondant à des processus 

différents. 1

1 Dans ce manuscrit la « matière organique» sera notée MO
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111.8.1 Caractérisation des eaux de la source de l'Ours

111.8.1.1 Caractérisation à l’aide des ions majeurs

La source de l’Ours est une source carbo-gazeuse (Fouillac, 1983; Michard et al., 1976; Negrel et 

al., 1997). Elle est très minéralisée, avec une conductivité électrique moyenne égale à 5,3 mS.cm' 

1 ; elle est très riche en CO2 et a un faciès chimique bicarbonaté sodique (Bertin, 2004) ce qui est 

visible sur la Figure III-ll, qui témoigne de la dissolution des granités du socle et de temps de 

séjour suffisamment longs, nécessaires pour atteindre une conductivité électrique si élevée. Cette 

conductivité élevée est aussi liée au CO2 ces eaux sont carbo-gazeuses. Les eaux contiennent 

aussi beaucoup de calcium et de chlorure. Le pH à l’émergence est de 6,3.

Diagramme de Piper
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F igure  111-11 D iag ram m e de  P ipe r avec l'e a u  d e  la Source de  l'O u rs . A  d ro ite  d ia g ra m m e  d e  S choe lle r B e rk a lo ff avec les 
p ro p o r t io n s  re la tiv e s  de  chaque  é lé m e n t

D’après l’étude des isotopes du carbone et des gaz rares faite par Weinlich (2005), le CO2 de ces 

sources est d’origine profonde et provient du dégazage du manteau supérieur, ce qui est confirmé 

par les différentes analyses isotopiques qui ont été effectuées. En effet, la signature isotopique du 

carbone inorganique dissous est très enrichie en carbone 13, ce qui témoigne d’une origine 

magmatique et du fait qu’il n’y ait pas de carbonates dans l’aquifère (Clark and Fritz, 1997b). Si
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les valeurs de ô13C sont très appauvries, l’origine du CO2 est biologique. Une formule empirique 

(Equation III-1), décrite par Panichi and Tongiorgi (1975) sur des sources thermales italienne qui 

tient compte du fractioimement C02-CID-travertin peut être utilisée pour déterminer l’origine du 

CO2 (Minissale et al., 2002; Rodriguez-Berriguete et al., 2012) grâce à la signature isotopique des 

travertins:

5 13C co2 =  1.2* 5 13C,13/'
travertin -10.5 E qua tion  l l l - l

Bien qu’elle ait été établie pour des travertins italiens qui se forment dans des conditions 

différentes des sources de l’Ours, elle peut être utilisée ici pour savoir si l’origine du CO2 est 

mantellique ou non. La valeur de ô13C obtenue pour un gaz à l’équilibre avec les sources est 

égale à -3,3%o en moyenne (+/- 2%o), ce qui est cohérent avec les valeurs du 613C du CO2 

magmatique et proche de la valeur du 613C du CO2 mantellique déterminée par Batard et al. 

(1982) de -5,5%o. La pression partielle de CO2, mesurée au-dessus de la source avec un appareil 

Li-cor, est égale à 10000 ppm en moyeime, c’est-à-dire 30 fois plus élevée que la pression 

partielle atmosphérique. Elle atteste d’un dégazage important de l’eau de source qui se poursuivra 

tant que la pression partielle de CO2 équilibrante, i.e. à l’équilibre avec les concentrations en 

CID, sera plus élevée que la pression partielle de CO2 atmosphérique. L’eau de la source de 

l’Ours est carbo-gazeuse : il y a donc, en plus du carbone dissous, une fraction importante de CO2 

gazeux dans l’eau. La quantité de ce CO2 gazeux présent dans l’eau, mesurée à l’émergence avec 

un appareil de Karat, est égale à 1,13L de CO2 par litre d’eau à l’émergence. Il y a donc plus de 

gaz que d’eau en termes de volume, à l’émergence.

La source de l’Ours, est aussi une eau thermo-minérale, c’est-à-dire ime eau saline et froide 

(13,5°C) lorsqu’elle émerge mais liée à un réservoir chaud et profond (Millot and Négrel, 2007; 

Négrel, 2004). La température de l’eau en profondeur est estimée par différents géo thermomètres 

à 220°C (Millot and Négrel, 2007). La faible température mesurée en surface peut être due à un 

mélange avec la nappe superficielle, plus froide ou bien, à la vitesse de remontée de ces eaux. Si 

la vitesse de remontée est lente, l’eau peut se mettre à l’équilibre avec les températures du sous- 

sol.

Pour connaître l’origine de ces eaux, les isotopes du Sr sont couramment utilisés (Battani et al., 

2010; Millot et al., 2007; Négrel et al., 2003). En effet, les isotopes du strontium et du rubidium
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des eaux de la souree vont être représentatifs de la roche dans laquelle elles eirculent. Le rapport 

87Sr/86Sr peut être utilisé pour tracer les sources lors de mélanges, lorsqu’elles ont un rapport 

87Sr/86Sr différent.

Les différents minéraux présentent des rapports chimiques Rb/Sr spécifiques et donc, des 

rapports isotopiques 87Sr/86Sr différents, en liaison avec leur formation. Lors des phénomènes 

d'interaction eau-roche, le rapport 87Sr/86Sr de la fraction de strontium libérée sera différent de la 

roche totale et typique du ou des minéraux altérés, et ceci en liaison avec la "résistance" des 

minéraux vis-à-vis de l'agressivité du fluide. Globalement, le strontium solubilisé dans la roche et 

transporté vers l'extérieur du système formé par la roche est beaucoup moins radiogénique que le 

strontium dans la roche non altérée.

Ces isotopes ont permis de mettre en évidence l’interaction des eaux de la souree de l’Ours avec 

le socle granitique. Comme il n’y a aucun fractionnement isotopique, la signature de l’eau à 

l’émergence est représentative de la signature de la roehe dissoute et donc de type granitique pour 

la source de l’Ours. Bien que la source émerge au niveau des sédiments Oligocène, aucune 

influence de ces roches n’a été déterminée par l’étude de ces isotopes (Millot et al., 2007).

La nature et les quantités de phase qui ont été dissoutes ont été déterminées par modélisation 

inverse avec le logieiel PHREEQC (Tableau III-2). A partir d’une eau de pluie que l’on a fait 

réagir avee la roche profonde en présence de CO2 et en comparaison avec la chimie de la source, 

le logiciel permet de retrouver les quantités respeetives de phases dissoutes et précipitées. Les 

phases retenues sont celles constitutives des granités qui peuvent expliquer la chimie de la nappe 

: l’albite, la biotite, les feldspaths potassiques, l’anorthite, la gibbsite et le COiCg). A ces phases a 

été ajouté la kaolinite car celle-ci est formée lors des processus de dissolution des pyroxènes.

Bien que la calcite soit présente dans les horizons détritiques de la plaine de la Limagne, la 

calcite n’est pas prise en compte dans le modèle car, comme nous l’avons cité précédemment, 

aucime interaction avec le socle Oligocène n’a été retrouvée. Le calcium présent dans les 

minéraux constitutifs des granités représente la souree de caleium dans les eaux.
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Albite Biotite Feldspath K Anorthite Gibbsite Kaolinite C02(g)

3,17.10'2 1,42.10'3 2,85.lO'3 1,10.10'2 7,11.lO'2 -6,46. lO'2 1,20.10'1

T ab leau  III-2  R ésu lta ts  du  m o d è le  inve rse  PHREEQC. Q u a n tité  d e  m in é ra u x  d is s o u ts /p ré c ip ité s  en  m o l.L '1

La kaolinite présente une valeur négative car elle a précipité, étant (dans la plupart des cas) un 

minéral secondaire. De plus, nous voyons bien que la dissolution de ces minéraux permet 

d’expliquer la quantité de calcium dans les eaux de la source et qu’il n’y a pas besoin de 

dissoudre de la calcite.

E quation  III-2

fCaMgo.7Alo.3Sh.7JO6 + 3.4H+ +1.1 H20  0.3Al^i2O5(OH)4 + Ca2+ + 0.7Mg2+ + 4H4Si04

Pyroxène

KAlSisOg + 2H+ +9H20

Feldspath K

2K+ + l/2Al2Si20s(0H)4 + 40,8104

CaAl2Si2Os + 2H¥+H20 — > Ca2++ Al2Si20 5(OH)4 

Anorthite

2NaAlSi3Os + 2 l t  + 9H20  — >2Na+ + Al2Si20 5(0H)4 + 4H4Si04 

Albite Kaolinite

E qua tion  III-3

E qua tion  III-4

E qua tion  ili-5

Ce modèle a été calculé à 13,5°C et pour im pH de 6.3, température et pH d’émergence. Si le 

modèle est calculé à 200°C, la quantité de minéraux dissous est plus importante et la quantité de 

CO2 dissoute est plus faible. Or, en profondeur, la température est plus élevée et le pH sans doute 

plus acide en raison des plus grandes quantités de CO2 dissous dans l’eau. Ce CO2 dégaze au fur 

et à mesure de la remontée de l’eau. De plus, le CO2 est plus soluble à faible température ce qui 

favorise le dégazage lors de la remontée et du refroidissement des eaux. Ces processus doivent 

impacter principalement le pH, les concentrations en carbone dissous, et celles en calcium (si la 

calcite a pu précipiter pendant la remontée de l’eau). Ce modèle n’est donc qu’une estimation et
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ne permet pas d’avoir la quantité exacte de minéraux dissous. Il va aussi y avoir un effet de la 

pression, la pression importante favorisant la solubilité du C 02 (Wiebe and Gaddy, 1940).

Minéral Temps de dissolution (an)

Quartz 34000000

Muscovite 2700000

Forsterite 600000

K-feldspath 520000

Albite 80000

Diopside 6800

Anorthite 112

Tab leau  III-3  T em ps de  d is s o lu tio n  des p rin c ip a u x  m in é ra u x  s ilica tés  (Lasagna 1984)

Il va aussi y avoir un effet de la pression et de la température sur la solubilité des minéraux. La 

pression étant très importante en profondeur, la dissolution du socle et la mise en solution du C 02 

va être très importante. La solubilité et la cinétique de dissolution des minéraux silicatés a été 

étudiée en laboratoire et sur le terrain (White and Brantley (1995) ; tableau III-3). Elles 

dépendent du type de minéraux, de leur taille, de la température et du pH de la solution. 

L’anorthite (Ca-feldspath) se dissout 700 fois plus rapidement que le feldspath potassique. Le 

quartz est le minéral le plus difficile à dissoudre (Goldich, 1938). La dissolution des minéraux est 

privilégiée à pH acide (entre 0 et 7) alors qu’à pH basique, c’est la précipitation qui va être 

favorisée, en lien avec la présence de protons en solution (cf. équations III-2 à III-5). Le taux de 

dissolution est le plus faible à pH neutre.

Les concentrations élevées en chlorures et en sulfates proviennent probablement des gaz 

volcaniques tels que H2S et HCl associés au C 02 d’origine mantellique. Les biotites peuvent 

contenir des chlorures. Certains minéraux issus de granités lorsqu’ils sont dissouts entièrement.
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fournissent de grandes quantités de Cl (Miehard et al., 1989). De plus, d’après Négrel (2004), le 

rapport Cl/Br (=460) est proche de la valeur définie pour un socle granitique (=450 ; eau de mer = 

650).

Lorsque les eaux de la source émergent, il y a une odeur de H2S ; il est donc certain que ce gaz 

est présent dans l’eau. Sa présence peut aussi être confirmée par l’analyse en 180 /2H de la 

molécule d’eau. En effet, afin d’éliminer tout biais pouvant être associé à la présence de gaz dans 

l’eau (CO2, H2S, etc.), les échantillons d’eau doivent être au préalable dégazés avant l’analyse 

isotopique au spectromètre laser. Le dégazage s’effectue par cycles de gel/dégel successifs avec 

de la glace carbonique. Les échantillons d’eau qui n’ont pas subi ce prétraitement sont 

significativement appauvris en 180  et 2H par rapport à ceux traités (Figure III-12). Ces 

compositions isotopiques ne sont pas celles de la molécule d’eau mais d’un mélange entre la 

molécule d’eau et les gaz, dont le CO2 (pour 180), FH2S (pour 2H), mettant clairement en 

évidence l’influence de ces gaz sur les résultats analytiques. Plus l’eau échantillonnée est loin de 

la source, plus sa composition isotopique se rapproche de celle des eaux qui ont été dégazés, ce 

qui est cohérent puisque le dégazage a lieu progressivement le long de la ligne d’écoulement. 

Pour ce qui est des échantillons dégazés, les variations sont de l’ordre des barres d’erreur.

5O
S
U )

â
XN<0

-62 t

-64

-66 -

-68 -

-70 -

-72

-74
-9.8

I I I I
I—

4 - ^

<►

%

Après dégazage 

Avant dégazage

-9.6 -9.4 -9.2
6180  (%o VS SMOW)

-9.0

Figure llf-1 2  E vo lu tio n  du  6 lsO e t 6 2H a v a n t e t  après dégazage p o u r ana lyse  au  lase r. Les p o in ts  o range  re p ré s e n te n t les 
analyses sans dégazage p ré a la b le  p o u r les analyses. Les p o in ts  m auves c o rre s p o n d e n t aux  é ch a n tillo n s  analysés après un 

dégazage p ré a lab le .
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L’oxydation de H2S peut être à l’origine de sulfates en solution. Cependant, des conditions 

oxydantes sont nécessaires. Or, les eaux à l’émergence sont réductrices. En effet, elles sont riches 

en fer dissous (3,5 mg.f1), comme l’atteste la forte précipitation d’oxyde de fer dès que l’eau 

rentre en contact avec l’atmosphère. Les eaux sont aussi très pauvres en uranium (0,2 pg.l'1) 

contrairement à ce qui pourrait être attendu compte-tenu des roches traversées et de la mobilité de 

l’uranium en milieu oxydant. Toutefois, les conditions réductrices à l’émergence ne reflètent 

peut-être pas les conditions en profondeur, qui peuvent être oxydantes. Selon Rihs et al. (2000), 

le ratio U/ U témoigne d’une remobilisation en profondeur de l’uranium.

Les isotopes du soufre et de l’oxygène des sulfates dissous permettent d’en apprendre davantage 

sur leur origine (Figure I I I - 1 3 ) .  Des analyses ont été réalisées au laboratoire G E O P S . Les 

résultats obtenus, de 8 %o pour le 6 3 4 S so4  et 6,9% o 6 18O s o 4 , sont similaires aux premières mesures 

effectuées par P h . Négrel en 2004.

R é d u c t io n  d e s  s u lfa te s

O c é a n  a c tu e l

S o c le  c r is ta ll in S u is s e

■  S o u r c e  d e  l ' O u r s

O x y d a t io n  p y r ite

-2 0 12 14 16 18

F igure 111-13 C o m po s itio n  is o to p iq u e  des su lfa tes  de  la source  de  l'O u rs  e t des d iffé re n te s  sources de la s ig n a tu re  (m o d if ié  de 
N ég re l (2004), syn thèse  de  Serra e t  a l.).
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La composition isotopique des sulfates de la source de l’Ours ne correspond à aucun grand 

groupe établi dans la littérature (synthèse de Serra et al. (2003). Les sulfates de la source de 

l’Ours sont plus pauvres en 34S que les sulfates issus de la dissolution du socle. La pyrite est un 

minéral qui peut être présent dans les roches du Massif Central. L’oxydation des pyrites est à 

l’origine à la fois de sulfates et de fer en solution et pourrait notamment expliquer la présence de 

fer retrouvé dans les eaux à l’émergence. Cependant, les sulfates des eaux de la source de l’Ours 

n’ont pas une composition isotopique représentative de ces pyrites : ils sont plus riches en 180  et 

34S. Si l’oxydation de la pyrite est à l’origine des sulfates en solution, il existe un autre processus 

enjeu à l’origine de leur enrichissement en 180  et 34S, qui peut être la réduction de sulfates. Les 

conditions réductrices à l’émergence sont favorables à cette hypothèse. L’oxydation de la pyrite 

attesterait également de conditions oxydantes dans l’aquifère profond. Si l’on compare le 6180  de 

l’eau à celui des sulfates, les deux valeurs sont assez proches (8%o contre 9,5%o). Il y a donc eut 

un processus de réduction qui fait que la teneur en 180  dans les sulfates tend vers celle de l’eau. 

Cependant, pour expliquer pleinement l’origine de sulfates, il serait nécessaire d’avoir la valeur 

du soufre-34 de H2S. Toutefois, cette valeur n’a jamais été déterminée dans le Massif Central.

Les eaux de la source de l’Ours ont circulé en profondeur, avec des temps de séjour très 

importants pendant lesquels elles ont été contaminées par les gaz magmatiques en provenance du 

manteau peu profond dans cette région (cf. Chapitre 1).

111.8.1.2 Les éléments traces

Comme nous l’avons vu dans le chapitre 1, les éléments traces peuvent servir d’outils pour 

contraindre les processus cinétiques.

Les eaux de la source de l’Ours ont des concentrations élevées en métaux traces et principalement 

en lithium (5 ppm), manganèse (0,4 +/-0,1 ppm), fer (3 +/- 0,5 ppm) et strontium (4 +/- 1 ppm). 

Le fer précipite en oxyde de fer dès que l’eau entre en contact avec l’atmosphère à l’émergence 

de la source. De nombreux éléments traces sont adsorbés sur la surface de ces oxydes (Frierdich 

and Catalane, 2012; Frierdich et al., 2011), notamment les terres rares légères. Cependant, cette 

adsorption ne va pas impacter le facteur de partitionnement entre les travertins et l’eau, car il n’y 

a plus d’oxydes de fer qui précipitent lorsque les travertins précipitent.
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Afin d’étudier les terres rares dans les eaux de la source de l’Ours (origine, interaction avec la 

roche), les concentrations mesurées dans les eaux de ces éléments (Cw) ont été normalisées aux 

concentrations de la croûte continentale (Cucc) (Wedepohl, 1995) ce qui est visible sur la Figure 

III-14, car elles sont similaires aux concentrations en terres rares du socle du Massif Central.

Les eaux présentent une anomalie négative en cérium, le rapport Cw/Cucc pour le cérium étant le 

plus bas de toutes les terres rares (Figure III-14). Bien que le spectre soit relativement plat 

comme le montrent les rapports (PrA^b)^ et (Sm/Yb)N (qui sont le rapport d’un ETR léger sur un 

ETR lourd) respectivement égaux à 0.3 et 0.4, les eaux sont généralement plus pauvres en ETR 

légers qu’en ETR lourds, en lien avec leur différence de comportement : les ETR lourds sont plus 

solubles que les ETR légers. En effet, l’étude de l’altération des granités montre que les granités 

altérés présentent une forte décroissance en ETR lourds et une légère décroissance en ETR légers 

comparés à un granité sain.

Ce Pr Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu

14 mars 2014 

28 mars 2014

15 avril 2014

F igure 111-14 V a r ia tio n  d e  la  c o n c e n tra tio n  en  ETR.

Le rapport Cw/Cucc varie dans le temps (Figure III-14). Ces variations sont probablement dues 

aux variations de conditions climatiques. En effet, elles contrôlent en partie les conditions 

d’oxydo-réduction aux abords de l’émergence de la source et donc la précipitation des oxydes de 

fer, auxquels peuvent s’adsorber les ETR.

Les concentrations en ETR ne sont pas directement reliée à la salinité des eaux (i.e. aux processus 

d’interaction eau-roche), ni à la température des eaux (Michard et al., 1989; Sanjuan et al., 1988)
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et ne sont pas affectées par le dégazage de C 02 (Négrel et al., 2000). En revanche, elles sont 

sensibles à la présence de matière organique, c’est-à-dire qu’ils s’adsorbent sur la MO au vue de 

de leurs valences. Les variations observées peuvent donc être également associées à des apports 

plus ou moins importants de matière organique.

III.8.2 Evolution temporelle et mélange avec les eaux de surface.
Une hypothèse importante du travail est de considérer la signature isotopique de l’eau de la 

source invariable dans le temps, pour les périodes de temps de l’étude. Afin de confirmer cette 

hypothèse, un suivi mensuel de la composition isotopique (180 , 2H) des eaux de la source de 

l’Ours et celles de l’Ailier (représentative des de la nappe alluviale de l’Ailier qui pourrait 

contaminer la source de l’Ours) a été réalisé. Si aucun mélange n’existe entre les eaux de 

l’aquifere alluvial de l’Ailier et autres eaux de surface, avec les eaux profondes, la composition 

isotopique de l’eau de la source de l’Ours doit être constante. En effet, au vu des temps de séjour 

des eaux, la signature chimique et isotopique doit s’homogénéiser en profondeur (Millot et al., 

2007; Négrel, 2004). Dans le cas d’une contamination de surface par les eaux profondes, la 

signature isotopique des eaux de la source de l’Ours sera différent de celles des eaux provenant 

uniquement de profondeur et devrait présenter des variations saisonnières en lien avec celles 

observées dans les eaux de l’aquifères alluviale de l’Ailier. Comme l’aquifere alluvial a une 

signature isotopique légèrement différente de celle de l’Ailier en automne et au printemps et en 

hiver (Négrel et al., 2003 ; ô180  de -7 %o pour l’aquifère alluviale contre -8 ,5% o pour l’Ailier).

La signature isotopique des eaux de l’Ailier varie avec le temps comme le montrait déjà Négrel 

en 2003 (Figure III-15). Les eaux sont plus enrichies en 180  en été et plus appauvries en hiver à 

cause du fractionnement isotopique qui est différent. Cette variation est aussi due au fait que les 

gouttes de pluie sur le versant Est de la chaîne des Puys subissent une évaporation lors de leur 

chute (comme le montre la pente de la droite des eaux météoriques locales). L’impact de cette 

évaporation varie entre l’été et l’hiver, induisant une variation dans la composition isotopique des 

eaux de pluie et donc celle de l’aquifère alluvial de l’Ailier. Les eaux sont les plus appauvries en 

180  l’hiver avec un minimum de -8 ,2  %o en moyenne que pendant l’été certaines eaux montrent 

un signal évaporatoire en plus de l’effet des pluies. Cette différence été/hiver peut aussi
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s’expliquer par une alimentation des eaux de l’Ailier par la nappe alluviale qui est légèrement 

plus enrichie que la rivière (Mohammed et al., 2014), à cause de l’augmentation des temps de 

résidence qui va induire une légère évaporation. C’est ce que nous voyons sur la Figure III-16 où 

les droites des eaux météoriques locales en hiver et en été ont été représentées.

Allier □  Source de l’Ours
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-7.7 -

g -8.2 -

V) -8.7 -
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- 10.2
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- -9.2
-7.7 - - -9.2

- -9.3
S --8.2 -
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05 -8.7 - - -9.4

- -9.4
-9.2 - - -9.5

- -9.5-9.7 - □ □
- -9.6

- 10.2 i L -9.6

F igure 111-15 E vo lu tio n  m en su e lle  de  la s ig n a tu re  en  1 8 0  des eaux de  la source  de  l'O u rs , en  v e r t  e t  de  l 'A il ie r  en o range . A. 
A vec la m ê m e  éche lle , B. A vec u n  zoom  su r les d onnées d e  la source .

La composition isotopique des eaux de la source de l’Ours semble présenter une variation 

saisonnière similaire à celle des eaux de l’Ailier (Figure III-15 B). Cependant, ces variations sont 

très faibles (< 0 ,2% o), similaires à inférieures aux incertitudes de mesure (± 0 ,1  %o). Elles peuvent 

donc être considérées comme négligeables. Une part de mélange a cependant pu être calculée 

entre les eaux de l’Ailier et les eaux profondes en prenant en compte les signatures isotopiques 

moyennes de chaque source (eau profonde et eau superficielle. La participation de l’aquifère 

alluvial de l’Ailier à la source de l’Ours n’excède pas 7% +/- 0 ,5 % .

Les eaux de la source se situent sur la droite des eaux météoriques mondiales et non sur la droite 

des eaux météoriques locales (Bertrand 2009). G. Bertrand (2009) a établi deux droites de 

régression : une droite pour la période chaude, courbe bleue ciel (avril 2006-septembre 2006), 

une droite pour la période froide, courbe bleue foncé (octobre 2006-mars 2007). La pente obtenue
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pour la saison chaude (a = 7,68) est inférieure à celle de la saison froide (a =7,90), ce qui tend à 

confirmer les phénomènes d’évaporation. La droite est proche de celle déterminée à partir des 

précipitations journalières dans un contexte similaire par Gai (2005) dans le massif du Forez à 

Saint-Just-Saint-Rambert (Equation III-6).

E qua tion  III-6

52H = 7,80 5180  + 5,5 (n= 312)

-40 -I

-45 - DEMM

DEML

□  Eau Ours
«  -55 -

♦  Eau A llier

-60 - —  DEML été

O Pluies-65 -

-70 -

6180  (%o VS SMOW)

F igure 111-16 6 180  en  fo n c tio n  d e  5 2H avec ies p o in ts  de  l 'A li ie r  e t  de  ia SO. La d ro ite  p le in e  es t la  D E M M  e t la d ro ite  en  
p o in t i l lé  e s t la DEML. Le ro n d  rou g e , la m oye n n e  des p lu ie s  d é te rm in é e s  près de  C le rm o n t-F e rra n d  (M o h a m m e d  e t a l. 2014), 
le  ro n d  rouge  la m oye n n e  des p lu ie s  dans le  bassin d 'A rg n a t (B e rtra n d , 2009)

Ces droites présentent donc des pentes et un exeès en deutérium plus faibles que ceux de la droite 

météorique mondiale.

Les eaux de la source sont aussi plus pauvres en 180  et 2H que les eaux de l’Ailier (qui 

représentent les eaux météoriques au droit de la source), et beaucoup plus que la moyenne des 

eaux de pluie déterminée par Mohammed et al. (2 0 1 4 )  à proximité de Clermont Ferrand en 

bordure de l’Ailier (4 0 0  m d’altitude), et que les eaux de pluies déterminées par Bertrand en 2 0 0 9  

dans le bassin d’Argnat, à Sayat sur la ehaîne des Puys (Altitude = 5 0 0  m ; 5180  = -6 ,9% o et ô2H 

=  -4 7 ,3 % o .) (Figure I I I - 1 6 ).
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Plusieurs hypothèses peuvent expliquer cette signature isotopique très appauvrie :

i. que l’altitude de recharge des eaux de la source de l’Ours soit supérieure à l’altitude de la 

moyenne des pluies sur le bassin d’Argnat déterminée à Sayat en 2006 et 2007. Compte-tenu du 

gradient altitudinal isotopique dans la chaîne des Puys qui est égal à -0.28%o pour 100 m 

(Barbaud, 1983), la recharge se ferait à 1300 m d’altitude. Cependant, cette valeur est 

supérieure à l’altitude maximale de la chaîne des Puys et Des monts Forez, à l’est de la 

Limagne.

ii. que des échanges existent avec le C 02 gazeux et les phases minérales à haute température 

(Figure III-17). Le caractère carbo-gazeux, et la composition chimique des eaux caractéristique 

d’une minéralisation à haute température, atteste d’une circulation profonde et lente favorable à 

des échanges isotopiques eau-roche. La faible température des eaux à la source (13,5°C) atteste 

d’ime très lente remontée favorable aux échanges eau-C02. Cependant, aucun processus ne 

permet l’appauvrissement en 2H de la molécule d’eau. Or les eaux de la source de l’Ours sont 

appauvries à la fois en 180  et en 2H.

iii. que la signature de la source soit une paléo signature. La composition isotopique des eaux 

de la source de l’Ours correspond à celle de paléo-eaux qui montrent un appauvrissement en 

isotopes stables quel que soit le contexte géologique en Europe (Rozanski (1985).

Au vu de l’importance des conductivités électriques et de la dissolution de certains minéraux qui 

sont « résistants », il est certain que les temps de séjour sont importants : il est donc possible que 

les eaux de la source de l’Ours soient des eaux très anciennes. Toutefois, il est impossible à 

l’heure actuelle de dater ces eaux en raison des contaminations du manteau profond. De plus, 

d’après Rihs et al. (2000), l’analyse des séries de l’uranium dans les carbonates du Massif Central 

prouve que les systèmes hydrothermaux se sont mis en place il y a de nombreuses années suivant 

trois épisodes principaux de dépôts de carbonates: entre 253-208 ka entre 135 et 100 ka et après 8 
ka.

La remontée de ces eaux de la source est également très lente car la température d’émergence est 

à 13°C alors qu’en profondeur, la température est très élevée. Les eaux ont donc eu le temps de se 

refroidir et d’acquérir une température moyenne d’une eau souterraine peu profonde. Cette 

température est toujours la même quelle que soit la température extérieure. Enfin, le dernier 

argument pour une lente remontée est que le pH est proche de la neutralité alors qu’au vu des
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temps de résidence et de la quantité de CO2 dans le manteau, celui-ci devrait être plus faible. Il y 

a donc du dégazage au moment de la remontée Les eaux de la source de l’Ours sont donc 

probablement issues d’une recharge ancierme à im climat plus froid.

-30  -

-40  -

-50  -
E xch a n g e  w ith  C O ^ /H ig h  te m p é ra tu re  e x c h a n g e  w ith  

/  ro c k s

Figure 111-17 E vo lu tio n  d e  la s ig n a tu re  iso to p iq u e  de  l'e a u  en  fo n c t io n  des p rin c ip a u x  processus géo lo g iqu e  (e x tra it  d e  C lark e t 

F ritz, 1997)

Cependant, l’argument du fractionnement isotopique ne peut pas être exclu. La signature 

isotopique est donc, comme nous venons de le voir, très appauvrie par rapport aux précipitations 

locales et à l’Ailier. Au vu des températures profondes et des temps de résidence, il devrait y 

avoir des échanges isotopiques avec les roches/minéraux du socle et ces échanges ont tendances à 

enrichir l’eau en oxygène 18 (Etcheverry, 2002; Marques et al., 2000). Pour contrebalancer cet 

enrichissement, il y a probablement un échange à faible température avec le CO2 qui a appauvri 

de nouveau les eaux. Ces échanges devraient être plus importants que ceux avec les minéraux 

silicatés. Pour que les eaux soient situées sur la DEMM, il faudrait un appauvrissement de la 

teneur en 2H.

En conclusion, cette dernière hypothèse paraît incohérente avec le fait que la signature de ces 

eaux soit « retombée » sur la droite DEMM. L’argument des paléorecharges parait donc plus que 

réaliste.
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III.8.3 Evolution des conditions hydro-climatiques 

III.8.3.1 Evolution des lignes d’écoulement

mars m ars
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F igure 111-18 E vo lu tio n  des lignes d 'é co u le m e n t.
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Pour vérifier les variabilités d’écoulement sur le site de la source, un traçage à la fluorescéine a 

été effectué lors de chaque date de prélèvement (Figure III-18). Nous observons sur les 

photographies que les lignes d’écoulement évoluent avec le temps, comme cela a été décrit dans 

le chapitre 1. La ligne principale se décale peu à peu vers le Nord. Cette évolution des lignes 

d’écoulement est due au remplissage progressif de la zone de sédimentation par les travertins, qui 

force la déviation progressive de ces lignes. Cependant, la ligne principale (la plus au Sud) est 

péreime. Elle n’est pas gelée non plus en hiver. Mais, lors des périodes de fortes chaleurs 

estivales, le point le plus en aval est à sec, probablement en raison de l’évaporation.

III.8.4 Evolution spatio-temporelle des eaux de la source

111.8.4.1 Système calco-carbonique et marqueurs de la précipitation.

Une analyse des éléments majeurs dans l’eau (alcalinité, Cf, S042', Bf, F’, NOs', Ca2+, Na+, 

Mg2+, K+) a été effectuée systématiquement au droit des plaques et incluant les plaques utilisées 

pour quantifier et échantillonner les travertins en cours de formation (cf. partie I1I.7, Figure III- 

10).

Le long de la ligne d’écoulement, il existe ime évolution notable des paramètres physico

chimiques (pH, température et conductivité électrique). Le pH augmente progressivement en 

raison du dégazage du CO2 présent initialement dans l’eau sous forme dissoute. Ce dégazage est 

lié aux contrastes entre la pression partielle de CO2 à l’équilibre avec l’eau et la pression partielle 

de CO2 dans l’atmosphère. Compte-tenu du caractère carbo-gazeux de la source, ce dégazage 

débute en profondeur, en lien avec la diminution de la pression au cours de la remontée de l’eau. 

L’augmentation du pH, initialement faible, croît dès le début de la précipitation des travertins 

(Figure III-19 B). Ces variations sont contraires à l’évolution attendue lors de la précipitation de 

carbonates. Le pH devrait être tampoimé par la consommation des ions HCO3' et la « formation » 

d’une molécule de CO2 (Equation 1-5 rappelée ci-après). De plus, la disparition de HCOs" entraine 

le relargage d’un proton H+ et modifie les équilibres entre les trois espèces de CID et pour revenir 

à l’équilibre le pH va changer et avoir tendance à diminuer.

CaC03  + C02(g) + H2O Ca2+ + 2HC03 ‘
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Lame d’eau = 5 cm Seuil Lame d’eau= 1cm

7.5 -

0.2 - Source

D is ta n c e  à la  s o u rc e  (m ) D is ta n c e  à la s o u rc e  (m )

F igure 111-19 A . E vo lu tio n  d u  C 0 2 co n te n u  dans l'e a u  en  fo n c tio n  de  la d is tance  à la source . B. E vo lu tio n  d u  pH  en  fo n c t io n  de 
la d is ta n ce  à la source .

Ici, les variations de pente, de plus en plus importantes le long de l’écoulement, sont donc 

principalement dues aux variations de l’épaisseur de la lame d’eau. Plus la lame d’eau est fine et 

plus les molécules de CO2 vont avoir de facilité à rejoindre l’atmosphère. De ce fait, le pH va 

avoir tendance à augmenter plus rapidement. Cette évolution est la même pour toutes les dates, ce 

qui indique qu’il n’y a donc pas de changements important d’épaisseur de cette lame d’eau. Le 

dégazage va donc avoir un impact plus important sur l’évolution du pH que la précipitation de la 

calcite.

En parallèle, la quantité de CO2 gazeux dans l’eau diminue le long de la ligne d’écoulement de 

façon quasi linéaire (Figure III-20 A). La précipitation de calcite n’a pas d’effet sur ce dégazage 

puisqu’elle n’en est pas à l’origine, mais une conséquence.

Si nous regardons l’évolution de l’alcalinité, la précipitation est clairement visible sur l’évolution 

de ce paramètre. Lors des 40 premiers mètres, l’alcalinité n’évolue pas : elle est stable, en raison 

de la précipitation des oxydes de fer. L’alcalinité n’est pas impactée par le dégazage, comme 

nous l’avons vu dans le chapitre 2 la perte de H C O 3 '  et C O 3 2'  en solution étant compensée par la 

perte de H. Puis, lorsque la précipitation débute, l’alcalinité diminue d’environ 30%. La 

diminution de l'alcalinité d'environ 30% à 40 mètres de la source marque le début de la 

précipitation de calcite (Figure III-20). La conductivité électrique (CE) suit une même évolution : 

initialement stable (5,3 mS.cm'1), elle chute à 40m de la source, marquant ainsi la précipitation
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des travertins (Figure 11-20 B). La température de l'eau tend à s'équilibrer avec la température 

extérieure en s'éloignant de la source. Cependant, un écart de quelque degrés subsiste : l’équilibre 

thermique entre l'eau et l'atmosphère n’est jamais complètement atteint (cf. partie III.4.2).

Chapitre 3
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F igure 111-20 A . E vo lu tio n  de  l'a lc a lin ité  e t  d e  la CE (B) le  long  de  la ligne  d 'é c o u le m e n t. Les de u x  légendes so n t é q u iva le n te s . 
La p ré c ip ita t io n  e s t v is ib le  au b o u t de  4 0  m .

Parmi les éléments majeurs, seules les concentrations en calcium et en carbone inorganique 

dissous -CID - (recalculées à partir de l'alcalinité et du pH) diminuent suite à la précipitation de 

la calcite et du dégazage du C 02 pour le CID (Figure III-20). Les concentrations en magnésium 

étant stables, la calcite qui précipite ne contient pas de magnésium.

Par ailleurs, la relation entre les concentrations en CID et le pH de l'eau est toujours la même, 

quelle que soit la période d'échantillonnage, c'est-à-dire qu'elle est indépendante des conditions 

climatiques et donc du taux de dégazage (Figure III-21). Ces observations in situ corroborent les 

expérimentations en laboratoire. L’équilibre chimique est donc atteint, ce qui signifie que la 

rééquilibration entre les espèces de CID est instantanée au moment du dégazage et de la 

précipitation. Cette évolution pourrait être modifiée par une pC02 initiale différente à la source. 

Or celle-ci est constante au cours du temps, ce qui indique que cette évolution sera être tout le 

temps la même quelle que soit la date de prélèvement (Dreybrodt et al., 1992a; Schwarzenbach et
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al., 2005; Zaihua et al., 1995). C’est ce qui avait été également trouvé et conclu lors du chapitre 

II.

1.6E-01

1.4E-01

1.2E-01

l.OE-01

8.0E-02

6.0E-02

4.0E-02

2.0E-02

O.OE+00

04-mars-14

PHREEQC dégazage 

PHREEQC
dégazage+précipitation

F igure 111-21 E vo lu tio n  du  CID en fo n c t io n  du  pH avec les m od è le s  réa lisés sous PHREEQC e t la flè ch e  re p ré s e n ta n t le  d é b u t de 
la p ré c ip ita t io n .

Lors de ces périodes d’échantillonnage, il y a bien précipitation malgré la tendance linéaire, car 

lorsqu’im modèle de dégazage à l’aide du logiciel PHREEQC, partant de la chimie de la source, 

est réalisé, l’évolution du CID en fonction du pH ne suit pas du tout cette tendance (Figure III-21- 

courbe mauve). Sur cette évolution du modèle, le CID se stabilise pour une valeur de 6.10’2 mol/1, 

alors que d’après les données mesurées, il continue à diminuer du fait de la précipitation. Le pH 

de précipitation est égal à 6,8.

Comme il n’y a pas de différence de l’évolution pH V S . CID, nous avons utilisé un autre traceur 

du système calco-carbonique qu’est F IS  vis-à-vis de la calcite. L ’IS caicite augmente avec le pH 

suivant une relation linéaire (Figure III-22) jusqu’à la précipitation. En effet, La chute de 

l ’IScaicite, alors que le pH continue d'augmenter, marque la précipitation de la calcite. Celle-ci 

débute pour un IScaidte supérieur à 1,5 et non à partir d'un ISCaiCite égal à 0,9 comme cela a été 

montré lors des expériences de précipitation (les indices de saturation sont exprimés en
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logarithme). Certains inhibiteurs, comme le fer ou le magnésium, pourraient expliquer cette 

précipitation tardive. Présents en grande quantité, ils ralentissent la précipitation de travertins 

(Nielsen et al., 2013; Watkins et al., 2013). Sur le site, la précipitation des travertins débute dès 

qu'il n'y a plus de précipitations d'oxydes de fer. Le fer peut donc jouer ici le rôle d'inhibiteur 

principal.

l0 4 - m a r s -1 4

Xa.

♦  1 4 -m a rs -1 4  

X  2 8 -m a rs -1 4  

X  1 5 -a v r-1 4  

A. 1 5 -m a i-1 4  

®  0 5 -fé v r -1 5

8.5 -1

7.5 -

6.5 -

IS calcite

Figure 111-22 E vo lu tio n  d u  pH en  fo n c tio n  de  l'in d ic e  d e  s a tu ra tio n . La lig n e  b le u e  m arq u e  le  d é b u t de  la p ré c ip ita t io n .

La diminution de l ’IS Caicite, dès que la calcite précipite, est dépendante de la période 

d'échantillonnage et donc, des conditions de température et d’hydrodynamique de la source. 

Toutefois, les tendances sont toutes différentes en fonction de la période d’échantillonnage. Elle 

est bien visible en février et début mars (Le. la fin de l'hiver), avec une précipitation de plus en 

plus précoce vers la mi-mars. Cependant, au printemps, l'IScaidte ne diminue plus (Figure III-22). 

Il est probable qu'il y ait une compétition entre la cinétique de précipitation de la calcite et celle 

de la formation des ions C 032' à partir de HC03', donc de la vitesse de dégazage. Lorsque que 

l ’IScaicite diminue (fin de l'hiver), le taux de précipitation est plus rapide que celui de la formation
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de C 032-. A l'inverse, lorsque r iS caiCite continue d'augmenter (printemps), le taux de précipitation 

de la calcite doit être inférieur à celui de la formation des ions C O 32'.

La question qui se pose est de savoir quelle est l'origine de ce changement dans « le taux de 

précipitation » au moment du prélèvement. Est-ce uniquement lié à un facteur de température ou 

est-ce également lié au débit de la source? Comme il n’y a pas de relation entre date de 

prélèvement et évolution de l ’IS caicite, nous supposons que le principal paramètre qui va agir sur 

révolution du système calco-carbonique est l’hydrodynamique. En effet, il est possible de 

déterminer que les variations de la lame d’eau vont être le facteur dominant sur les variations de 

taux de précipitation, car pour des températures assez similaires, les variations d ’IS caicite sont 

importantes et, a  contrario, pour des températures très différentes (5 février et 15 mai), les 

évolutions ne sont pas très éloignées.

Pour valider les observations et répondre à cette question, le modèle de dégazage couplé au 

modèle de Plummer a été réalisé avec le logiciel PHREEQC (Appelo and Postma, 2005) (Figure 

III-21-courbe rose) et celui-ci correspond aux données. Pour que le pH et CID calculés se calent 

aux valeurs mesurées, la précipitation de calcite est indispensable, de même que pour l ’IS caiCite

Dans le cas d’échantillons « naturels», le taux de précipitation de la calcite est dépendant de la 

géométrie du site (Dreybrodt et al., 1997) ainsi que du débit (Zaihua et al., 1995). Pour tenir 

compte de cette dépendance et pour caler le modèle aux données, la variable AJW a été modifiée 

(sans critère préalable), la température mesurée in-situ est aussi ajoutée au modèle. Le détail des 

valeurs

Pour déterminer quel est le processus dominant entre précipitation et dégazage -nécessaire pour 

comprendre les évolution du carbone 13- les parts de carbone perdues par dégazage et 

préeipitation ont été calculées à partir de l'évolution des concentrations en calcium et en CID 

(Tableau III-4). La majorité du earbone perdu est due au dégazage, la part perdue par 

précipitation est quasi négligeable. Il y a un facteur 100 entre les deux parts. C’est donc le 

processus dominant et qui va contrôler aussi l’évolution d’un point de vue isotopique.

La fraction de calcite qui a précipité semble indépendante du pH (Figure III-23), puisque, pour 

une même valeur de pH, la quantité de calcite qui a précipité varie suivant la date 

d'échantillonnage et est donc directement liée aux conditions hydro-climatiques. Par ailleurs, les
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différences observées, entre les différentes dates de prélèvement, correspondent à celles déjà 

observées pour les IS caicite- Par exemple, pour un pH équivalent, les valeurs du mars ont les 

valeurs les plus importantes alors que celles mesurées le 28 mars sont les plus faibles.

T ab leau  III-4  V a r ia tio n  d u  ta u x  d e  ca rbone  p e rd u  lo rs  de  la p ré c ip ita t io n  e t d u  dégazage en  fo n c tio n  de  la d is ta n ce  à la  source .

Distance à la Fraction de carbone Fraction de carbone
source CaC03 C02

0 0,00E-l-00 1,00
16,5 l,48E-02 9,85E-01
28.8 l,28E-02 9,87E-01
41.2 l,00E-02 9,90E-01
43.8 9,55E-03 9,90E-01
45.6 l,41E-02 9,86E-01
47.6 l,24E-02 9,88E-01
49.9 2,30E-02 9,77E-01
53.2 5,84E-02 9,42E-01
55 8,25E-02 9,18E-01
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Figure 111-23 E vo lu tio n  de ia q u a n tité  d e  ca lc ite  q u i p ré c ip ite . La flè ch e  rep ré se n te  le  d é b u t de  la p ré c ip ita t io n  des t ra v e r t in s



Chapitre 3 192

La température varie peu pour les différentes périodes de prélèvement. Il est donc fort probable 

que la hauteur de la lame d'eau a un impact beaucoup plus important que précédemment estimé. 

Hansen et al. (2013) et Dreybrodt (2008) considèrent que, pour des fines lames d’eau, le temps 

d’équilibration de la précipitation va dépendre de la hauteur d’eau et d’un facteur cinétique : le 

temps d’équilibration entre l’eau et les carbonates est de 400 s pour ime lame d’eau égale à 0,01 

cm et augmente avec la hauteur d’eau. Au vu des débits sur les différentes lignes d’écoulement 

du site (“ 1,5 l.s'1) et des lames d'eau associées (=1 cm), des analogies peuvent être faites avec ces 

travaux, c'est-à-dire que l’équilibre chimique eau/calcite ne sera pas atteint.

Pour résumer, l'évolution du pH en fonction du CID est indépendante des conditions 

hydroclimatiques et de la quantité de dégazage : l’équilibre est instantané. Le. il existe une seule 

valeur de CID pour une même valeur de pH, et ce, quelles que soient les conditions 

environnementales. Cependant, il n'en est pas de même pour les quantités de calcite qui précipite, 

quantités qui seront dépendantes de ces conditions. Au vu de la faible variation des températures 

des eaux de la source de l'Ours, les conditions hydrodynamiques doivent être le facteur 

prépondérant.

I1I.8.4.2 Evolution spatiale et temporelle du taux de précipitation

Des plaques de plexiglas ont été déposées en différents point du site pour mesurer le taux de 

précipitation de travertin en temps réel. Ces taux sont calculés à partir du poids de travertins 

précipités sur la plaque durant un temps donné (Equation III-7).

E qua tion  III-7

R = (W/A*t)*d

où W est le poids des travertins sur la plaque, pesé après un séchage (g) ; A est l’aire de la plaque 

de plexiglas (49 cm2) ; t est le temps de pose de la plaque (jours) et d est la masse volumique de 

la calcite (2,71).

La matière organique se mélange aux carbonates qui précipitent, pouvant fausser l’interprétation 

de la pesée. Cependant, elle ne représente qu’une infime fraction (moins de 1%) et peut donc être 

négligée.
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Figure 111-24 V a r ia tio n  du  ta u x  d e  p ré c ip ita t io n  en fo n c tio n  de  la te m p é ra tu re  m oye n n e  de  la p é rio d e  de  p ré c ip ita t io n . Les 
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Certains écoulements ne sont pas pérennes, comme le montrent les taux de précipitation parfois 

nuis sur certaines périodes (Figure III-24). Au niveau des lignes d’écoulement principales 

notamment, le taux de précipitation varie au cours du temps : il augmente de façon exponentielle 

avec la température pour les points les plus en aval. Cette évolution peut être expliquée par le 

changement de l’épaisseur de la lame d’eau qui diminue vers l’aval, favorisant ainsi les échanges 

avec l’atmosphère. Le dégazage induit ime perte de carbone en solution et une augmentation du 

pH, ime redistribution des espèces carbonatées, favorisant l’augmentation de l’indice de 

saturation de l’eau vis-à-vis de la calcite. Toutes les conditions sont réunies pour privilégier la 

précipitation des carbonates.

Comme il existe une relation entre taux de précipitation et ratio aC0327aCa2+ (où a correspond à 

l’activité, déterminée à l’aide du logiciel PHREEQC), cette variation de ratio peut être une 

réponse à l’évolution du taux de précipitation le long de l’écoulement. Le long de l’écoulement, 

le ratio tend à augmenter (Figure III-25). D’après Gebrehiwet et al. (2012), lorsque ce ratio 

augmente jusqu’à la valeur de 0.33, le taux de précipitation augmente. Ce taux de précipitation va
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avoir tendance à augmenter pour compenser les écarts d’activité entre les deux ions. De plus, 

lorsque ce ratio est faible, la précipitation va âtre rapide et homogène, contrairement à un fort 

ratio (Wolthers et al., 2012).

Ici, le taux de précipitation augmente avec la diminution du taux de calcium lié à la précipitation ; 

à l’inverse, le COa2' continue à augmenter à cause du dégazage et du changement de la spéciation 

du carbone. L’indice de saturation qui augmente va également provoquer une augmentation du 

taux de précipitation. Le détail de ces processus de précipitation sera développé dans le chapitre 

4.
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Figure 111-25 V a r ia tio n  d u  ra t io  aC 032-/aC a2+  en fo n c tio n  de l'in d ic e  de  s a tu ra tio n  de  la ca lc ite .

Comparaison printemps V5 hiver :

L’évolution spatiale des taux de précipitation n’est pas identique en fonction de la saison 

considérée (Figure III-25). Pendant l’été, la précipitation est favorisée et les réactions sont plus 

rapides (Chapitre 2). De plus, l’activité biologique, lors de cette même saison, est un facteur 

supplémentaire pour une précipitation accrue car certaines espèces sont les moteurs directs de la 

calcification (Pentecost, 1991). Au contraire, les lames d’eau très fines gèlent en hiver, ce qui
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annihile la précipitation. Néanmoins, il y a des écoulements épargnés par le gel (lignes 

d’écoulement majeures). Malgré des pH plus élevés en hiver -CO2 est plus soluble dans l’eau 

pour des températures élevées- qu’en été, les taux de précipitation de calcite sont moins 

importants en hiver (Figure III-24 et 26). Les paramètres qui contrôlent la précipitation sont donc 

davantage la température et les conditions hydrodynamiques que le pH et la chimie de l’eau.

S o u rc *  d «  rO u rs

S ourc* d *  rO urs

Légende

O  6.02
Ü3 U.95
O  17.87

•  SO 31 mai 2015

Légende

Inter 502 R 
0.02

O  2.55 
E S  3.40
•  SO 5 février 2015

F igure ill-2 6  C om para ison  de  i 'é v o lu tio n  s p a tia ie  d u  ta u x  de  p ré c ip ita t io n  (en c m .a n '1). A  d ro ite ,  p ré lè v e m e n t le  5 
fé v r ie r  2015, à gauche le 31 m a i 2014. La flè ch e  rep ré se n te  la ligne  d 'é c o u le m e n t.

1II.8.4.3 Variation de long de l’écoulement de l'oxygène 18 de l’eau

Sur un graphique 52H en fonction de ô180  sur lequel sont représentés les points prélevés le long 

de la ligne d’écoulement pour les sept dates d’échantilloimage, nous voyons que les points sont 

proches de la droite des eaux météoriques mondiales et que les évolutions en 180  sont très faibles. 

Ces variations sont de l’ordre des barres d’erreurs, avec le point le plus enrichi à -9 ,2% o  vj 

SMOW et le plus appauvri à -9 ,6% o  vs SMOW avec une moyenne à 9,5% o (Figure I I I - 2 7 ) .  Le 

deutérium varie aussi le long de l’écoulement, de -65% o à -63% o vs SMOW. La précipitation et le 

dégazage n’ont donc pas un impact significatif sur la signature de l’eau en 180  le long de 

l’écoulement.

En effet, lors de la précipitation et du dégazage, l’eau devrait s’équilibrer avec les espèces de 

carbone inorganique dissous qui sont consommées à la fois par le dégazage et la précipitation.
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consommation qui entraine un changement de la spéciation, créant alors un déséquilibre entre 

l’oxygène 18 de l’eau et celui du carbone inorganique dissous. Pour rétablir cet équilibre, il y a 

des échanges isotopiques qui vont avoir lieu entre la molécule d’eau et ces espèces de carbone 

(Dreybrodt (2008). L’équilibre isotopique eau-calcite va ainsi être contrôlé par l’équilibre eau- 

CED et non pas par les échanges eau-calcite.

- 10.6 - 10.1
6180 (%o VS SMOW)

- 9 .6  - 9 .1 - 8.6

15-avr-14 - - 6 3
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- - 6 3
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- - 6 4
X 04-m ars-14

- - 6 514-m ars-14

28-m ars-14 - - 6 5

DEMM
-  -66

D E M I (Bertrand 2009)
-  -66

- -6 7

5
O
s
(O
O)

F igure 111-27 6  0  en fo n c tio n  de  6  H. La d ro ite  p le in e  e s t la D E M M  e t la d ro ite  en p o in t i l lé  e s t la D E M I

Pourquoi n’y a-t-il pas d’équilibre isotopique ? D’après les expérimentations présentées dans le 

chapitre 2, l’oxygène 18 de l’eau n’évolue pas lors d’un dégazage important. Et de même que ce 

qui est observé ici (Figure III-27), il n’y a pas non plus de tendance oxygène 180/pH, les 

variations restant dans les barres d’erreurs (Figure III-28). Comme nous l’avons décrit dans le 

chapitre 2, le temps d’équilibration avec les espèces de carbone dissous varie entre 80 et 1000 

minutes, et dépendent de la température, du pH et de la pC02. L’équilibre isotopique n’est donc 

pas atteint dans ce cas-là. Cependant, la lame d’eau au niveau de la source de l’Ours est plus 

faible que celle de la bouteille d’expérience : le temps d’équilibration devrait donc être
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légèrement plus faible (Hansen et al., 2013). Mais, la quantité de molécules de carbone est très 

faible par rapport à la quantité de molécule d’eau de la source. Le. environ 60 mol.L'1 d’eau et 5 

mol.L'1 pour la source de l’Ours contre 3-5 mmol.L’1 pour les expérimentations. De plus, s’il y 

avait un équilibre, il ne serait pas visible au vu des fortes concentrations d’eau en comparaison 

avec celles du carbone. Enfin, il n’y a pas de variations en fonction des dates de prélèvement et 

des températures.

♦  15-avr-14

■  05-févr-15

A 31-m ai-14 

X  15-m ai-14

04-m ars-14

14-m ars-14

28-m ars-14

Figure 111-28 A . V a r ia tio n  de  6  Oeau en fo n c tio n  d u  pH.

Selon Zeebe (2007), il est important de connaitre la valeur du fractionnement entre H2O et la 

somme des espèces de carbone dissous en solution car ce fractionnement étant dépendant du pH, 

la valeur de l’oxygène 18 de l’eau va également dépendre du pH. Pour les pH que l’on retrouve à 

la source de l’Ours et le long de son écoulement, ce facteur de fractionnement va donc varier 

d’environ 3 à 4%o.

Pour calculer une température selon les équations définies dans la littérature, nous avons utilisé 

ime valeur moyeime de cette signature en oxygène 18 et l’avons comparé aux équations définies 

et qui relient le fractionnement isotopique à l’équilibre avec la valeur de température (partie 

I1I.8.6.4). Etant donné que la signature des espèces de CID varie à cause dans un premier temps 

du dégazage et dans im second temps de la précipitation, la signature de la calcite va varier en 

fonction de la température et de la cinétique de précipitation.
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Pour expliquer certaines des variations, il est possible d’évoquer les phénomènes d’évaporation. 

Dans de nombreux sites à travers le monde où les travertins précipitent, cette évolution -  

enrichissement en oxygène 18 et deutérium- est significative (Di Benedetto et al., 2011; Kele et 

al., 2008; Kele et al., 2011; Sun et al., 2014a; Yan et al., 2012). Dans tous ces cas, 

l’enrichissement est principalement dû à de l’évaporation en raison des températures élevées des 

eaux d’origines, ceci augmentant le signal climatique au sein des travertins.

En faisant un simple bilan de masse il a été possible de calculer un taux d’évaporation d’après 

l’Equation III-8 :

E qua tion  III-8

5L1*L 1 =  6l2*(L1-E)

OÙ L1 correspond au volume d’eau que nous prenons comme égal à IL, et E à la quantité d’eau 

évaporée par litre d’eau qui va être calculé. Les deltas 1 et 2 indiquent respectivement les points 

amont et aval.

Ces calculs ont donnés un pourcentage d’évaporation compris entre 0 et 2%. Ce qui est très faible 

et donne des valeurs très variables le long de l’écoulement. S’il y avait de l’évaporation, nous 

verrions une différence entre les échantillons prélevés fin mai et ceux prélevé en février, ce qui 

n’est pas le cas. Ceci peut s’expliquer par le fait que, sur le site, les températures ne sont pas très 

importantes (température maximale mesurée de 25°C) et l’humidité est importante. De plus, les 

ions conservatifs tels que les chlorures ne montrent aucune tendance.

L’évolution de la signature en deutérium peut être due au fractionnement plus ou moins 

important avec le H2S.

111.8.4.4 La température 

La température de la période d'étude

Comme expliqué précédemment, nous avions installé une sonde sur le site de la source, sonde qui 

a été malheureusement vandalisée. Nous avons donc été contraints de considérer les températures 

mesurées à Aulnat pour comparer les deux enregistrements. Il est à noter que la différence entre 

ces deux enregistrements est très faible ; de ce fait, il est possible de se baser sur les températures 

mesurées à Aulnat pour toute cette étude (Figure III-29).
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Les jours de prélèvement ont été placés (barres jaunes). La période du printemps et hivernale a 

bien été couverte. Cependant, il n’y a pas de données pour la période estivale.

Figure 111-29 E vo lu tio n  des te m p é ra tu re s  h o ra ire s  de  2014  à 2015. En rou g e , ies m esures in -s itu  en  b leu  les m esures à A u ln a t 

(M é té o  France)

Les températures de l ’eau

Dans les équations reliant le facteur de fractionnement (calcite eau dans le cas de l’oxygène 18 et 

calcite-HCOs' dans le cas du carbone 13), la température considérée est la température de l’eau 

au moment de la précipitation et non celle de l’air. Néanmoins, la température de l’eau n’est pas 

toujours à l’équilibre avec celle de l’air mesurée à l’aide de sonde DIVER (Figure III-30)

La température de l’eau à la source est plus élevée que celle de l’air pour les différentes 

d’échantillonnage. Lorsque la lame d’eau s’amincit après 40 m, la température de l’eau 

commence à s’équilibrer avec la température extérieure sans jamais l’atteindre. L’équilibre avec 

les conditions climatiques n’est donc pas totalement réalisé. Pour le 15 avril, les prélèvements ont 

été faits au moment de l’après-midi où la température de l’air était maximale.
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F igure 111-30 E vo lu tio n  de  la te m p é ra tu re  en  fo n c tio n  d e  la d is tance  à la  source .

Il est alors possible de s’interroger sur la validité des températures de l’air utilisées pour faire les 

comparaisons avec les calculs effectués à l’aide du facteur de fractionnement de l’oxygène 18 

entre la calcite et l’eau, qui donnent une température supposée de l’eau. Est-ce que cela ne va pas 

induire des biais ? Les différences observées dans le chapitre 1 sur les carbonates fossiles peuvent 

également être expliquées par ces différences températures air/eau.

111.8.4.5 Evolution du carbone 13 du CID

O  I  -10

’C 02(aq)

H C 03-

’C aldte
'Calcite

F igure III-31  F ra c tio n n e m e n t au  m o m e n t d e  a p ré c ip ita t io n  des tra v e r t in s , avec les ions  b ica rb o n a te s  co m m e  Ions d o m in a n ts  
au  pH des eaux d e  la  source  de  l'O u rs .



Ligne d ’écoulement principale

Le carbone 13 est un isotope complexe à étudier puisqu’il répond à un double fractionnement : im 

fractionnement au moment du dégazage du CO2 et un fractionnement lors de la précipitation de la 

calcite (Figure III-32). Lors du dégazage, le CO2 formé est globalement appauvri en 13C par 

rapport au carbone dissous, pour la gamme de pH des eaux de la source de l’Ours considérée 

(Chapitres 1 et 2; Zhang et al., 1991). Le carbone inorganique dissous résiduel se trouve dès lors 

enrichi en 13C. La précipitation aurait l’effet inverse, la calcite s’enrichissant en 13C par rapport 

au CID pour la gamme de pH des eaux étudiées. Cependant, le fractionnement isotopique entre le 

CDD et la calcite est moins important qu’entre le CID et le CO2 formé. Par ailleurs, les 

observations de terrain (présence de matière organique mélangée à la calcite qui précipite) ont 

mis en évidence une activité biologique qui peut rendre encore plus complexe l’interprétation de 

la composition en 13C du CID. En effet, les bactéries utilisent aussi le carbone en solution, 

privilégiant le 12C. Le CID résiduel doit s’en trouver enrichi.
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Figure 111-32 E vo lu tio n  d u  6 13C d u  CID en fo n c tio n  de  la d is tance  à la source .

Sur le site d’étude, le 513C du CID de l’eau à la source n’est pas constant au cours du temps. Il 

augmente ensuite légèrement le long de la ligne d’écoulement en s’éloignant de la source (Figure 

III-32). L’enrichissement s’accentue à partir de 40 m. Par ailleurs, les teneurs en 13C du CID sont
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directement reliées à celle du pH (Figure III-33). Ces évolutions sont corrélées à l’épaisseur de la 

lame d’eau. En effet, entre 0 et 40 m de distance, la lame d’eau est épaisse (8 cm), limitant les 

échanges avec l’atmosphère. A partir de 40 m de distance, la lame d’eau devient très fine (1-2 

cm) favorisant le dégazage et par conséquent l’enrichissement en 13C du CID résiduel et 

l’augmentation du pH. La précipitation de calcite à partir de 40 m de distance n’a pas d’effet 

visible sur les teneurs en 13C du CID. Les données chimiques mettaient déjà en avant le rôle 

prépondérant du dégazage sur les concentrations en CID comparé à la précipitation de la calcite, 

ce qui est également visible ici. De plus, l’évolution des teneurs en 13C, tout comme le pH, 

dépend donc de la morphologie du site (hauteur de la lame d’eau) (Wiedner et al., 2008).
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Selon Udowski et al. (1978), l’enrichissement en 13C du CID résiduel est plus important lors du 

dégazage seul que lors de la combinaison entre dégazage et précipitation de travertins issus d’une 

source en Allemagne. Cette observation est cohérente avec les facteurs de fractionnements entre 

le CID et le C 02 qui tendent à enrichir le CID résiduel en 13C, alors que les facteurs de 

fractionnement entre le CID et la calcite tendent à l’effet inverse, contrebalançant ainsi le
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fractionnement associé au dégazage. Or, pour les eaux de la source de l’Ours, la relation entre le 

ô13C du CID des eaux et le pH le long de la ligne d’écoulement est linéaire, même pour des pH 

supérieurs à 7,2 (pH à partir duquel la calcite précipite), ce qui confirme que l’effet de la 

précipitation de calcite sur les teneurs en 13C du CK) est négligeable sur notre site (Figure III-33). 

Aucune différence n’est observée entre la signature avant précipitation et la signature après 

précipitation, au vu de la faible dépendance des facteurs de fractioimement HCOa-calcite avec la 

température (Romanek et al., 1991) et de la faible valeur de ce facteur de fractionnement. L’autre 

explication de cette linéarité est que la fraction de carbone qui intègre la calcite est beaucoup plus 

faible que la fraction éjectée sous forme de CO2. C’est donc le dégazage qui va principalement 

contrôler l’évolution du carbone 13 du CID.

De plus, la relation entre le S13C du CID et le pH varie peu suivant les périodes 

d’échantilloimage : l’équation moyeime de la droite de corrélation (la pente moyeime est égale à 

0,3312 avec comme valeurs extrêmes : 0,3334 et 0,2767 ; l’ordoimée à l’origine moyenne : 6,126 

et les valeurs extrêmes : 6,2154 et 6,1454) peut dès lors être utilisée pour relier ces deux 

paramètres, que ce soit avant ou pendant la précipitation de la calcite. Les teneurs en 13C du CK) 

ne dépendent donc que du pH.

Ligne d’écoulement secondaires et variations été/hiver :

Bien que la relation entre le ô13C du CID soit linéaire avec peu de variations entre les saisons, il 

subsiste néanmoins une légère différence (Figure KI-34). L’enrichissement en carbone 13 du CID 

est plus important en hiver qu’à la fin du printemps. Cette différence peut être expliquée par deux 

phénomènes : (i) la lame d’eau qui s’écoule est plus épaisse au printemps, ce qui ralentit le 

dégazage, et/ou (ii) la solubilité de la calcite augmente lorsque la température diminue. Les 

faibles températures d’hiver limiteraient donc la précipitation de calcite, elle-même limitant 

l’enrichissement en 13C du CK) lié au dégazage.

Pour finir, le fait qu’il y ait cette légère différence été/hiver peut aussi être expliqué par des 

processus biologiques. Les processus biologiques vont avoir tendance à consommer les isotopes 

légers, et de ce fait, l’enrichissement va en être d’autant plus rapide et la pente un peu plus 

importante. Ces variations de pente peuvent être aussi expliquée par une augmentation de la
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fraction de carbone utile à la précipitation de la calcite, mais qui là aussi peut être liée aux 

phénomènes biologiques.
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F igure 111-34 E vo lu tio n  d u  pH en fo n c t io n  6  C d u  CID le  5 fé v r ie r  2015 e t le  31 m a i 2014.

III.8.4.6 Les éléments traces

Les éléments traces sont comparés aux concentrations en calcium pour observer leur 

comportement lors de la précipitation de la calcite. Les concentrations en samarium (Sm) chutent 

alors que les concentrations en calcium restent élevées (Figure III-34 B). En effet, les oxydes de 

fer et de manganèse contrôlent la distribution des éléments traces et participent à la mobilité des 

molécules organiques (Frierdich and Catalane, 2012; Frierdich et al., 2011). Les oxydes de fer 

qui précipitent et la matière organique qui se forme sur les premiers mètres de la ligne 

d’écoulement de la source de l’Ours sont donc certainement à l’origine de cette diminution des 

concentrations en Sm en solution. Cependant, les autres éléments mineurs X (Mn, Sr, Ba, Be, Co) 

ne montrent pas cette évolution. Au contraire, ils semblent liés aux concentrations en calcium 

avec ime relation linéaire du rapport X/Ca lorsque les concentrations en calcium diminuent 

(exemple du strontium, de béryllium et du baryum Figure III-35 A et Figure III-36). Il existe un
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fractionnement lors de la précipitation de la calcite, les éléments mineurs restant 

préférentiellement en solution.
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Figure 111-35 A. Sm en  fo n c tio n  d e  Ca (pp m ). B. Sr/Ca en fo n c tio n  de  Ca (ppm ).
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F igure 111-36 R a tio  Be/Ca en fo n c tio n  d e  Ba/Ca.

Ce fractionnement est lié à la diffusion des éléments en solution qui contrôle l’introduetion plus 

ou moins rapide des éléments traces dans le réseau cristallin de la caleite. Cependant, ces 

éléments traees peuvent avoir des rayons ioniques différents, ce qui est le cas des lanthanides qui
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ont des coefficients de diffusion proches mais des rayons ioniques différents. Or, leur 

concentration en solution dépend également de ce rayon ionique (Figure III-37). Le taux de 

substitution des éléments traces de la solution est donc également dépendant du rayon ionique.
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F igure 111-37 C o n ce n tra tio n  en ETR en  fo n c tio n  du  rayo n  io n iq u e  de  chaque  ETR.

Des coefficients de partition ont pu être calculés à l’aide des données sur le solide et sur le 

liquide. Il est apparu que la plupart de ces coefficients de partition était très élevés, supérieurs à 

ceux obtenus avec le calcium (qui est l’espèce majoritaire pour la calcite), à l’exception du Sr. 

Malgré le traitement des échantillons (Annexe 1), il y a donc un effet certain des espèces 

biologiques qui vont créer un enrichissement important en éléments traces. Il faut donc se servir 

des éléments traces non utilisés lors des processus biologiques.

III.8.5 Evolution spatio-temporelle de la composition des précipités

III.8.5.1 Caractérisation des travertins

Compte-tenu de la composition isotopique (13C-180) des carbonates formant les travertins, ces 

derniers sont thermogènes, malgré la faible température de la source à l’émergence (Figure 

III-38). Les valeurs élevées de ô13C confirment l’origine magmatique du carbone. L’isotopie, 

permet ici de confirmer les conclusions déterminées à l’aide de la chimie et de la température de
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la source de l’Ours (malgré la faiblesse des températures). Les travertins issus de la source de 

l’Ours peuvent être un complément aux références bibliographiques des sources minérales pour 

lesquels des carbonates précipitent, et ceci même pour des faibles températures.

Il y a un léger décalage par rapport à la tendance générale en raison des conditions de 

précipitation différentes des travertins de la source de l’Ours. En effet, ceux-ci précipitent à 13°C 

en moyeime alors que les autres travertins présentés dans ce graphique précipitent entre 45°C et 

60°C.

B u d a k a lâ s z

;.bG 3 P ^ N---------  -
S ü t tô  marine lim estones

___ ^^Gerecse M is .

K o p i t e  H i l l

I T ra v e r t in e  c ô n e  
U S o u th -V é r te s  M ts .)

5180  (%., V-SMOW)

I I T h e r m o g e n e  t r a v e r t in e s  I I M e te o g e n e  t r a v e r t in e s

Figure 111-38 C arac té risa tion  des tra v e r t in s  (the rm o g è n e s  o u  m é téogènes) en  fo n c tio n  de  ie u r  c o m p o s itio n  en iso topes  
s tab ies. Le p o in t b le u  co rre sp o n d  aux t ra v e r t in s  issus d e  la source  de  l'O u rs .

111.8.5.2 Impact de l’aragonite sur les calculs

La calcite n’est pas la seule forme de carbonate qui précipite lors de la formation des travertins. 

L’aragonite peut également précipiter et la proportion calcite-aragonite dépend a priori des
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conditions hydroclimatiques (Jones and Renaut, 2010). Or, le facteur de fractionnement CID- 

aragonite pour 180  est supérieur de 0,6%o vs PDB à 13,5°C à celui du CID-calcite (Tarutani et al., 

1969). Le facteur de fractionnement CID-aragonite est également enrichi dans le cas du carbone 

13.

Une aragonite qui précipite dans les mêmes conditions que la calcite sera donc enrichie d’environ 

0,6 / 0,7%o VJ PDB en 180  par rapport à la calcite (Kim et al., 2007). Il est alors important de 

coimaître la proportion de chacun de ces minéraux dans nos échantillons pour les calculs de 

température basée sur les fractionnements isotopiques de 1,180  lors de la précipitation de 

carbonates et pour les relier aux conditions hydro-climatiques. L’analyse aux rayons X des 

échantillons de travertins permet de connaître précisément leur composition minéralogique et de 

quantifier les proportions entre calcite et aragonite.

Ccxnts
X 1 5 b J J = _ S O -0 5 a

6 0 0 0 -

4 0 0 0 -

2000 -

"1"" "'"l
P o s it io n  t ° 2 T h e t a ]  (C o p p e r  (C u ) )

F igure 111-39 E xem ple  de  d iffra c to g ra m m e  b ru ité  avec c o n ta m in a tio n  des oxydes de  fe r.

Les échantillons les plus en amont sont majoritairement constitués de calcite alors que les 

premières observations à l’œil nu semblaient indiquer une dominance d’oxydes de fer et de
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matière organique (Figure III-39, Annexe 7) : cela confirme bien que la précipitation se produit 

au bout de 40 mètres. En effet, le pic de la calcite est bien visible alors que le signal aurait été 

« bruité » si les oxydes de fer et la matière organique dominaient, ceux-ci ne présentant pas de 

pics qui leur sont propre.

Comme présupposé, la plupart des échantillons analysés sont constitués d’un mélange de calcite 

et d’aragonite. Certains échantillons présentent un pic de Quartz. Ce pic correspond à une phase 

détritique déjà observée dans des travertins (Kele et al. (2008).

C ounts
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F igure 111-40 D iffra c to g ra m m e  avec zoom  su r les p rin c ip a u x  pics d e  la ca lc ite  e t  de  l'a ra g o n ite .

Pour pouvoir quantifier la part d’aragonite par rapport à celle de la calcite, cette fraction 

détritique est négligée et la phase minérale considérée uniquement constituée de calcite et 

d’aragonite. Les proportions sont retrouvées à partir des aires des pics représentatifs de chacun 

des deux minéraux : pics Cl 3,86 A) et C2 3,035 Â) pour la calcite et A l (~ 3,398 Â) et A2 

(~ 3,273Â) pour l’aragonite. Cette méthode reste néanmoins semi- quantitative, quoique
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relativement précise. Les pics de l’aragonite sont largement moins importants que ceux de la 

calcite (Figure III-40). Un traitement supplémentaire sur ces pics avec le logiciel X’Pert 

HighScore (version 3.0e) et la base de doimées COD (Grazulis et al., 2009) a dû être réalisé pour 

quantifier leurs intensités et leurs surfaces. Les concentrations en aragonite ainsi calculées varient 

entre 0 et 12 %, avec une tendance à être plus abondante à l’aval de la ligne d’écoulement pour 

les valeurs de pH les plus élevées. Les concentrations en aragonite semblent indépendantes de la 

date de prélèvement des échantillons. Ces concentrations d’aragonite restent faibles et ne 

devraient donc pas induire de biais dans le calcul des températures.

111.8.5.3 Composition isotopique
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F igure 111-41 d e  l'o xyg èn e  18 e t d u  ca rbone  13 en  fo n c tio n  des da tes  de  p ré lè v e m e n t. Les p o in ts  rouges c o rre s p o n d e n t à 
l'o xyg è n e  18 e t  les p o in ts  b leus au ca rbone  13

Les valeurs de ô180  et ô13C des travertins évoluent différemment avec les saisons. En effet, le 

ô180  des travertins semble dépendre des conditions climatiques, contrairement au ô13C. Les 

travertins tendent à s’appauvrir en 180 , de -5,5%o à -7,5%o vj PDB, lorsque la température 

augmente (Figure III-41), alors que le ô180  de l’eau de la source ne varie pas dans le temps et très 

peu le long de l’écoulement. Cette évolution et liée à la thermodépendance du facteur de
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fractionnement isotopique de l’180  lors de la précipitation de carbonates. Ce facteur diminue au 

fur et à mesure que la température augmente, ce qui, pour exemple, donne une calcite plus 

appauvrie le 15 mai, lorsque la température est plus importante. A contrario, le 5 février, la 

température est plus faible et la calcite est plus enrichie. Pour le ô13C des travertins il n’y a pas de 

tendance claire (Figure III-41), la température ne va donc pas être le processus de contrôle 

principal. Or, selon Deines et al. (1987), le facteur de fractionnement du 13C lors de la 

précipitation de carbonate suit ime tendance inverse à l’180  : il augmente avec la température. 

Cependant, les teneurs en 13C du CID évoluent avec les saisons contrairement au ô180  de l’eau. 

L’évolution du ô13C du CID dans le temps, a un effet prédominant sur le ô13C des travertins 

comparé à l’impact lié à la thermodépendance du facteur de fractionnement isotopique du 13C. 

Osacar et al. (2013) observaient des tendances similaires sur des tufs espagnols.

Source de rOura
Légende

Inters

O 1.69
rZ l 3.39
O 5.09
0  6.78

O  -7.56
O -5.67
i :  J  -3.78
□  -1.90

•  50 31 mai 2015

Oxygène 18

Source de rOurs

Carbone 13

Figure 111-42 C om para ison  d e  la s ig n a tu re  is o to p iq u e  des tra v e r t in s  le  31  m a i 2015. A  gauche, le ca rb o n e  13, à 

d ro ite  l'o xyg è n e  18.
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Spatiallement, le ô13C et le ô180  des travertins sont corrélés et montrent une tendance inverse 

forte au printemps (Figure III-41, mois de mai) alors que cette tendance s’exprime moins en 

hiver. Ceci signifie que lors de forte chaleur et pour le carbone 13, ce sont les mêmes processus 

qui vont contrôler la signature isotopique des travertins et que ce ne sont plus les mêmes 

processus lorsque la température diminue. Le carbone 13 est probablement plus sensible aux 

effets de température en été (avec un facteur de fractionnement plus important) qu’en hiver.

111.8.5.4 Facteur de fractionnement 

Fractionnement 6 I3Ccid -  6 l3CCaicue

Lors de la précipitation des travertins de la source de l’Ours, les fractionnements isotopiques du 

13C ont été déterminés à  partir de la composition isotopique des travertins et de celle du CID des 

eaux. Les valeurs Ecaicite-ciD obtenues varient entre 0  et 2 ,2% o. Afin de savoir si ce fractioimement 

se fait à  l’équilibre ou non, ces résultats ont été comparés aux facteurs de fractioimement du 13C 

entre le CID et la calcite déterminés par Mook et al. (1974), Deines et al. (1987) et Romanek et 

al. (1991). Il est important de remarquer que la détermination de ces facteurs de fractionnement 

est en fait exprimée sous la forme du facteur de fractionnement calcite-HC03'. Ce facteur a été 

calculé pour des pH auxquels HCOs' est majoritaire. La concentration de CID est donc presque 

égale à  la concentration en ions bicarbonates.

Si Romanek et al. ( 1 9 9 1 )  n’observent pas de thermodépendance du facteur de fractionnement 

isotopique (eCaicite-ciD= 2%o), Mook et al. (1 9 7 4 )  et Deines et al. (1 9 8 7 )  avaient, quant à  eux, 

montré le contraire (Figure I I I - 4 3 )  : ecaici,e.CiD est égal à  0 .1  %o à  1 0 °C  et augmente de 1.5%o pour 

une augmentation de la température de 3 0 ° C  d’après Mook et al., (1 9 7 4 )  alors que scaiCite.ciD est 

égal à  2  %o à  1 0 °C  et diminue de 0.3% o pour une augmentation de la température de 3 0 ° C  d’après 

Deines (1 9 8 7 ) .  Les facteurs d’enrichissement isotopique pour le 13C  déterminés sur la source de 

l’Ours ne suivent aucune de ces trois tendances mais sont intermédiaires (Figure I I I - 4 3 ) .  Il ne 

semble pas y avoir de corrélation avec la température mais la disparité des valeurs est toutefois 

importante. La gamme de température très faible peut expliquer cette absence de relation claire. 

De plus, cette disparité peut être liée à  l’activité biologique qui impacte la composition isotopique
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du CK), les bactéries préférant utiliser le carbone 12 et se développant plus en été, mais 

également aux différences de pH.

— Deines e t a l. 1974 

Rom anek e t al. 1991

•M o o k  e t al. 2000 A  Source de  l'O urs

T e m p é ra tu re  (°C)

F igure 111-43 Facteur d 'en r ic h is s e m e n t ca ic ite -C iD  des p o in ts  de  l'é c o u le m e n t p rin c ip a l en  fo n c tio n  de  la te m p é ra tu re  

m oye n n e  de  l'a ir .

F igure 111-44 V a r ia tio n  d u  6 13C d e  la ca lc ite  en  fo n c tio n  d u  pH. Les p o in ts  de  la source  c o rre s p o n d e n t à to u te s  les da tes  de 

p ré lè ve m e n t.
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En effet, comme nous l’avons vu précédemment, le ô13C du CID est dépendant du pH tout 

comme celui de la calcite (Figure III-44). La variabilité du pH pourrait donc être à l’origine de la 

variabilité du facteur de fractionnement isotopique du 13C, e Caioite-ciD- La gamme de variation du 

pH est aussi plus importante que celle de la température. En effet, 8caiCite-ciD est une moyeime 

pondérée des facteurs de fractionnement isotopique de chaque espèce carbonatée en solution avec 

la calcite (e H c o s -c a ic ite  = 1 £ c o 2-caicite  =9 Eco32-caicite =6,9). La propoition de ces espèces varie en 

solution en fonction du pH. Lorsque le pH augmente, s caicite.c iD  augmente car 8 caicite-ciD  sera 

principalement influencé par le facteur de fractionnement entre HCOs" et la calcite. 8caicite-ciD est 

donc plus sensible aux variations de pH que de température.

Un facteur d’enrichissement isotopique théorique du 13C 8 ciD-caicite/co2 a été recalculé en tenant 

compte à la fois du CO2 qui dégazage et du carbonate qui se forme (Equation III-9). Le CO32' a 

été négligé en raison de sa faible concentration.
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F igure 111-45 E vo lu tio n  d u  fa c te u r  d ’e n rich isse m e n t is o to p iq u e  en fo n c tio n  de  la p e rte  en ca rbone , les p o in ts  n o irs  
co rre s p o n d e n t aux  données m esurées e t les a u tre s  p o in ts  aux données ca lcu lées.

Les différents facteurs de fractionnements isotopiques sont tirés de Romanek et al. (1992) et de 

Bottinga (1968). Les fractions de CO2 fco2 et de calcite f caic ont été déterminées à partir de
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révolution des concentrations en CID et Ca2+ des eaux de la source de l’Ours le long de la ligne 

d’écoulement. Les concentrations en H 2 C O 3 et HCOs' sont calculées à  l’aide du pH et du CID 

mesurés.

£ciD-caicite/co2 diminue au fur et à  mesure que les concentrations en CID diminuent et que le pH 

augmente (Figure III-45). Le dégazage initial favorise l’enrichissement en 13C du CDD. La 

diminution progressive de eciD-caicite/co2 marque l’influence de plus en plus importante de la 

précipitation de la calcite, puisque l’évolution seule du pH associée au dégazage aurait tendance à  

augmenter 8ciD-caidte/co2-

Les E ciD -caicite /co2, déterminés à  partir des facteurs de fractionnement calculés avec les données 

mesurées de ô13C de CID et de la calcite (points noirs), suivent la tendance théorique avec 

cependant une légère sous-estimation qui peut être liée soit à  l’activité biologique, soit au choix 

des facteurs de fractionnement à  l’équilibre, soit encore à  la représentativité de l’eau choisie pour 

l’échantillon solide. En effet, pour HCOs" qui est majoritaire, le facteur de fractionnement choisi 

est de 1 alors que si nous avions choisi celui établi par Mook et al. (2000), il aurait été de 0,3.

E qua tion  III-9

f  = J [H2C03]/cid x £h2C03_cû2 + WC03 - ] / c /û  x fwC03_C02] X fC02

+  l[H2C03]/ciD X EH2C0 2 -calc +  [H C 0 3  — V CID X  eHC03-calc] X  fCalc

L’évolution du ô13C du DIC au cours du dégazage et de la précipitation de calcite peut être 

décrite par une distillation de Rayleigh (Dreybrodt, 2008) suivant l’Equation III-10. Le facteur de 

fractionnement est ici modifié puisqu’il s’agit d’une combinaison entre le facteur de 

fractionnement entre le CID et le CO2, £ c i d -c o 2 et entre le CID et la calcite, ecm -ca ic ite , en prenant 

compte la contribution respective du dégazage et de la précipitation de calcite.

E qua tion  III-IO

S =  S0 x  / ( “- 1)

Pour caler une évolution théorique de Rayleigh sur les doimées, le facteur d’enrichissement 

associé au dégazage ecid-co2 doit être égal à  -6,3%o sachant que le facteur associé à  la
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précipitation Scio-caicite n’a que peu d’impact sur l’évolution en distillation de Rayleigh, à  cause de 

la faible fraction de carbone s’insérant dans la ealeite (Figure III-46). Le faeteixr eciD-co2 est 

supérieur à  la moyenne des 8cid-co2 théoriques calculés à  partir de la distribution de H2CO3, 

HC03' et C 032‘ en solution qui est fonction du pH et égal à  5,6%o. A l’instar de ce que nous avons 

observé lors des expériences, le facteur de fractionnement est supérieur à  celui à  l’équilibre. Ce 

facteur théorique eciD-co2 varie alors en fonetion du pH. Cette variation semble compensée par le 

fractionnement associé à  la précipitation de la calcite. De même, le facteur ecio-caicite de calage 

pour la précipitation de la ealeite ne correspond pas à  la gamme de valeur théorique (elle-même 

dépendante du pH), ce qui explique que le facteur d’enrichissement global eciD-caicite/co2 de calage 

est différent de celui établi par la théorie (Figure III-46). Ainsi, pour le 13C, l’équilibre isotopique 

entre le CID et la calcite ne semble pas exister.

pas d 'im p a c t

1.0 0.9 0.8 0.7 0.6 0.5 0.4 0.3 0.2 0.1
Fraction  de  CID res tan te

0.0

F igure 111-46 E vo lu tio n  des p o in ts  de  la source  de  l’O urs s u iv a n t une  D is t illa t io n  d e  Rayle igh d u  ca rbone  13 d u  CID.
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Fractionnement ô180  eau -  6180  caicite

Tout comme pour le carbone 13, les valeurs de fractionnement isotopique en 180  entre Teau et la 

calcite obtenues à partir des valeurs mesurées de ô180  de Teau et de la calcite sont comparées aux 

évolutions des droites d’équilibre (103lnaeau-caicite théoriques) en fonction des températures. Le 

ô180  des eaux de la source de TOurs étant indépendants de la température de l’eau, une 

température moyenne de l’air sur la période de précipitation des travertins a été choisie pour 

comparer les facteurs déterminés à partir des données de terrain avec les droites d’équilibre 

(Figure III-47).

Les droites comparées ont été définies aussi bien expérimentalement O'Neil et al. (1969a) 

Friedman and O'Neil (1977), qu’in-situ : Coplen (2007) ; Tremaine et al. (2011) Demeny et al. 

(2010).

L’équation de O'Neil et al. (1969a), ensuite modifiée par Friedman and O'Neil (1977), est basée 

sur l’extrapolation d‘une droite d’équilibre définie à haute température (250oC-700°C) pour des 

basses températures avec un point à 0°C et un point à 25°C. L’équation de Friedman et O'Neil 

(1977) a, quant à elle, été modifiée par Kim et al. (2007) sur la base d’expériences basses 

températures (10-40°C). Les droites d’équilibre définies par Coplen (2007) et Tremaine et al. 

(1977) sont issues de données acquises sur des spéléothèmes alors que celle de Demeny et al. 

(2010) est issue de données acquises sur des travertins. Beck et al. (2005b) (Droite orange) 

s’intéressent non pas au fractionnement isotopique en 180  entre la molécule d’eau et la calcite 

mais entre HCOs' et Teau.

Toutes ces droites sont assez proches, c’est-à-dire que l’écart de température calculé sera peu 

important. La majorité des carbonates naturels se forment à des pH équivalents (pH des eaux 

naturelles), et comme ce pH contrôle le fractionnement isotopique lors de la formation de la 

calcite (en raison de la spéciation du carbone dissous qui est fonction du pH), il pourrait expliquer 

ces similitudes. Cependant, plusieurs théories s’affrontent pour déterminer laquelle de ces 

équations correspond vraiment à la droite d’équilibre. Selon Watkins et al. (2013), Gabitov et al. 

(2012) et Sun et al. (2014a), la droite établie par Coplen en 2007 correspond à la droite 

d’équilibre, car, sur son site d’étude, les carbonates précipitent suffisamment lentement (0,l-0,8 

pm.an'1). Kele et al. (2011 et 2008) jugent que la droite définie par O’Neil et al. en 1969 est la



Chapitre 3 218

droite d’équilibre car ils considèrent que les points des travertins situés sur la droite de Coplen 

précipitent trop rapidement pour que la valeur du facteur de fractionnement soit à l’équilibre.

Température (*C)

■ ^ — C o p le n  2 0 0 7  

— D e m e n y  e t  a l .  2 0 1 1  

— G a b i t o v  e t  a l .  2 0 1 2  

— “ T r e m a in e  e t  a l .  2 0 1 1

---------B e c k  e t  a l .  2 0 0 5

---------O 'N e i l  e t  a l.  1 9 6 9

— K im  a n d  O 'N e i l  1 9 9 7

♦  S O 1 4  m a r s  2 0 1 4  

i l  S O  2 8  m a r s  2 0 1 4

•  S O  1 5  a v r i l  2 0 1 4  

+  1 5 - m a i- 1 4

S O  5  f é v r i e r  2 0 1 5  

X  5 0 3 1  m a i  2 0 1 4

F igure 111-47 1000 In a  en fo n c t io n  de  la te m p é ra tu re  avec les d ro ite s  d 'é q u ilib re  e t  ies p o in ts  de  la source  de  l'O urs .

Les calculs de facteur de fractionnement ont été effectués avec une valeur moyenne de 518Oh2o 

de -9,5%o VS SMOW et non pas avec les valeurs directement mesurées. Ces calculs donnent des 

résultats similaires dans les deux cas (cas de la moyenne des valeurs et cas des valeurs mesurées), 

dus à la faible variabilité de la signature de l’eau.

De plus, nous avons calculé la différence de température que cela donnerai si les calculs étaient 

effectués avec les deux valeurs les plus extrêmes d’oxygène 18 mesurées - c ’est-à-dire -9,2 et - 

9,6%o- et nous obtenons une différence de température calculée comprise entre 2 et 3°C pour 

toutes les droites d’équilibre. Pour des reconstitutions paléoenvironnementales, si la température 

était calculée avec l’équation définie par Coplen (2007), la différence de 2/3°C ne serait pas un 

obstacle à l’interprétation sachant que la précision obtenue ne peut être que pluri annuelle
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L’évolution du facteur de fractionnement 8eau-caicite en fonction de la température moyeime 

mesurée de l’air de la source de l’Ours est similaire à celle établie par Coplen (2007), à 

l’exception des échantillons de travertins prélevés en avril et mai 2014. Les taux de précipitation 

déterminés lors de cette étude correspondent à des taux de précipitation pour lesquels le 

fractionnement isotopique va être cinétique (Watkins et al., 2013) et qui sont donc beaucoup plus 

important que ceux des spéléothèmes étudiés par Coplen (2007). Les points qui sont situés sur 

cette droite le sont donc malgré une précipitation cinétique.

Pour les points du 15 avril, le facteur d’enrichissement est plus important que ce qu’il devrait 

être, nous avons donc analysés une partie de cet échantillon qui a précipité lors de températures 

faibles. Le fait d’avoir une moyenne d’échantillon entraine ime divergence de 5°C.

Pour les échantillons du 31 mai, le taux de précipitation a été mesuré sur une durée de 15 jours, 

donc un faible temps de précipitation. La précipitation a été rapide sur ce laps de temps, ne 

permettant pas une précipitation à l’équilibre isotopique, c’est-à-dire que l’180  n’est pas 

préférentiellement incorporé à la calcite par rapport à l’160 . Le facteur 8eau-caicite devrait donc être 

plus faible que la valeur d’équilibre et la différence de composition isotopique entre l’eau et la 

calcite sera donc moins importante. Or ici, c’est l’effet inverse qui s’observe : le fractionnement 

isotopique est plus important. Cette tendance, déjà observée par Yan et al. (2012), n’a jamais été 

interprétée ni explicitée. Ceci montre que, malgré des conditions de précipitation différentes, les 

même phénomènes d’enrichissement peuvent se produire.

Il faut aussi noter que les échantillons du 31 mai 2014 ne correspondent pas aux échantillons de 

la ligne d’écoulement principal, d’où une tendance différente. Ce qui indique qu’il est important 

de comparer les mêmes points entre eux pour parler d’un effet du taux de précipitation car, 

comme nous l’avons vu plus haut, le taux de précipitation va dépendre de nombreux paramètres 

(hauteur d’eau, température, chimie, pH etc.) et chacun de ces paramètres va être très différents 

en fonction de la localisation le long de l’écoulement à une date donnée.

Précipitation cinétique ou à l'équilibre ?

Pour les températures inférieures à 10°C, il est donc possible d’utiliser la droite de Coplen (2007) 

pour calculer les températures au moment de la précipitation, à partir de 8eau-caidte déterminé avec 

les données de terrains (ô 18Oeau et ô 18O caicite) (Figure III-47), et ce malgré une vitesse de
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précipitation importante. Au vu de ces vitesses de précipitation importantes (exponentielle avec la 

température), l’équilibre entre la molécule d’eau et les espèces de CID ne peut avoir lieu, de 

même que l’équilibre entre les espèces de carbone et la calcite. Cependant, pour des températures 

plus importantes, l’équation de Coplen n’est plus utilisable, en liaison avec la cinétique de 

précipitation des travertins. En effet, le fractionnement isotopique pour I80  entre l’eau et la 

calcite est corrélé au taux de précipitation (Figure III-48).

Cette corrélation entre le fractionnement et le taux de précipitation est en lien avec la température 

dont dépendra le taux de précipitation. Cette faible tendance, plus faible que celle observée par 

Dietzel (2009) et Sun et al. (2014a), est sans doute due au fait que pour le 15 avril et le 15 mai, ce 

sont des travertins qui ont précipités respectivement sur un mois et deux mois. De plus, dans les 

eaux de la source de l’Ours, ô180  varie très peu. L’effet saisonnier est donc peu visible et le 

facteur de fractioimement varie peu. L’effet cinétique est donc tampormé.

Equilibre Cinétique

y = -0.2836X + 34.455

y  = -1.0833X + 34.’5
y  = -1 .1 6 6 7 X  +  3 1

□  5 o u rc e  d e  l 'O u rs

............. D ie tz e l 5°C

------------ D ie tz e l 20°C

- — - 5 u n  2 0 1 4  (C h in a )

F igure 111-48 E vo lu tio n  d u  fra c tio n n e m e n t is o to p iq u e  en  fo n c tio n  du  ta u x  de  p ré c ip ita t io n . La cou rbe  n o ire , co rre sp o n d  à la 
co u rb e  d é fin ie  p a r D ie tze l e t  co a u te u rs  (2009 à 20*C), la co u rb e  en  p o in t co rre sp o n d  à la co u rb e  d é fin ie  p a r D ie tze l e t 
co a u te u rs  (2009) à 0°C e t la  co u rb e  p o in t illé e  à ce lle  d é fin ie  p a r Yan e t a l. (2014). Les p o in ts  v e rts  s o n t les p o in ts  de  la source 
de  l'O u rs .
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Le facteur d’enrichissement diminue quand le taux de précipitation augmente -pour les points de 

prélèvement les plus en aval- (Dietzel et al., 2009; Sun et al., 2014b; Tang et al., 2008; Watkins 

et al., 2013) comme nous l’avons aussi observé lors des expérimentations (Chapitre 2). Cette 

corrélation entre le facteur de fractionnement et le taux de précipitation est en lien avec la 

température au moment de la précipitation (Cf. Figure 111-48, dormées Dietzel et al., 2009). De 

plus, cette faible tendance -plus faible que celles décrites par Dietzel et al. (2009) et Sun et al. 

(2014b)- peut être due au fait que le 15 avril et le 15 mai, les travertins ont précipités 

respectivement pendant un mois et deux mois. Enfin la teneur en oxygène 18 de l’eau ne varie 

pas : l’effet saisonnier est peu visible, ce qui induit une faible pente et donc une faible variation 

du facteur de fractionnement.

e i l  e t  a l .  1 9 6 9

e  é q u i l i b r e  A r a g o n i t e - e a u  

a n d  Z e n g ,  2 0 0 6 )  

b e  d e  n o n - é q u i l ib r e  

c a lc u l  d e  t e m p é r a t u r e

C o u r t  ( 

( Z h o u  

—  C o u i  I 

P o u i

2 4  2 6  2 8  3 0  3 2  3 420 22
103ln a  (C aC 03 -eau )

New Highiand Terrace (M am m oth Hot Springs, Yellowstone, USA) Friedman (1970)
•  Bagni San Filtippo (Italie) Gonfiantini e t al. (1968)
•  Main spring (M am m oth Hot Sprtngs, Yellowstone, USA) Friedman (1970)
□  Angel Terrace (M am m oth Hot Springs, Yellowstone, USA) Fouke e t al. (2000)
■  Devis Hole (Nevada, USA) Coplen (2007)
•  Egerszalok 2008 (Hongrie) Kele e t al. (2008)
O Egerszalok 2004 (Hongrie) Kele e t al. (2008)
O Pagosa spring (Colorado) (Chaftez and Lawrence, 1994)
0  Source de l'O urs

F igure 111-49 G rap h iq u e  t ir é  d e  Kele e t  a l. (2008) re p ré s e n ta n t les p o in ts  d e  d if fé re n ts  tra v e r t in s  q u i p ré c ip ite n t à tra v e rs  le  
m o n d e  a ins i que  les d ro ite s  d 'é q u ilib re  e t de  n o n -é q u ilib re  (d é fin ie  p a r Kele e t  a l. en 2008).
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Le 31 mai, le facteur de fractionnement a tendance à augmenter avec le taux de précipitation qui 

est plus important à cette date. L’explication de cette déviation sera doimée dans le chapitre 4.

Si nous comparons les données de la source de l’Ours aux données obtenues sur les travertins à 

travers le monde, nous voyons que nombres de ces points sont situés sur une droite qui a été 

définie par Kele et al. en 2008 comme étant la droite de «no-équilibre isotopique» (Figure 111-49). 

Sur cette droite est situé le point de mesure déterminé par Coplen (2007). Les pH de ces sources 

sont assez similaires et elles sont toutes riches en CO2, ce qui pourrait expliquer cette relation. En 

revanche, il n’en reste pas moins que certains points sont très éloignés de la droite et les 

explications à cet éloignement sont multiples. Toutefois, il faut remarquer une certaine uniformité 

des signatures isotopiques des carbonates dans le monde.

La source de l’Ours pourrait représenter une référence supplémentaire pour compléter la courbe 

de Kele (2008) dont l’approche fonctionne donc bien pour les faibles températures, ce qui est le 

cas de la source de l’Ours, contrairement aux autres sources étudiées qui émergent à des 

températures beaucoup plus élevées.



Chapitre 3 223

III.9 Conclusion

Les eaux de la source de l’Ours étant très anciennes, leur chimie est contrôlée par des circulations 

lentes. La signature en isotopes stables de l’eau à l’émergence est constante au cours du temps 

pour la durée de l’étude (2 ans), et peut donc également être considérer comme telle pour ces 

vingt dernières années, ce qui permet les calculs et modélisations pour les reconstitutions 

paléoenviroimementales.

L’évolution des équilibres calco-carbonique est indépendante des conditions de températures 

et/ou de vitesse de dégazage puisqu’il existe une seule et même relation entre le CID et le pH, 

quelle que soit la date de prélèvement. En revanche, le taux de précipitation des carbonates 

dépend de ces conditions puisqu’il évolue à la fois en fonction des conditions hydrodynamiques 

(épaisseur de la lame d’eau) et de la température : il est plus important au printemps qu’en hiver. 

En effet, en hiver, le gel annihile la précipitation : le taux de précipitation est done dépendant de 

la température. En été, au contraire, ce sont principalement les conditions hydrodynamiques qui 

contrôlent la précipitation. Selon Zaihua et al. (1995), le taux de précipitation est plus important 

lorsque le débit est plus important car l’eau est renouvelée plus rapidement. C’est donc en été que 

les débits devraient être les plus importants. L’évolution de la composition chimique de l’eau sera 

en parallèle plus poussée en hiver (car l’eau circule moins vite et/ou gèle) qu’en été, période 

pendant laquelle l’eau circule plus vite car les débits sont plus importants : le pH des eaux sera 

dès lors plus faible en été qu’en hiver.

La température de l’eau a peu d’impact sur le ô180 , où seul un début d’équilibration isotopique 

entre l’eau et les espèces carbonatées dissoutes peut s’observer. En revanche, la température 

n’influence pas le ô13C du CID qui est essentiellement contrôlé par le pH selon une relation 

linéaire. Les pentes obtenues pour ehaque date de prélèvement sont légèrement différentes, sans 

doute en relation avec le temps mis entre l’échantillonnage et l’analyse de cet isotope et/ou des 

effets biologiques.

Le S13C des travertins semble lui aussi peu dépendant de la température. En revanche, le ô180  de 

travertins montre clairement une thermodépendance qui peut s’expliquer par un facteur de 

fractionnement eau-calcite en 180 , plus sensible à la température que celui du 13C. Les travertins



Chapitre 3 224

issus de la source de l’Ours étant composés principalement de calcite et peu d’aragonite, le 

facteur de fractionnement eau-aragonite sera négligeable.

Les facteurs d’enrichissement du 13C, Ecro-caicite et £ c i d -c o 2, dépendent des concentrations de 

chaque espèce de carbone inorganique dissous et donc du pH des eaux de la source de l’Ours. 

Cependant, le facteur eCiD-caicite du 13C ne correspond pas à la valeur théorique définie à 

l’équilibre. La précipitation de carbonate ne doit donc pas être à l’équilibre isotopique pour le 

C. L’influence de l’activité biologique, qui varie dans le temps, pourrait en être une des causes.

La thermodépendance de ô180  des travertins, permet d’utiliser le ô180  de l’eau et de la calcite 

pour faire des reconstitutions paléoenvironnementales en utilisant la droite d’équilibre 8eau-caicite 

définie par Cohen (2007). Cependant, compte-tenu du taux de précipitation élevé des travertins 

de la source de l’Ours, cette reconstitution est limitée à des températures inférieures à 10°C. Au- 

delà de 10°C, il y a une déviation de la droite d’équilibre. Il y a soit une sous-estimation du ô180  

de l’eau, soit une surestimation du ô180  de la calcite. De plus, le facteur d’enrichissement 

isotopique se corréle au taux de précipitation. Dans le chapitre suivant, un modèle prenant en 

compte les variations hydrodynamiques et l’impact des variations de la chimie de l’eau sera 

développé, permettant de déterminer l’importance relative de chaque paramètre qui contrôle la 

précipitation des travertins.
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IV. Chapitre 4 :

Synthèse sur les mécanismes de précipitation et 

d’enregistrement de la signature isotopique. 

Application aux travertins fossiles
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IV . l  M écanism es de p ré c ip ita tio n  des tra ve rtin s

IV.1.1 R appel des ques tions  en suspend

Comme nous l’avons montré en chapitre 2 et 3, les fractionnements isotopiques entre l’eau et la 

calcite obtenus à partir des données de la source de l’Ours sont différents de ceux obtenus lors 

des expérimentations en laboratoire. En effet, bien que le taux de précipitation des travertins de la 

source de l’Ours soit important, les facteurs de fractionnement de l’oxygène 18 entre l’eau et la 

calcite sont proches de ceux à l’équilibre -communément admis- définis par Coplen en 2007 

lorsque la température est inférieure à 10°C. Au-delà, l’équilibre isotopique n’est pas atteint.

Les facteurs de fractionnement obtenus pour l’oxygène-18 lors des expérimentations avec une 

cinétique importante (fort dégazage), avec ou sans dégazage, sont largement inférieurs à ceux 

définis par Coplen en 2007. Pour le carbone 13, les facteurs de fractionnement entre le CID et la 

calcite sont également différents entre expérimentations et dotmées in-situ, ce qui semble être 

expliqué par des pH différents. Toutefois, des questions restent posées quant à la compréhension 

des mécanismes de précipitation des travertins et par conséquent, sur l’incorporation des isotopes 

stables en lien avec les conditions climatiques. En effet, il faut particulièrement insister sur les 

rôles du pH et de l’indice de saturation de l’eau vis-à-vis des carbonates ainsi que l’impact de la 

force ionique sur les mécanismes de précipitation (précédemment étudiée par (Wolthers et al., 

2012; Zuddas and Mucci, 1998) sur le fractionnement isotopique.

Dans ce chapitre, une modélisation de l’évolution de la précipitation des travertins issus de la 

source de l’Ours et l’implication en termes d’enregistrement de la signature chimique et 

isotopique sont proposées. Bien que les processus de précipitation et d’incorporation des isotopes 

soient complexes, des modèles « simplifiés » ont été établis pour décrire le plus précisément 

possible ces mécanismes sur la source de l’Ours. Les résultats de fractionnement isotopique de 

l’oxygène 18 et du carbone 13 seront comparés aux valeurs obtenues à partir des doimées 

expérimentales et des données in-situ. Ces comparaisons permettront alors d’interpréter les 

différences observées et de proposer une méthode de transposition des doimées obtenues 

expérimentalement aux données in-situ. Enfin, nous reviendrons sur les enregistrements des 

séquences sédimentaires afin d’identifier la (ou les) possibilité(s) de mieux contraindre les calculs 

de température et les conditions au moment de la précipitation, à partir des données acquises sur 
les trois années de l’étude.
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IV.1.2 Calcul des taux de précipitation

En 2007, Coplen justifie que les carbonates qu’il étudie précipitent à l’équilibre et donc que le 

fractionnement isotopique a aussi atteint l’équilibre, par le fait que :

1) Il y a moins de 0,2%o de variation sur la veine de calcite durant les 10 000  dernières 

années ;

2) Il y a moins de 0,1 %o de variation sur l’ensemble de la grotte pour la période récente ;

3) Les datations révèlent que le taux de précipitation est équivalent à 0,l-0,8 pm.an'1.

Dans son étude, Coplen fait donc directement le lien entre fractioimement isotopique et taux de 

précipitation. Il est ainsi particulièrement important d’étudier ce taux de précipitation en détail.

IV.1.2.1 Théorie sur les modèles : rappel des équations utilisées

La plupart des investigations sur la cinétique de précipitation des travertins ont pour objectif de 

quantifier le taux de précipitation de la calcite à partir de la composition chimique de la solution. 

L’équation la plus communément admise est celle décrite par Plummer en 1978 (cf. Chapitre 2 

paragraphe II. 1) qui s’applique pour des eaux dont la composition chimique est suffisamment 

éloignée de celle d’une eau à saturation vis-à-vis de la calcite. D’après Dreybrodt et al. (1997), 

cette équation (Equation II-2) peut s’appliquer à la fois pour un écoulement laminaire et un 

écoulement turbulent : il est donc possible de l’utiliser pour la source de l’Ours, ce qui sera fait 

dans un premier temps (cf. partie IV. 1.3).

De nombreux auteurs ont réussi à modéliser avec succès leurs données, via l’équation II-2, que ce 

soit dans des études (i) sur la précipitation de calcite dans de fines couches d'eau (0,01 cm) sur 

des échantillons de marbre (Buhmann et Dreybrodt, 1985a), (ii) sur des calculs de taux de la 

croissance des stalagmites (Baker et Smart, 1995 ; Baker et al., 1996), ou encore (iii) sur des 

calculs de taux de dissolution en milieux turbulents (Dreybrodt et al., 1996).

Cependant, des modèles autres que celui de Plummer (1978) permettent également de calculer les 

taux de précipitation (Zuddas and Mucci, 1994; Zhang and Dawe, 1998, Hansen, 2013; Zaihua, 

1995). Ces approches, basées sur une description macroscopique d’échange ionique entre l’eau et 

la solution, relient le taux de précipitation de calcite à l’indice de saturation de l’eau vis-à-vis de 

la calcite (Equation IV-1).
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Cette équation, utilisée pour la description macroscopique des taux de précipitations est celle 

Nancollas and Reddy (1971)5. Elle a été légèrement modifiée parDreybrodt et al. en 1997 puis 

par Romanov en 2008, avec un facteur supplémentaire « d », paramètre de calage du modèle en 

lien avec la hauteur d’eau et une constante de réaction dépendante de la température (a, en s'1. 

Equation IV-2).

E q ua tion  IV-1

R =  a x d x ( n -  l ) n

Les autres paramètres de l’équation correspondent au taux de précipitation (R, mol.s'1.m'2), à 

l’indice de saturation vis-à-vis de la calcite (Q exprimée en log), et à une constante qui 

correspond au degré de la réaction (n, n=l). Lors des modélisations, ce paramètre (n) a été 

modifié et il n’Impacte que très peu le taux de précipitation.

E qua tion  IV-2

a  = (0.52 + 0.047’c -f- 0.0047’c2) x 10~5

L’équation de Dreybrodt (1992 ; Equation IV-3) est utilisée pour une description microscopique 

du taux de précipitation. Pour exprimer l’évolution de l’état de saturation de l’eau vis-à-vis de la 

calcite, il utilise la différence concentration en calcium mesurées dans l’eau et celles pour une eau 

à l’équilibre avec la calcite {Car Caeq). Deux facteurs supplémentaires sont introduits : Dm le 

coefficient de diffusion du CO2 dans l’eau pour prendre en compte le dégazage vers l’atmosphère 

{Dm =1.10'5 cm2.s'1 ; c f  chapitre 2) et un paramètre e, représentatif de la couche limite de 

diffusion (Equation VI-3).

E qua tion  IV-3

R =  D m  X  {C aeq — Cat ) f e

Le dégazage de C 02 est considéré comme im facteur limitant dans cette équation qui ne peut dès 

lors être utilisée que pour des précipitations de calcite contrôlées par la diffusion. La couche 

limite de diffusion dépend de la vitesse de l’eau et de la largeur de la section d'écoulement 

(Equation IV-4). Elle dépend donc du débit de la source et augmente lorsque le débit diminue.

5NR



E qua tion  IV-4

£ = 43.5(qL/v)-0-8(Dm/v ) -0'33

Le facteur e augmente également avec la diminution du débit. Comme le taux de précipitation 

augmente lorsque e diminue, il augmente lorsque le débit augmente. Zahuia (1995) avait déjà 

observé cette corrélation entre débit et taux de précipitation.

La réaction de dégazage CO2 + H2O + HCOs" étant la réaction limitante à la précipitation

de carbonates, l’approche de modélisation doit également tenir compte du taux de dégazage. 

Comme réalisé précédemment, les deux équations sont combinées : une équation pour le taux de 

précipitation de la calcite et une équation « cinétique » pour le dégazage (Buhmaim and 

Dreybrodt, 1985).

De ce fait, en combinant ces deux équations, la variation de la fraction de CO2 gazeux qui est 

parti de la phase liquide en fonction du temps s’écrit :

E qua tion  IV-5

= A/V X R

D’autres équations ont aussi été développées pour exprimer le taux de précipitation (Rp, exprimé 

en m.s'1 et qui représente la croissante des cristaux de calcite) en fonction de l’indice de 

saturation de l’eau vis-à-vis de la calcite, Q, et en fonction de la force ionique, I (Wolther en 2011 

et Zhang et Mucci en 1994 ; Equation IV-6 et Equation IV-7).

Equation IV-6
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_  J —0 .0 0 4 p ^ —10 .71^,-0 .35  f  (~)yr - - ( n 2  - 1)2
Equation IV-7

Rp = / 0'4p//~10" r a°q71(/32 _  1)2

où I est la force ionique, raq= aCa2+/aC032-
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L’équation FV-6 a été définie pour des eaux avec une force ionique comprise entre 0,001 et 0,7 

mol.r1. La force ionique I de la source de l’Ours est égale à 0,09 mol.f1, valeur qui entre dans 

cette gamme.

La deuxième équation a été définie pour des eaux plus salées (eau de mer). L’importance 

accordée à la force ionique est donc plus importante. De plus, le taux de précipitation va 

augmenter avec l’augmentation du ratio aCa2+/aC032‘. Cependant, dans ces deux équations, le 

taux de précipitation va diminuer avec le pH qui augmente parallèlement avec l’augmentation de 

l’indice de saturation.

D’un point de vue microscopique, la précipitation de calcite est définie par un flux d’attachement 

et de détachement des ions carbonates, Ca2+ et C032'. Les taux de précipitation et dissolution sont 

contrôlés par le rapport des concentrations des anions et des cations (Wolthers et al., 2012). Par 

exemple, dans le cas de la halite (NaCl), la croissance de ce cristal requiert l’incorporation par 

alternance des anions et des cations. Ces flux d’attachement et de détachement dépendent du pH 

et ralentissent lorsque le pH augmente (Wolthers et al., 2008).

Il est admis que le taux de dissolution et de précipitation est contrôlé par des réactions de surface 

pour un pH supérieur à 4. Des modèles de complexation ont été proposés pour prendre en compte 

la structure chimique de l’interface minérale dans les calculs des taux de dissolution et de 

précipitation (DePaolo, 2011).

IV.1.2.2 Théorie sur le taux de précipitation : effet de la température et intérêt du 
paramètre de « forme »

Dans un premier temps, le taux de précipitation en fonction de la température a été calculé à 

partir des Equation IV-8 et IV-9. L’influence de la température sur les taux de précipitation est 

visible via la thermodépendance des différentes constantes qui interviennent dans ces équations. 

Les températures considérées sont celles mesurées sur une armée à la station climatique d’Aulnat. 

Les activités en Ca2+ et HCO3' ainsi que celles de H+ et H2CO3 sont considérées constantes 

(aCa2+= 2,9.10'3 et aHCO3'=4,2.10’5 mol.f1). Elles ont été calculées avec le logiciel PHREEQC 

(Appelo and Postma, 2005) pour le point le plus en aval (eau déjà dégazée), afin d’atteindre un 

taux de précipitation maximal. Entant donné les variations importante, les variations de hauteurs 

d’eau ne sont pas prises en compte dans cette première approche.
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Equation IV-8

R =  [k1CH+) +  k2{H2C03) + k3 -  k4 {Ca2+XHC03)]

Equation lV-9

R =  k x i n - l ) n

avec R, le taux de précipitation. Toutes les constantes de réaction kj, sont exprimées en s'1, et les 

activités, entre parenthèses, sont exprimées en mol.L'1. L’indice de saturation a été calculé selon 

O = lAP/Ksp avec KSp qui est la constante de solubilité de la calcite, dépendante de la température.

Cette équation est couramment adoptée pour la précipitation de la calcite et représente 

l'incorporation simultanée de cations et d'anions (Ca2+ CO32') dans le réseau cristallin. Dans ce 

cas, le taux de croissance dépend non seulement de O mais également de l'abondance relative des 

cations et anions dans les solutions.
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Les deux approches ne donnent pas les mêmes résultats (Figure IV-1). Les taux de précipitation 

obtenus sur les travertins issus de la source de l’Ours (mesurées à l’aide des plaques de plexiglas)
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sont du même ordre de grandeur que ceux obtenus avec ces deux équations (Figure IV-1), en 

fonction de la période de l’année. Cependant, aucune de ces équations ne permet de décrire dans 

le détail l’évolution des taux de précipitation mesurés. De plus, la quantité mesurée sur la plaque 

de plexiglas est une quantité minimum car l’écoulement n’est pas forcément continu sur la dite 

plaque. La somme des paramètres variables fait qu’il est quasi-impossible de prédire l’évolution 

du taux de précipitation.

Au-delà de ces facteurs contraignants, cette première approche ne tient pas compte de la hauteur 

d’eau. Or, les résultats précédents (Chapitre 3) ont montré l’importance de ce paramètre sur la 

précipitation des travertins. Par ailleurs, les concentrations en Ca2+ et COs2' étant considérées 

constantes, les variations de pH et de l’indice de saturation de l’eau vis-à-vis de la calcite, en 

fonction du degré de dégazage, ne sont également pas prises en compte dans l’approche présentée 

ici. Il nous faut donc trouver une équation unique intégrant tous les paramètres dont dépend la 

précipitation, pour décrire un modèle en accord avec les données. Sachant que la précipitation des 

travertins de la source de l’Ours ne se fait pas à l’équilibre (cf. Chapitre 3.), il est donc nécessaire 

de modéliser l’évolution cinétique de cette précipitation. Pour permettre de faire des calculs plus 

complexes, le logiciel PHREEQC a été utilisé.

IV.1.3 Modélisation de la source de l'Ours

Les modèles cités plus haut ont tous une approche « physique » différente pour le calcul du taux 

de précipitation de la calcite. Afin de vérifier si les résultats n’en restent pas moins cohérents, les 

taux de précipitation sont recalculés à l’aide de ces deux approches (Equation II-1 et II-2, 

rappelées ci-après) et comparés aux résultats obtenus les modèles NR et de Dreybrodt (1992).

dCO
d7 ££i =  - k x  (PC02(t) -  Pa) (équation II-1)

P — [ki(.H+) + k2CH2C03) +  k3 — k4(Ca2+)(HC03 )] x ^ /y  x 0,1 (équation II-2)

Ces comparaisons permettront de mettre en avant d’autres paramètres pour de mieux décrire les 

influences de l’hydrodynamique sur la précipitation des travertins.



Chapitre 4 233

Bien que les approches soient différentes, le paramètre de calage reste un paramètre représentatif 

des surfaces d’échanges eau-minéral.

Dans le logiciel PHREEQC, les équations de dégazage et de précipitation sont définies 

séparément et un « code » cinétique permet de faire des calculs à chaque pas de temps 

préalablement défini (Atmexe 8).

Modèle de Plummer (1978)

Parmi les différents paramètres de l’équation II-2, seuls les paramètres k pour le dégazage et A/V 

pour la précipitation sont inconnus. Ils seront donc utilisés comme paramètres de calage. Ces 

paramètres et leurs influences respectives ont été décrits dans le chapitre 2. Le rapport AfV prend 

en compte la hauteur d’eau observée sur le site et k, une surface d’échange avec l’atmosphère. Il 

est donc convenu que ce dernier paramètre ne peut avoir que des faibles valeurs. Il peut donc y 

avoir plusieurs couples de k et AJV différents, mais, dans un premier temps, k a été calé. Pour 

cela, la valeur déterminée doit être bien inférieure aux k déterminés lors des expérimentations en 

laboratoire, de l’ordre de lO'6 m3.s'1. Ensuite, le rapport A/V a été déterminé pour une hauteur 

d’eau de l’ordre du cm.

Les paramètres utilisés pour comparer les données de la source avec celles modélisées sont, le 

pH, l’indice de saturation de l’eau vis-à-vis de la calcite, les concentrations en carbone 

inorganique dissous et celles en calcium (Figure IV-2, Figure IV-3 et Figure FV-4). En première 

approche, les paramètres k et A/V sont considérés constants le long de l’écoulement. Seul FIS de 

précipitation va être modifié.

Le pH augmente le long de la ligne d’écoulement, suite au dégazage du CO2 vers l’atmosphère. 

La concentration en calcium en fonction du pH diminue d’abord très lentement jusqu’à un pH de 

7.3, puis chute brutalement. L’indice de saturation de la calcite est peu marqué par la 

précipitation initiale puisqu’il continue d’augmenter, principalement influencé par le dégazage. 

Seule la seconde phase de précipitation au-delà du pH 7.3 entraîne sa diminution. La précipitation 

de calcite a donc lieu dès l’émergence, mais avec un taux très faible. Ce taux augmente 

brutalement pour des pH supérieurs à 7.3. Cette augmentation soudaine du taux de précipitation
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de la calcite peut être due à deux mécanismes : (i) la fin de la précipitation des oxydes de fer, qui 

jouaient le rôle d’inhibiteurs (Nielsen et al., 2013), et/ ou (ii) la diminution de la lame d’eau qui 

favorise les échanges solution/solide car le point de la rupture de pente correspond au point où la 

hauteur de la lame d’eau change. En effet, la lame d’eau n’a pas une hauteur constante sur le site, 

elle change significativement au niveau du seuil situé à 30 m de l’émergence : la lame d’eau 

passe d’environ 8 cm à moins de 1cm dans certains cas. Les oxydes de fer sont eux-mêmes 

principalement visibles sur les 30 premiers mètres de l’écoulement. Pour tenir compte de ces 

variabilités spatiales, une seconde modélisation a été réalisée où les paramètres k et A/V ont des 

valeurs distinctes entre l’amont et l’aval du point marquant im changement de cinétique de 

précipitation (Figure IV-2).

Pour que les modèles soient bien calés, les paramètres à modifier sont soit la vitesse de dégazage 

(k), soit l’indice de saturation de précipitation, soit encore le rapport A/V. Mais au final, seule la 

proportion entre k et A/V change. En effet, pour vérifier la pertinence du modèle, des calculs ont 

été effectués en modifiant les paramètres A/V et k d’un facteur 10 (Figure IV-2 A et B). Après 

cette modification, les résultats du modèle correspondent toujours aux données. La variabilité du 

rapport A/V et du paramètre k a donc peu d’impact sur les résultats ; seul le rapport entre k et 

A/V est crucial. Finalement, les deux paramètres, et par conséquent la précipitation et le 

dégazage, ont un impact similaire sur l’évolution de la composition chimique en solution.

La même approche a été utilisée pour les différentes campagnes de mesure décrite dans le 

chapitre 3. Cependant, pour chaque campagne, la chimie des eaux présentait une évolution 

différente d’amont en aval, en particulier en ce qui concerne la localisation du point à partir 

duquel les taux de précipitation changent drastiquement. Pour les calculs, le point de « rupture » 

propre à chaque campagne a donc été considéré, et finalement, il a été décidé que seules les 

conditions de précipitation {le. le rapport A/V) vont changer car, comme nous l’avons vu dans le 

chapitre 2, la vitesse de dégazage ne va pas modifier l’évolution du système calco-carbonique 

alors que la hauteur d’eau l’influence. Cette variation du rapport A/V modifie le rapport 

« dégazage/ précipitation », et permet de tester la sensibilité du modèle (Figure IV-4, tableau IV- 

1).
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Pour faire le modèle après la rupture de pente et donc avec la deuxième valeur de A/V, la chimie 

calculée juste avant la rupture de pente a été utilisée comme solution initiale. Concernant les 

données de la campagne du 4 mars 2014, la valeur retenue pour k est 5.10’6 mVs'1 tout au long du 

profil, et les valeurs retenues pour A/V sont 0,18 m '1 en amont et de 0,9 m '1 en aval du point 

marquant un changement de cinétique de précipitation. Ce jeu de données permet un bon calage 

du modèle sur les données de terrain, meilleur que pour la première approche, et ce 

particulièrement pour les eaux affectées par des taux de précipitation importants. Par ailleurs, le 

rapport A/V étant égal à 1/h, avec h la hauteur de la lame d’eau, il correspond à une hauteur d’eau 

de 5,6 cm en amont de l’écoulement et une hauteur d’eau de 1,1 cm, en aval, ce qui est cohérent 

avec les mesures effectuées sur le site de la source de l’Ours.

Si le calage est correct pour le pH en fonction des concentrations en calcium et de l’indice de 

saturation de l’eau vis-à-vis de la calcite, il est moins satisfaisant pour le CID en fonction du pH 

(Figure IV-3). Un léger décalage subsiste entre le 2nd modèle (courbe bleue) et les données de 

terrain. Cette différence peut être expliquée par la mesure de l’alcalinité qui a été faite entre 12 et 

24h après le prélèvement. Compte-tenu des propriétés des eaux de la source de l’Ours (riche en 

CO2 dissous), un dégazage de CO2 a pu avoir lieu pendant le stockage des échantillons, modifiant 

les concentrations en CID en solution : une alcalinité plus faible que ce qu’elle devrait être 

implique une valeur de pH surestimée.

Le rapport A/V dans la partie amont de la zone d’écoulement varie peu d’une campagne à l’autre 

(Tableau IV-1). Seule la campagne du 5 février 2015 présente un rapport A/V plus faible qui peut 

être expliqué par de plus faibles températures de l’eau (8°C).

En revanche, sur la partie aval, le rapport A/V varie fortement d’une campagne à l’autre, 

signifiant ainsi que les conditions de précipitation changent au cours du temps. Cependant, il n’y 

pas de lien avec la date de prélèvement, ni avec la température qui reste identique d’une 

campagne à l’autre (mis à part celle du 5 février 2015).

Ces résultats confirment le rôle plus faible de la température sur les taux de précipitation, dans les 

gammes de température de la source de l’Ours, comme cela était déjà suggéré par les calculs de 

taux de précipitation sur les plaques en plexiglas in situ (Chapitre 3). Le paramètre de 

« forme » (hauteur d’eau, débit, largeur etc.) a, quant à lui, un impact prépondérant. Cependant,
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compte-tenu de sa variabilité temporelle, il est difficilement quantifiable. Sur la source de l’Ours, 

seule l’évolution du débit de la source peut être comparé aux variations du taux de précipitation.

Date T

(m3.s-l)

A/V

(m-1)

amont AN 
(m-1)

aval Hauteur d’eau 

avant (m)

Hauteur d’eau 

après (m)

4 mars 2014 5.10'6 0,18 0.9 5,6 1,1

14 mars 2014 5.10'6 0,18 2 5,6 0,5

28 mars 2014 5.10'6 0,2 0,5 5 2

15 avril 2014 5.10’6 0,18 0,98 5,6 1,02

15 mai 2014 5.10'6 0,25 0,65 4 1,53

5 février 2015 5.10'6 0,1 0,6 10 1,6

T ab leau  IV-1 R ésu lta t d u  m od è le

Si nous calculons des taux de précipitation, ceux-ci sont faibles au départ et augmentent 

drastiquement à partir d’un pH avoisinant V.3-7.4 (Figure IV-4). Au-delà de ce pH, l’indice de 

saturation de l’eau vis-à-vis de la calcite diminue une seconde fois, ce qui finit par entraîner ime 

diminution du taux de précipitation. Le taux de précipitation moyen de la calcite obtenu via le 

modèle est de l’ordre de lO'7 mol.s'1, similaire à ceux mesurés in situ avec les plaques de 

plexiglas.

Le taux de précipitation mesuré sur le terrain augmente au cours du temps et semblait être corrélé 

à l’augmentation de la température. Or, avec le modèle de Plummer, il n’existe pas de lien entre 

surface d’échange et température/date de prélèvement. La variabilité du taux de précipitation est 

donc liée à la variabilité de la lame d’eau et non à la variabilité de la température. Cependant, 

comme le taux est plus important pour les faibles hauteurs d’eau et que les taux de précipitation 

les plus importants ont été retrouvés pour les températures les plus importantes (Chapitre 3), nous 

pouvons en déduire que les faibles hauteurs d’eau vont principalement se retrouver en été.

Pour réaliser les modélisations avec les deux autres équations, le même k que celui obtenu avec la 

combinaison de l’équation de Plummer (1978) a été utilisé.
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Modèle de NR

Dans l’équation NR, pour pouvoir caler le modèle sur les doimées de la source de l'Ours, les 

valeurs de "d" sont trouvées entre 0,014 et 0,0072 (Tableau IV-2). Ces valeurs sont plus 

importantes lorsque le taux de précipitation augmente, ce qui est en accord avec les résultats 

obtenus avec le modèle de Plummer (1978). Ce paramètre de calage "d" correspond donc à 

l’inverse d’une hauteur d’eau. Mais si nous calculons des hauteurs d’eau (1/d), celles-ci sont 

beaucoup trop importantes. Il faudrait donc multiplier ces valeurs par un autre facteur beaucoup 

plus faible, facteur qui devrait correspondre à un autre paramètre de forme. Cependant, le calage 

n’est pas idéal (Figure IV-6).

Modèle de Dreybrodt (1992)

Les concentrations en calcium à l’équilibre Caeq, ont été calculées avec les eaux de la source de 

l’Ours saturée vis-à-vis de la calcite. Le facteur e correspond au paramètre de calage pour cette 

approche.

Les valeurs obtenues pour optimiser le calage sont de l'ordre de 0,06 à 0,11 cm (tableau IV-2, 

Figure IV-5). Elles sont très importantes pour des couches limites et les valeurs obtenues par 

Dreybrodt (1992) et Zahiua (1995) sont d’un ordre de grandeur de lO'3 cm, donc plus faibles. 

Cependant, les calages restent moins bien réalisés que ceux effectués avec Plummer ; en effet, 

l'évolution modélisée (en termes de forme) du pH en fonction de l'indice de saturation est proche 

de celle simulée avec les équations NR (1971).

L'équation de Dreybrodt est principalement contrôlée par la diffusion du CO2. Le calage 

imparfait entre modèle et données témoigne que la diffusion du CO2, bien qu'essentielle dans les 

cinétiques de précipitation des travertins, n'est pas la seule à contrôler ce modèle. La composition 

chimique de l'eau est un paramètre tout aussi important. L'équation de Plummer qui combine les 

deux processus semble donc mieux adaptée que l'approche de Dreybrodt.

Pour finir, quand la couche limite est importante, le débit est plus faible (Tableau IV-2). De ce 

fait, les débits importants correspondent aux taux de précipitation importants, mais aussi aux 

faibles hauteurs d’eau, d’après les modèles de Plummer et NR. Ces deux affirmations semblent 

être en contradiction mais il est possible d’affirmer que les débits importants vont favoriser 

l’augmentation des surfaces d’échanges, et que la largeur de la section d’eau qui s’écoule peut, de 

ce fait, avoir un impact non négligeable.
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Date k (mVs'1) e (cm) IS précipitation d(cm'1) IS précipiation :

4 mars 2014 5.10'6 0,09 1,15 0,01 1,12

14 mars 2014 5.10'6 0,06 1,2 0,014 1,12

28 mars 2014 5.10'6 0,099 1,5 0,009 1,45

15 avril 2014 5.10'6 0,065 1,5 0,012 1,2

15 mai 2014 5.10'6 0,11 1,1 0,0072 0,7

5 février 2015 5.10'6 0,085 1.5 0,0086 1,25

T ab leau IV -2 R ésu lta ts  d u  calage des données de  la source  de l'O u rs  avec le  m od è le  d e  D re y b ro d t (1992) e t  le  m o d è le  de  NR.

Comparaison expériences/ données in situ

La comparaison entre les résultats obtenus expérimentalement et ceux obtenus in situ reste 

difficile. En effet, la surface d’échange eau-earbonate, paramètre important pour quantifier la 

précipitation des travertins, est souvent très variable au cours du temps et au cours de 

l’écoulement de la source in situ, alors qu’elle est plus stable lors des expérimentations en 

laboratoire. De plus, l’injection d’azote gazeux durant les expérimentations modifie certainement 

davantage les équilibres eau-roche en comparaison de la simple diffusion eau/atmosphère sur le 

site d’étude (Tremaine et al., 2011).

L’approche de Plummer combinant précipitation et dégazage, approche la mieux adaptée pour 

décrire les évolutions chimiques de l’eau et les taux de précipitation des travertins de la source de 

l’Ours, a été appliquée aux données expérimentales acquises en laboratoire. Cependant, le rapport 

A/V n’aura pas la même signification entre les données in situ et les données en laboratoire. En 

effet, pour la source de l’Ours, la surface d’échange (A) correspond à l’interface eau/atmosphère 

et eau/solide et le rapport A/V est directement liée à la hauteur de la lame d’eau qui s’écoule. 

Dans les expérimentations, la surface d’échange est dépendante de la quantité des bulles d’azote, 

elle-même fonction de la quantité d’ion en solution (Chapitre 2).

Les paramètres k et A/V obtenus lors des expérimentations en laboratoire sont environ 10 fois 

plus élevés que ceux obtenus in situ, cette différence s’expliquant par le forçage imposé par le 

flux d’azote lors de l’expérimentation. Une augmentation du débit d’azote multiplie le nombre de
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bulles et donc la surface d’échange dont dépend le flux de dégazage k et les taux de précipitation. 

Ces deux paramètres sont donc directement liés à la quantité de bulles d’azote injectée, elle- 

même proportionnelle au débit d’azote. En revanche, le rapport \d{AfW) augmente quand le flux 

d’azote diminue, ce qui signifie que la précipitation devient de plus en plus faible face au 

dégazage et inversement quand le flux d’azote augmente.

Par ailleurs, le contact direct entre les bulles d’azote et les cristaux nouvellement formés favorise 

d’autant mieux la précipitation puisque les nouveaux cristaux auront le support des précédents 

pour grandir plus facilement.

Pour les expériences sans dégazage, le taux de précipitation a été calculé à l’aide de l’équation 

IV-6 avec les données obtenues en fin d’expérience. La valeur calculée est égale à 4,6.10'10 m.s'1. 

Sur la source de l’Ours (28 mars 2014, point aval), la valeur obtenue est de 6,8.lO"10 m.s'1. Les 

ordres de grandeurs sont équivalents et au vu de la complexité de l’évolution de ce taux de 

précipitation et la variabilité des paramètres, il est difficile de faire une vraie comparaison. Lors 

de ces expériences, en plus du pH invariable, il faudrait faire en sorte que PIS ne varie pas et 

donc, que le taux de précipitation soit constant.

Pour comprendre les mécanismes d’incorporation des différents isotopes dans le réseau cristallin 

de la calcite lors de la précipitation, les différents paramètres contrôlant les cinétiques de 

précipitation doivent être de nouveau pris en compte : le pH, l’indice de saturation de l’eau vis-à- 

vis de la calcite, la vitesse de dégazage (qui dépend elle-même de la vitesse d’écoulement de 

l’eau et de la hauteur d’eau) et la température.

IV.1.4 Oxygène 18

L’intégration des espèces de CID dans le réseau cristallin pose encore de nombreuses questions, 

en particulier en ce qui concerne la forme de carbone qui est intégrée dans le minéral : est-ce 

imiquement C O 3 2',  ou est-ce que H C O a ' et H 2 C O 3 peuvent s’intégrer directement dans la 

structure cristalline, sans qu’il soit nécessaire qu’ils se dissocient en C032' ? Le facteur de 

fractioimement de l’180  entre l’eau et C032' est fixe pour vme température doimée indépendant du 

pH (Dietzel et al., 2009), ce qui signifie que, dans le cas où seul C032' est incorporé au réseau 

cristallin, la variation du pH n’aura pas d’influence sur le fractionnement isotopique de l’180
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entre le carbone dissous et la calcite. Cependant, d’après plusieurs études (expérimentations 

réalisées au cours de cette thèse -Chapitre 2- et travaux de Wolthers et al., 2008), HCOa" mais 

aussi H2CO3 peuvent être directement incorporés au réseau cristallin, le. la présence de COa2' 

n’est donc pas indispensable pour qu’une calcite précipite. Dans ces conditions, le facteur de 

fractionnement de l’180  entre le carbone dissous et la calcite est dépendant du pH en fonction des 

porportions entre HCOs'et CO32' utilisées pour former le minéral.

i  3 0  -

T e m p é r a t u r e  (°C )

Kim and O'Neil 1997 

^ ^ “ Coplen 2007 

——  Becket al. 2005

♦  SO14 mars 2014 

■ SO 28 mars 2014

•  SO 15 avril 2014

* 15-mal-14 

- 0 —SO 5 février 2015

X SO 31 mai 2014 

▲ Expériences 

X Expériences2 

X Badoit 

+ Sans dégazage

Figure IV-7 Facteur d 'e n r ic h is s e m e n t ca lc ite -eau  avec les d ro ite s  d 'é q u ilib re  e t les p o in ts  de  la source  d e  l'O u rs  a ins i que  les 

p o in ts  des e xp é rim e n ta tio n s .

Lorsque le fractionnement isotopique calcite-eau tient compte de la composition isotopique des 

espèce de carbone dissous et non plus de la molécule d’eau, le pH devient un paramètre important 

puisque la spéciation du carbone en dépend. Coplen (2007) montre que l’incorporation, dans le 

réseau cristallin de la calcite, du C032' plus appauvri en 180  comparé aux autres espèces de CID 

conduit au déséquilibre isotopique. Selon Usdowski and Hoefs (1993) et Zeebe (1999, 2007), 

l'augmentation des concentrations en C032' en solution, liée à l’élévation du pH, diminue la 

valeur de fractioimement isotopique eau-calcite, a 180 , d'équilibre. Cependant, ni les données de
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la source de l’Ours ni les données des expérimentations ne peuvent être expliquées par ce

mécanisme.

En effet, la comparaison 103lna de l’oxygène-18 entre l’eau et respectivement la calcite de la 

source de l’Ours et celle obtenue lors des expérimentations, montre ime tendance inverse (Figure 

rV-7). Les facteurs d’enrichissement de 180  entre l’eau et la calcite pour la source de l’Ours sont 

plus élevés que les valeurs d’équilibre lorsque T>10°C, alors que pour les expérimentations, ces 

facteurs d’enrichissement sont plus faibles.

Deux questions restent en suspens : 1- Comment peut être expliquée cette tendance ? Et 2- 

Pourquoi les points de la source de l’Ours sont-ils situés sur la droite d’équilibre alors que la 

précipitation est plus rapide que celle déterminée par Coplen ?

Facteur de fractionnement pour les expériences avec dégazage important.

Les facteurs d’enrichissement sont donc plus appauvris que les valeurs d’équilibre définis par 

Coplen (2007). Cet appauvrissement signifie que soit le ô180  de la calcite est trop faible, soit 

celui de l’eau est trop élevé. Ceci peut s’expliquer par l’absence d’équilibre entre le ô180  de la 

molécule d’eau et le ô180  des espèces de carbone dissous incorporées dans le système cristallin, 

et ce du fait d’un taux de précipitation trop élevé. La composition constante de la teneur en 180  de 

la molécule d’eau penche en faveur de cette dernière hypothèse.

Trois mécanismes différents peuvent permettre de comprendre ces tendances :

1. Le fractionnement de l’oxygène-18 de l’eau avec les espèces de CID. Beck (2005) a défini 

ces facteurs de fractionnement à l’équilibre. Le facteur de fractionnement est élevé entre le 

C02(aq) et l’eau et diminue entre HC03' et l’eau et entre C 032’ et l’eau. Considérant que la 

signature de l’eau est invariable, il va donc y avoir un appauvrissement en 180  du CID au fur et 

à mesure de l’augmentation du pH. Cependant, la valeur 6180  de l’eau ne varie pas en raison : 

(i) du non équilibre isotopique eau-CID ; considérant les temps d’équilibration entre la molécule 

d’eau et les espèces de CID, à la fois dans le cas de la source de l’Ours et des expériences de 

« dégazage + précipitation »„ l’équilibre isotopique ne peut pas atteint, non-équilibre qui va agir 

sur la signature des espèces de CID, et (ii) de la quantité d’eau, tellement importante face à la
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quantité de carbone en solution, que le fraetionnement ne sera pas visible. Cette déviation n’est 

donc pas due à l’oxygène 18 de l’eau.

2. Le fractionnement des espèces de CID avec le CO2, au moment du dégazage. Si 

l’oxygène-18 se comporte comme le carbone-13 au moment du dégazage, C02aq et HCOs’ 

résiduels s’appauvrissent en 180 , l’160  étant préférentiellement incorporé dans la molécule de 

C O 2  formée. La calcite qui se forme par l’incorporation de C 02aq, H C O a ' et C O 3 2'  dans le réseau 

cristallin sera alors elle-même appauvrie en 180 . Le fractionnement au moment du dégazage 

devrait être plus rapide que celui entre l’eau et les espèces de CID, et de ce fait, la signature 

isotopique en oxygène-18 de ces trois espèces va évoluer au fur et à mesure du dégazage. Dans 

notre cas c’est H 2 C O 3 qui est majoritaire et il est plus appauvri que les deux autres espèces. De 

plus, les données expérimentales montrent que les facteurs de fractionnement de 180  entre l’eau 

et la calcite sont d’autant plus faible que le flux de dégazage est important, et donc d’autant plus 

éloigné de la valeur d’équilibre (Figure IV-7). C’est le dégazage de C O 2  qui contrôle 

l’incorporation des isotopes légers ou lourds dans le réseau cristallin. Watkins et al. (2012) et 

Dietzel et coauteurs (2009) étaient arrivés à une conclusion similaire. Une augmentation du 

dégazage accentue d’autant plus cet appauvrissement en 180  du carbone dissous résiduel et donc 

de la calcite qui se forme. Le 6180  de la calcite diminue avec l’augmentation du dégazage. De 

plus, nous avons vu dans les chapitres précédents que le dégazage était dominant face à la 

précipitation de la calcite : il va donc contrôler l’incorporation des isotopes.

3. Le fractionnement au moment de la précipitation : dans le cas d’un fractionnement 

cinétique, c’est l’isotopologue le plus appauvri qui va perdre préférentiellement son proton et, 

par la suite, ce sera l’isotopologue le plus lourd qui le perdra. Cela donne une valeur plus 

appauvrie pour la calcite (Udowski et al., 1978). Cependant, vu que la précipitation est très 

rapide, la calcite ne va pas avoir le temps de faire une sélection entre un isotope lourd et un 

isotope léger. Cette calcite va alors s’enrichir au fur et à mesure de sa précipitation.

Facteur de fractionnement des expériences sans dégazage

Malgré l’absence de dégazage, les valeurs obtenues pour les facteurs de fractionnement sont bien 

inférieures aux valeurs à l’équilibre. Ce n’est donc pas le dégazage qui influe sur la précipitation.
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Mais, ce facteur de fractionnement de 180  entre eau et calcite reste plus élevé que pour les 

expériences avec dégazage. Cet enrichissement relatif est dû à l’absence au départ de 

l’expérience de 180  sous forme de CO2. Néanmoins, il ne correspond pas à la valeur d’équilibre 

(Figure fV-7).

Cette différence peut aussi s’expliquer par le pH initial. En effet, comme il n’y a pas de dégazage, 

le pH est constant (8,7 et 8,9) et plus important que celui d’une eau soumise à dégazage. HCO3' 

est l’espèce dominante pour cette valeur de pH. C’est donc lui" qui sera préférentiellement 

incorporé dans la calcite. Or il est plus pauvre en 180  que CO32'. La calcite, en incorporant HCOa" 

, sera elle-même plus appauvrie en 180 , puisque les équilibres en 180  entre l’eau, COa2" et HCOs" 

ne sont pas réalisés (cinétique de rééquilibration trop lente). A des pH plus élevés (ce qui est le 

cas lorsque l’eau est soumise à un dégazage), CO32' est tout autant incorporé que HC03", limitant 

ainsi l’appauvrissement en 180  de la calcite. De plus, le taux de précipitation est très important, ce 

qui fait que l’équilibre isotopique ne peut être atteint. C’est donc le pH initial et le taux de 

précipitation qui contrôlent la signature isotopique.

En 1997, Kim et O’Neil déterminent expérimentalement un facteur de fractionnement de l’180  

entre l’eau et la calcite qui dépend de la concentration initiale de calcium mis en solution et par 

conséquent de l’indice de saturation initial de l’eau vis-à-vis de la calcite (Coplen, 2007 ; 

Watkins, 2013). Les facteurs de fractionnement déterminés sont plus importants pour les 

solutions ayant une quantité de calcium égale à 15 et 25 mmol/L, que pour celles ayant une 

quantité de calcium égale à 5 mmol/L.

La Source de l'Ours

Les facteurs de fractionnement de l’180  entre l’eau et la calcite des eaux de la source de l’Ours 

dont la température est supérieure à 10°C, sont eux, plus élevés que les valeurs à l’équilibre, ce 

qui est contraires aux observations expérimentales. Pourquoi cette différence, et pourquoi pour de 

plus faible température, le fractionnement isotopique est à l’équilibre ?

Dans le cas des eaux de la source de l’Ours, cette évolution signifie que le ô180  de la calcite est 

trop élevé (puisque le 6180  de l’eau est constant). Le dégazage ne peut pas être mis en cause, 

puisque comme le montrent les expériences en laboratoire, il a un effet inverse. L’hypothèse la 

plus probable est l’impact de l’activité biologique. En effet, les échantillons de travertins prélevés
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étaient mélangés à une fraction de matière organique. Cette activité biologique intègre 

préférentiellement les isotopes légers (160  pour l’oxygène), induisant un enrichissement en 180  

du carbone dissous résiduel. La calcite qui se forme par intégration de ce carbone résiduel, sera 

donc elle-même plus enrichie en 180  qu’une calcite qui précipite dans un enviroimement sans 

activité biologique. Le même effet a été observé sur le carbone 13 (Chapitre 3) avec un 

enrichissement important des travertins.

Enfin, d’après Zeebe (1999), lors d’un fractionnement à l’équilibre, l’augmentation du pH 

entraîne une diminution du facteur de fractionnement de 180  entre l’eau et la calcite car le facteur 

de fractionnement entre les espèces de CID et l’eau est de plus en plus faible avec l’augmentation 

du pH. Dans le cas des expériences hors équilibre et dans le cas d’un dégazage important, nous 

observons l’effet inverse. Mais lorsqu’il n’y a pas de dégazage, il y a concordance. En effet, dans 

le cas d’un non équilibre, nous allons avoir un écart plus important avec la valeur d’oxygèn-18 

que l’on devrait avoir à l’équilibre, vu que le fractionnement avec l’espèce majoritaire est plus 

important.

Une relation existe entre le taux de précipitation de calcite, le facteur de fractionnement 

isotopique de l’180  entre eau et calcite, mais elle est propre à chaque point d’échantillonnage. Il 

n’existe pas une seule et même relation. L’impact du pH et la composition chimique de l’eau sur 

le fractionnement isotopique et donc visible in situ, mais moins prononcé que lors des 

expérimentations en laboratoire, en lien avec la vitesse de diffusion du dégazage qui varie peu in 

situ. Dans le cas de solution gazeuse, les principaux facteurs de contrôle de ce fractionnement 

isotopique sont donc la température et la vitesse de dégazage.

Ces trois paramètres (température, vitesse de précipitation et pH) dont dépend le facteur de 

fractionnement de l’oxygène 18 entre l’eau et la calcite sont inter-reliés. En effet, la vitesse de 

précipitation dépend du pH (Wolthers et al., 2012; Zuddas and Mucci, 1998) et contrôle les 

échanges entre l’oxygène 18 de l’eau et des espèces de carbone inorganique dissous (Chapitre 2 ; 

Dietzel et al., 2009). Et si les réactions sont à l’équilibre, les échanges entre la molécule d’eau et 

les espèces de earbone seraient complexes à modéliser (Dreybrodt and Scholz, 2011). Il est donc 

complexe, dans le cas de processus cinétiques, de prédire la valeur de l’oxygène-18 de la calcite.
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IV.1.5 Carbone 13

Concernant le fractionnement isotopique du carbone-13 entre l’eau et la calcite, les conclusions 

obtenues avec les expérimentations en laboratoire et l’étude in situ du système de la source de 

l’Ours étaient similaires. En effet, les trois espèces de carbone en solution et leurs échanges 

relatifs doivent être pris en compte, le ô 13C du carbone dissous étant une combinaison du le ô 13C 

de chacune de ces espèces. Or, l’évolution au cours de la précipitation de la calcite dépend : (i) 

des quantités et du ô 13C  du CO2 qui dégaze, (ii) des quantités et du ô 13C du carbone intégré dans 

la calcite en formation, (iii) du pH qui augmente avec le dégazage et dont la distribution des 

différentes espèces de carbone en solution dépend. Le fractionnement du carbone-13 entre la 

calcite et le carbone dissous dans l’eau (ô 13C caicite-ô 13CciD) obtenu avec les échantillons d’eau et 

de travertins de la source de l’Ours, varie peu et il est compris entre 0.14 et 2.14. Les résultats 

obtenus lors des expérimentations montrent une tendance différente avec des facteurs de 

fractionnement du carbone-13 entre la calcite et le CID fortement dépendants du pH et peu de la 

température (Figure IV-8). En effet, pour les expérimentations à faible pH, la calcite est 

appauvrie en 13C comparé au CID (ecaicite-ciD< 0), alors que pour les expériences sans dégazage, la 

calcite est enrichie en 13C comparé au CID (ecaicite-ciD> 0).

Dans le cas des expériences sans dégazage, il y a un fractionnement uniquement à cause de la 

rééquilibration des espèces en raison de la perte de HCOs" au moment de la précipitation. Le 

processus principal de fractioimement isotopique va donc être le fractioimement au moment de la 

précipitation.

Pour résumer (Figure IV-9) :

1) A faible pH, H2 CO3 domine : c’est cette forme carbonée qui part sous forme de CO2  ; de 

ce fait, le carbone résiduel s’appauvrit en 13C ou s’enrichit plus lentement ;

2) Lorsque le pH augmente, HCO3' devient l’espèce dominante et c’est à partir de cette 

espèce que se forme majoritairement le CO2. L’HC03‘ résiduel s’enrichit en 13C, ce qui 

implique que la calcite va également s’enrichir.

3) La calcite va donc être de plus en plus enrichie au fur et à mesure que le pH augmente 

puisque la phase dominante est de plus en plus enrichie. L’appauvrissement de la calcite
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en 13C comparé au CID, d’autant plus marqué, confirme le fait que les trois formes de 

CID sont utilisées pour former la calcite, mais en proportions différentes suivant le pH.

Enfin, comme nous l’avons vu lors des expériences de dégazage, le fractionnement va dépendre 

non plus de la vitesse de précipitation, mais de la température.

S -10

“  Deines 

"  Romanek 

A Source de l’Ours 

■ Source de l’Ours cartographie 

•  Précipitation + dégazage 0°C 

+ Sans dégazage 

X Précipitation + dégazage 20°C

T e m p é ra tu re  (°C)

F igure IV-8 Facteur de  fra c tio n n e m e n t du  ca rbone  13 ca lc ite -C iD  en  fo n c tio n  de  ia te m p é ra tu re . Les rec tang ies  re p ré s e n te n t 
ies d if fé re n ts  pH. Le rec tang le  rou g e  co rrespond  à un  pH  co m p ris  e n tre  5 e t  6 ,2 , le  rec tang le  v e r t  e n tre  7  e t 7 ,8  e t le rec ta n g le  

b le u , pH de  8,7.
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IV.2 A pp lica tion  aux tra ve rtin s  fossiies

IV.2.1 Rappel des précédentes conclusions.
Pour cette étude, les connaissances sur la carotte prélevée en 2008 et sur laquelle une datation 

ainsi que des analyses en isotopes stables avaient été effectuées, ont été complétées (Chapitre 1). 

Des prélèvements pour analyses isotopiques avaient été faits le long de cette carotte tous les trois 

à 5 cm. A l’aide de l’oxygène-18, des températures ont été calculées et les écarts entre 

température mesurées et calculées étaient moins importants avec l’utilisation de l’équation de 

Coplen (2007) que ceux avec les températures calculées à l’aide de l’équation de O’Neil et 

coauteurs (1977). Pourtant validée sur le récent, cette équation ne permet pas une totale 

correspondance entre les températures mesurées et calculées pour les périodes plus anciennes. 

Les hypothèses émises pour expliquer ce décalage étaient (i) le fractionnement non à l’équilibre 

lors des fortes températures, et/ou (ii) une quantité d’échantillon prélevée trop importante 

(Chapitre 1, Aimexe 2).

Concernant le 13C, im facteur de Rayleigh a pu être recalculé, correspondant à la quantité de 

carbone extraite du système à chaque pas de temps. Cette évolution est corrélée à des paramètres 

enviroimementaux décrivant l’évolution des précipitations et donc peut être positivement corrélée 

au système atmosphérique à plus grande échelle telle que la NAO (cf. Chapitre 1). Pour finir, 

nous avions émis l’hypothèse que la fluctuation du taux de précipitation était dû principalement 

aux variations d’écoulement et de température in-situ. En effet, les taux de précipitation étaient 

importants lors des fortes chaleurs.

Cette partie permettra, avec un échantillonnage affiné, de confirmer les résultats obtenus dans le 

chapitre 3. Pour cela, l’effet du taux de précipitation sur la signature isotopique sera déterminé. 

Les deux signaux (oxygène-18 et carbone-13) seront comparés et des zones de corrélation avec la 

NAO seront mises en exergue. Enfin, des calculs de température ainsi que des calculs de pH 

seront de nouveau effectués, avec les trois équations définies dans le chapitre 3, afin de faire 

ressortir les zones où le facteur de fractionnement est le plus important.
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IV.2.2 Taux de précipitation et signature isotopique

IV.2.2.1 Hypothèse du taux de précipitation-lien avec l’hydrodynamique

Les forts taux de préeipitation se retrouvent pour les températures les plus importantes. En 

général, le gel va faire que les taux de précipitation vont être plus faibles. Cependant, les 

variations de hauteurs d’eau ou de ligne d’écoulement sur un même point ne sont pas directement 

dépendantes des températures. Il n’est donc pas possible de lier les variations de températures aux 

variations de hauteur d’eau. En fait, ces variations de morphologie de site ont un impact plus 

important sur la vitesse de précipitation que la température elle-même. Ce taux de précipitation 

va donc être très variable au cours du temps, au vu de la variabilité de tous les paramètres mis en 

jeu. La signature isotopique des carbonates mesurée/enregistrée dans une carotte sera donc 

également dépendante de la variation de température et des conditions hydrodynamiques et, par 

conséquent, du taux de précipitation. Les modèles utilisés dans notre étude confirment que le taux 

de précipitation est plus important pour les débits importants, et que la température a également 

un impact positif sur ce taux de précipitation.

IV.2.2.2 Impact du taux de précipitation sur la signature isotopique

Nous avons émis l’hypothèse dans le chapitre 1 que, lorsque la température est élevée, le taux de 

précipitation est plus important, ce qui a été vérifié dans le chapitre 3, sur les dépôts récents. De 

ce fait, pour un échantillon qui précipite sur plusieurs semaines, la température élevée devient 

dominante lors de l’enregistrement de la signature isotopique.

A l’aide des calculs de taux de précipitation effectués en IV. 1, les valeurs journalières de ces taux 

de précipitation obtenus, ont été pondérées d’une part, par la teneur en carbone 13 du CID et 

d’autre part, par la teneur en oxygène 18 de l’eau. Le facteur de fractioimement a ensuite était 

calculé pour chaque pas de température journalière suivant les équations de Mook (1974) et de 

Coplen (2007), et a permis d’obtenir une valeur de S13C ou ô180  de la calcite (103ln a caicite-eau/ciD+

Ôeau/CID =  Ôcalcite)-

Dans une dernière étape, la pondération à l’échelle annuelle des signatures isotopiques des 

travertins a été comparée à la valeur isotopique de la calcite obtenue avec la moyenne des 

températures annuelles (facteur de fractionnement calculé avec la température moyenne de 12°C) 

toujours calculée avec les équations de Mook (1974) et Coplen (2007). La signature en carbone-



13 obtenue par pondération des températures est surestimée par rapport à celle calculée avec la 

moyenne alors qu’elle est sous-estimée pour l’oxygène-lS. Le S13C de la calcite calculé, pondéré 

par les taux de précipitation (donne un moyenne de ce taux et sur quel temps) et en considérant 

une teneur constante en 13C pour HCO3' de 4% o, indique une valeur de 5,02 %o tandis que la 

valeur obtenue est de 5,23 lorsque le 513C de la calcite est calculé pour chaque jour et pondéré par 

le taux de précipitation.

Sur ime aimée, il peut donc se produire un déplacement de la signature isotopique (vers 

l’enrichissement pour le carbone-13 et vers l’appauvrissement pour l’oxygène-18) en raison des 

forts taux de précipitation liés aux périodes de températures élevées. Cependant, cet 

enrichissement/appauvrissement reste faible et, sur une moyenne de 2 à 6 mois, ne devrait pas 

impacter significativement la signature des travertins. Il existe donc un effet sensible du taux de 

précipitation sur la signature isotopique enregistrée dans les travertins. De plus, cet effet pourra 

devenir significatif si l’on considère que le ô 13C h c o 3-, considéré comme constant dans les calculs 

précédents, est en fait variable dans le temps accentuant ainsi l’effet saisonnier.
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IV.2.3 Evolution isotopique

IV.2.3.1 Nouvel échantillonnage : impact de la quantité de calcite analysée

Afin d’étudier la résolution de la variabilité de la signature isotopique mais également l’impact de 

la quantité de carotte prélevée sur les calculs de température, nous avons choisi d’effectuer un 

échantillonnage complémentaire de la carotte à un pas beaucoup plus resserré, soit tous les 0,5 

cm, pas correspondant à des variations de l’ordre du mois (Chapitre 1, Annexe 6). Puisque les 

sédiments se sont contractés sous l’effet de l’assèchement, nous avons dû prendre des repères sur 

les photos précédentes pour recalculer une profondeur et pour pouvoir la comparer aux 

prélèvements précédents. Dans le cas de spéléothèmes ou d’autres dépôts carbonatés, les 

laminations sont visibles et il y a très souvent une alternance entre lamines sombres et lamines 

claires. Dans le cas de la source de l’Ours, les zones laminées de la séquence sédimentaires ne 

montrent pas d’alternance aussi visible. Il est donc important de déterminer la résolution de la 
variation des isotopes stables.
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Des différences notables avec T échantillonnage précédent (Figure IV-11) sont visibles, avec un 

«spectre» beaucoup moins plat pour le nouvel échantillonnage. La quantité de calcite ainsi 

analysée va avoir un impact sur le résultat final. Pour le précédent échantilloimage la quantité 

était importante, le temps intégré relativement long et nous avions donc une moyeime de périodes 

froides et chaudes, sans tendances claires.

m 8.5 -1

t L  8.0 -

S, 5.5

P r o fo n d e u r  (c m )

F igure IV -11 C om para ison  des ré su lta ts  o b te n u s  lo rs  de l'é c h a n tillo n n a g e  de  la c a ro tte  en  2010 (cou rb e  rouge ) e t  de 

l'é c h a n tillo n n a g e  p lus resserré  de 2012 (cou rbe  b leue).

IV.2.3.2 Evolution le long d’une lamine : variabilité et résolution

Pour constater et encadrer l’évolution de la signature isotopique d’un point de vue latéral 

(quelque cm), une lamine visible a été échantillonnée à plusieurs endroits (Figure IV-12). 

L’analyse de cette lamine permet de monter une variabilité isotopique certaine, un même niveau 

pouvant enregistrer des gammes de température et de pH notables. Cependant, les variations 

observées ici ne représentent que des variations de l’ordre de 0,2% à 0,5%. Et même si pour 

l’oxygène-18, cette gamme ne correspond qu’à une variation de seulement quelque degré, elles 

seront cependant importantes à prendre en compte dans le cas de reconstitutions fines. Un niveau 

qui semble homogène peut, en fait, représenter un temps de précipitation important. La résolution 

de reconstitution des environnements de dépôt est donc probablement plus bi-annuelle 

qu’annuelle.
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F igure IV -12 E vo lu tio n  is o to p iq u e  le  lo n g  d 'u n e  couche hom o g è n e , e n to u ré e  en b leue  su r la fig u re  de  d ro ite . L 'é v o lu tio n  se 
fa i t  de  la d ro ite  ve rs  la gauche  de  la p h o to .

IV.2.3.3 Comparaison des signaux en isotopes stables

La comparaison des signaux permet de mettre en avant les différentes influences sur chaque 

isotope. En effet, la question est de savoir si le carbone-13 est seulement influencé par le pH où 

s’il y a un lien avec la température et si, avec ce nouvel échantillonnage, il est possible de 

calculer des températures plus précises.

m -6.60

-6.80

ü  -7.40
^  -8.5 ♦  ♦  ♦-7.60
O -9.0 -7.80

- 8.00

6 13C c a lc ite  (%oVS PDB) 6 l3 C  c a l c i t e  (% o  V S  P D B )

Figure IV -13 A . R e la tio n  6 180  VS. 6 13C au se in  de  la c a ro tte , le  rec tang le  p o in t illé  co rrespond  à la g am m e de  v a r ia t io n  des 
tra v e r t in s  récen ts . B. R e la tion  6 180  VS. 6 13C p o u r  les tra v e r t in s  récen ts  de  la source  de  l'O u rs .
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La comparaison des signaux obtenus pour l’oxygène-18 et pour le carbone-13 sur la Figure 

IV-13, montre une variabilité certaine au cours du temps, variabilité d’ailleurs plus importante 

pour l’oxygène 18. Là aussi, en observant ces deux courbes, il semble que la signature de ces 

isotopes ne soit pas régie par les mêmes processus. Sur un graphique carbone-13 vs oxygène-18, 

il n’existe qu’une très faible corrélation positive. Cette tendance est inverse de celle obtenue sur 

les échantillons récents (Figure IV-13-B). La plus faible variabilité du carbone-13 peut être 

expliquée par sa légère thermodépendance du facteur de fractioimement du carbone-13 entre le 

CID et la calcite. Toutefois, cette variabilité va principalement être liée au pH, lui-même 

montrant moins de variabilité que la température en un point donné. Concernant l’oxygène-18, 

les facteurs principaux de variation d’un échantillon à l’autre vont être tout d’abord la 

température -pour la gamme de 2°C à 10°C- puis le taux de précipitation. A noter, qu’il n’y a 

aucune corrélation de la signature en oxygène-18 de la calcite avec le pH.

Pour mettre en lumière les zones de corrélations positives et celles où les signaux sont anti- 

corrélés, nous avons calculé im coefficient de corrélation entre l’oxygène-18 et le carbone-13, sur 

l’entièreté de la série. La valeur obtenue de 0,5 signifie que la corrélation est positive entre les 

deux séries mais qu’elle n’est pas très importante, ce que nous observons graphiquement (Figure 

IV-14).

Nous avons ensuite calculé l’écart-type entre les deux séries isotopiques, pour voir les zones où 

les corrélations étaient les plus fortes (fort éeart-type = signaux anti-corrélés). Cet écart-type est 

variable autour d’une moyenne égale à 7,1 (Figure IV-15). Ces variations confirment là aussi, que 

les deux isotopes ne sont pas toujours influencés par les mêmes processus. Lorsque l’écart-type 

est important entre les deux séries, cela signifie que la teneur en carbone-13 des niveaux de 

travertins est plus influencée par la température, car l’oxygène-18 va être dépendant de ces 

variations de températures (aucune relation 6 180 Caicite pH, sur la source de l’Ours). De plus, le 

taux de précipitation est très important.

A contrario, la corrélation positive des séries signifie que la teneur en carbone-13 ne va pas être 

corrélée avec la température, mais que le pH est le facteur dominant. Ceci peut être décrit (i) via 

le processus d’enrichissement du carbone-13 du CID, qui montre une relation linéaire en relation
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avec le changement de l’espèce majoritaire en solution, ou (ii) cela peut signifier que l’oxygène 

18 va être peu corrélé avec la température mais également avec le pH.

SaC c a lc ite (% o V S  PD B)

o i - k N J U 4 ^ t n a i ' s i o Q i o

5 u O  c a lc ite  (% o  V S  POB)

- C 1 3

- 0 1 8

F igure IV -14 E vo lu tio n  is o to p iq u e  d u  ca rbone  13 e t  de  l'o xyg èn e  18 dans les 24 p re m ie r  cm  de  la c a ro tte , avec un 
é ch a n tillo n n a g e  to u s  les 0 .5  cm .
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Lien avec les reconstitutions environnementales

Si nous comparons les variations de l’écart type avee le signal de la NAO, nous voyons que, pour 

un éeart type important, l’éeart entre les deux chroniques est également faible (Figure IV-15). 

Ceci indique que l’écart entre la température et le carbone-13 est plus faible et correspond aux 

périodes où le signal NAO est positif ou dans une phase croissante.

Comme nous l’avons vu préeédemment, dans l’article du ehapitre 1, l’indice NAO est utilisé pour 

caractériser la phase de l’oscillation Nord Atlantique et il eorrespond à la différence de pression 

atmosphérique de surface entre les Açores et l’Islande. Cet indice est calculé en hiver (différence 

de pression maximale) et montre une forte variabilité interannuelle. Lorsque la NAO est en phase 

positive, les températures sont, en moyenne, plus élevées en Europe et de ce fait, l’impact sur les 

teneurs en carbone-13 des travertins va être plus important. Cependant, la corrélation entre les 

signaux (Figure IV-15) n’est pas signifîeative. Vu que le massif Central est localisé à mi-distance 

entre les deux centres dépressionnaires influençant les scénarii météorologiques de la région 

(Cassou, 2004), il se peut que l’influence de la NAO positive ne soit pas toujours visible sur 

l’enregistrement du carbone-13.

NAO Ecart type

r  1 0 .0

- 9.5

- 9.0

fD m, ?3 ^ Q. q? rt) fD»

re

Figure IV -15 C om para ison  d e  l'é c a rt ty p e  (cou rbe  m auve ) avec le  c o e ffic ie n t NAO (cou rb e  n o ire ).
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IV.2.3.4 Comparaison entre température mesurée et température calculée.

Considérant les données obtenues sur les travertins réeents, nous avons vu que (i) pour des faibles 

températures, les facteurs de fractionnement calculés correspondaient aux facteurs de 

fractionnement définis par Coplen (2007), et que (ii) lors des prélèvements intégrants de longues 

périodes de temps et pour des températures élevées, les facteurs de fractionnement étaient plus 

importants que ceux déterminés par Coplen (2007).

Si nous recalculons les températures à partir des teneurs en 180  de la séquence sédimentaire à 

l’aide l’équation de Coplen (2007) et que nous les comparons aux températures mesurées, nous 

voyons que la gamme de variation de ces températures calculées est restreinte, entre 6 et 18°C, 

alors que les températures journalières actuellement enregistrées à Aulnat varient de 1 à 20°C 

(Figure IV-16).

Toutefois, les températures calculées par Coplen s’intégrent alors dans une moyenne de 

température. Cette observation, ainsi que les calculs de températures qui ne couvrent que la 

moyenne des températures mesurées et non les températures extrêmes, indique l’effet de deux 

processus :

(i) Pour les faibles températures, cela prouve que la rééquilibration de la température de 

l’eau avec la température atmosphérique n’est pas totale et que lorsque les 

températures deviennent vraiment trop faibles, avec possibilité de gel, la précipitation 

n’a pas lieu ;

(ii) Pour les températures les plus importantes pour lesquelles se produit un éloignement 

de la droite d’équilibre de Coplen (2007), les températures enregistrées sont plus 

faibles que celles mesurées.

Les doimées obtenues sur la carotte sont bien en accord avec celles obtenues à partir des 

échantillons déposés sur les plaques de plexiglas. Pour les températures importantes, les 

calculs vont donner des températures sous-estimées et pour les faibles températures, celles-ci 

vont être surestimées : soit il n’y a pas d’équilibre thermique (eau/températures extérieures) 

soit la précipitation n’a pas lieu. De plus, ces résultats confirment que le pas 

d’échantillonnage et la quantité d’échantillon analysée sont primordiaux.



261

-5
T e m p é r a t u r e  (°C ) 

1 0  1 5 20 2 5

s e p t . - 0 8

- m a r s - 0 8

1.0 -

- a o û t - 0 7

- ja n v . - 0 7

2.0 -

-  j u i l . - 0 6

- ju in - 0 5

4 .0  -

n o v . - 0 4

- m a i- 0 4

- o c t . - 0 3

—̂  Température calculées (Coplen, 2007) 
_ _ _  Températures mesurées, Aulnat (France)

m a r s - 0 3

Figure IV -16 C om para ison te m p é ra tu re s  ca icu lées, te m p é ra tu re  m esurées.

Enfin, il est possible d’utiliser l’équation définie par Beck (2005) qui définit la relation entre le 

facteur de fractionnement calcite-HCOa" et la température, pour calculer les valeurs de 

températures supérieures à 14°C. Comme cela a été décrit dans le chapitre précédent, pour des 

températures élevées, le facteur de fractionnement s’approche de celui déterminé par Beck en 

2005.
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Le décalage observé (Figure IV-16) pour les profondeurs importantes, Le. au-delà de août 2004, 

peut-être dû au fait que les erreurs sur les dations sont de l’ordre de six mois alors que notre pas 

d’échantilloimage intègre des intervalles de temps beaucoup plus faibles. Ceci s’applique 

également pour le pas des températures mesurées qui est mensuel alors que, dans certain cas, il 

faudrait un pas d’échantillonnage journalier ou sur 15 jours. Pour finir, ce décalage peut aussi être 

expliqué par le fait que l’oxygène-18 est aussi régit par des processus de cinétique, ce qui va 

légèrement modifier la signature isotopique.

IV.2.4 Calcul des pH

Ces calculs ont été réalisés afin de faire ressortir les zones de la carotte où le facteur de 

fractionnement est le plus élevé et aussi afin de monter que ces zones correspondent bien aux 

zones où les signaux isotopiques sont anti-corrélés.

En se basant sur les équations liant les teneurs en carbone-13 du CID et le pH (équations 

présentées ci-dessous) et à l’aide des valeurs de ô13C obtenues sur les sédiments de la carotte, un 

pH correspondant au pH de dépôt a été recalculé. Pour cela, nous avons recalculé le 613Ccid en 

prenant en compte un facteur de fractionnement moyen de 1, bien que nous ayons vu que, sur le 

site de la source de l’Ours, ce facteur de fractionnement variait entre 0,14 et 2,14 (cf. chapitre 3; 

Figure IV-18).

Les pH ont été calculés à l’aide des trois équations suivantes :

1) pH= 0.33ô13Ccid + 6,21 (courbe mauve)

2) pH= 0.28513Ccid + 6,15 (courbe verte)
=13,3) pH= 0.334S CciD + 6,13 (courbe rouge)

Ils sont d’un ordre de grandeur logique (entre 7,6 et 8,6). Toutefois, d’après les différentes 

cartographies (cf. chapitre 3), les pH n’excèdent jamais 8 sur le site de la source et, au vu de la 

localisation du carottage relativement en amont par rapport à l’exutoire (Figure IV-17), ces pH 

devraient être bien moindres (inférieur à 7.8, valeur maximale mesurée en limite aval de la zone 

de sédimentation). Les zones où le pH recalculé est important correspondent donc à des zones où



263

le facteur de fractionnement devrait être plus important que celui utilisé pour les calculs (=1). 

Ainsi, ces zones nous indiquent des périodes où la température était sans doute plus élevée et que 

l’activité biologique devait être dominante.

F igure IV -17 Loca lisa tion  de  l'é c h a n tillo n n a g e  de  la c a ro tte  en  2008.
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Figure IV -18 Calcul des pH avec les va le u rs  d e  ca rbone  13 e t de u x  fa c te u rs  de  fra c tio n n e m e n t d iffé re n ts .
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Pour déterminer les différences de pH en fonction des différences de facteur de fractionnement, 

un facteur de 2 a été utilisé. Ce nouveau calcul donne des valeurs bien moindre et plus en 

adéquation (dans le cas des pH plus importants) avec les valeurs obtenues sur le site.

Les zones encadrées sur la Figure IV-18 sont les zones pour lesquelles la température va 

également contrôler le carbone-13 et correspondent aux zones anti-corrélées avec l’oxygène-18 

(Figure IV-18), qui correspondent aux périodes estivales.

Enfin, il existe toujours un décalage entre les valeurs calculées et celles observées. Ceci laisse 

supposer que les facteurs de fractionnement déterminés devraient être plus importants, sans doute 

en relation avec les effets de l’activité biologique qui vont capter préférentiellement le carbone- 

12 et donc enrichir les travertins en carbone-13. C’est probablement cet effet qui est visible lors 

des phases de NAO positive, phases pendant lesquelles la quantité de matière organique qui se 

développe est classiquement plus importante.
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IV.3 Conclusion

Dans ce chapitre, nous avons montré que l’évolution de la chimie de la source de l’Ours peut être 

modélisée par une équation de dégazage couplée à une équation de précipitation définie par 

Plummer (1978) et modifiée en ajustant un paramètre de « forme » AfV. Ce paramètre, essentiel 

nous a permis de caler les modèles. D’autres modèles ont été testés et il est apparu que celui de 

Plummer (1978) était le plus pertinent.

Ces modèles ont permis (i) de confirmer la variabilité importante des débits et hauteurs d’eau sur 

un petit laps de temps sur le site de la source de l’Ours et (ii) de montrer que ces paramètres de 

forme sont le principal facteur eontrôlant la vitesse de précipitation et donc de l’incorporation des 

différents éléments. En conclusion, cela valide le fait que, lorsque le débit est plus important, le 

taux de précipitation l’est également.

Pour vérifier la validité du modèle de Plummer, il faudrait eomparer les paramètres mesurés aux 

paramètres calculés avec un test statistique.

Par établissement des processus de précipitation des travertins liant les outils de l’hydrochimie à 

ceux de l’isotopie, nous avons mis en évidence que :

'A la signature isotopique est clairement contrôlée par les mécanismes de dégazage ainsi que 

par le taux de précipitation, lui-même fortement lié à l’indice de saturation vis-à-vis de la 

calcite de la solution initiale ;

la ealcite précipite, dès sa nucléation, à parti des trois formes de carbone inorganique 

dissous (CID).

Concernant la séquence sédimentaire, un échantilloimage à pas resserré a été effectué ; les 

résultats des mesures isotopiques du carbone-13 et de l’oxygène-18 des carbonates montrent une 

grande variabilité, avec des périodes de corrélation (respectivement anti-corrélation) bien 

définies. Nous avons montré que les phases d’anti-corrélation entre ces deux signatures 

isotopiques indiquaient que le carbone-13 est corrélé avec la température. De plus, nous avons 

également mis en évidence que les zones d’anti-corrélation maximales sont liées à des phases 

positives de la NAO et sont caractérisées par des températures en moyenne plus élevées. Dans ce
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cas, le carbone-13 des carbonates fossiles va voir sa dépendance à la température augmentée, 

sans doute en raison d’une recrudescence de l’activité biologique pendant ces périodes. Pour 

finir, le calcul des températures à l’aide de l’équation de Coplen (2007) permet d’obtenir des 

températures de précipitation moyennes.
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V. Conclusion généra le



Conclusion générale 268

V . l  Conclusion de l'é tu d e

Etudiés depuis de nombreuses armées (Chafetz and Folk, 1984; Demeny et al., 2010; Kele et al., 

2008; Kele et al., 2011; Pentecost, 2005; Sun et al., 2014a; Yan et al., 2012), les travertins sont de 

bons enregistreurs des variations hydroclimatiques. Toutefois, certaines interrogations concernant 

les mécanismes de formation de ces dépôts demeurent. C’est donc pour tenter à la fois (i) de 

répondre aux questioimements sur les processus hydrogéochimiques mis en jeu lors de la 

précipitation des travertins, en lien avec l’interprétation des doimées enregistrées dans ces dépôts, 

et (ii) de déterminer l’impact des changements environnementaux sur la ressource en eau 

souterraine, que le présent travail de recherche a été initié.

Ce travail a débuté par l’étude d’une carotte de travertins de 80 cm prélevée sur le site spécifique 

de la source de l’Ours dont les variations de débit reflètent directement les variations de la 

recharge. Des datations des dépôts, effectuée sur avec la méthode 212Pb/226Ra, nous a fourni une 

échelle de temps de l’ordre de 16 ans pour l’ensemble de la carotte. Par comparaison avec les 

doimées climatologiques actuelles, les variations du taux d’accumulation des travertins ont pu 

être corrélées aux différences de température. Les teneurs en isotopes stables de l’oxygène et du 

carbone ont également été déterminées. Les valeurs de ô180  n’ont pas permis de mettre en 

évidence im calcul de température précis, et ce, malgré les résultats obtenus sur des dépôts actuels 

qui indiquaient la possibilité d’utiliser la droite de Coplen (2007) pour recalculer les 

températures. Le non-équilibre isotopique au moment de la précipitation des travertins a alors été 

mis en avant, à l’instar de nombreux auteurs (Kele et al., 2008; Kele et al., 2011; Sun et al., 

2014a; Yan et al., 2012). Concernant le carbone 13, une fonction de Rayleigh a été calculée et 

une corrélation a été déterminée entre cette fonction de Rayleigh et l’indice NAO. Les questions 

essentielles ont donc été de savoir pourquoi cette corrélation était exprimée et quels étaient les 

facteurs (pH, température) qui contrôlaient la signature en carbone 13 dans ces travertins.

Pour répondre à ces questions, i.e. détermination des mécanismes qui contrôlent la précipitation 

des travertins et définition de modèles qui permettent de comprendre ces mécanismes, une série 

de modélisations a été réalisée avec le logiciel PHREEQC (Appelo and Postma 2005). Ces 

modélisations ont été réalisées avec deux équations différentes, la première permettant la 

modélisation de l’évolution du système calco-carbonique lors d’un dégazage, et la seconde
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(définie par Plummer en 1978) décrivant l’évolution du système calco-carbonique au moment de 

la précipitation.

Dans un premier temps, le dégazage, facteur important du contrôle de la précipitation des 

travertins, a été isolé de la précipitation. Dans un second temps, les deux processus de dégazage 

et précipitation ont été considérés ensemble.

a - P ro c e s s u s  d e  d é g a z a g e  s e u l

Ces modèles ont permis de montrer (i) que la température n’était pas le principal facteur 

contrôlant l’évolution du pH et du CID, et (ii) que l’évolution du système calco-carbonique 

n’était contrôlée ni par la vitesse de dégazage ni par la pC02 mais principalement par la valeur de 

CE) de la solution initiale ainsi que par la force ionique. D’un point de vue chimique, ces 

conclusions de modélisations ont été confirmées par des expériences innovantes effectuées en 

laboratoire et selon plusieurs protocoles, afin de cerner au mieux les conditions naturelles. Ces 

expérimentations ont été conduites sur de l’eau déminéralisée pour des pH faibles et neutres, puis 

sur des eaux minérales proches des eaux de la source de l’Ours (Badoit). Ces eaux ont été 

dégazées avec deux débits d’azote gazeux différents, ce qui a permis de mettre en évidence une 

rééquilibration instantanée du système calco-carbonique. Nous avons également montré qu’à 

faible pH, le CO2 aqueux était l’espèce principale de contrôle du dégazage et, qu’à partir d’un pH 

de7,5, les ions bicarbonates contrôlaient les réactions. Il nous a donc été possible de simuler 

l’évolution de ce système (« modélisations expérimentales ») avec la première équation de 

dégazage utilisée précédemment pour l’établissement des modèles théoriques. Ces modèles 

expérimentaux ont permis de mettre en avant une constante k, dépendante de la surface 

d’échange avec l’azote gazeux mais aussi de la quantité d’ions en solution. L’évolution du 

système calco-carbonique va essentiellement dépendre de la diffusion de chaque espèce de CID 

dans la solution. D’un point de vue isotopique, l’équilibration du ôI3C du CID au sein de la 

solution est plus lente que la mise en place de l’équilibre chimique et son évolution est 

dépendante du pH. Un facteur d’enrichissement du CID-C02gazeux, également dépendant du pH, a 

pu être calculé. La valeur obtenue étant plus importante que celle du facteur à l’équilibre, nous 

avons ainsi déterminé xm facteur de fractionnement cinétique. Toutefois, il est impossible de 

modéliser l’évolution isotopique du 513C du CID par la diffusion des trois espèces carbonées en
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solution lorsque H2CO3 est majoritaire car c’est uniquement cet acide carbonique qui contrôle le 

dégazage d’un point de vue isotopique.

b -  D é g a z a g e  e t  p r é c ip ita t io n

D’autres expérimentations ont été menées pour se centrer sur les mécanismes de précipitation. 

Les premières expérimentations ont consisté à faire dégazer une eau saturée vis-à-vis de la calcite 

sous différents débits d’azote et à différentes températures. Les évolutions des pH ont été 

modélisées avec l’équation de Plummer et une équation de dégazage. Malgré un écart relatif entre 

les taux de précipitation mesurés et simulés, cette modélisation a donnée des résultats 

satisfaisants, mettant en lumière (i) que seule la précipitation et non le dégazage était affectée par 

la température, et (ii) que le forçage du dégazage avec de l’azote gazeux favorise la surface 

d’échange avec les bulles de CO2 gazeux plutôt qu’avec la calcite solide.

c - P ré c ip ita t io n  s e u le

Par des expérimentations spécifiques pour lesquelles il n’y a pas été fait de dégazage, nous avons 

montré que l’indice de saturation de la solution initiale, et non le taux de précipitation par 

seconde, avait un impact sur la quantité de calcite précipitée. En parallèle, le rapport d’activité 

« aC0327aCa2+ » va également avoir un impact important sur le taux de précipitation. D’un point 

de vue isotopique, le facteur de fractionnement en carbone 13 entre CID et calcite montre un lien 

important avec le pH et va également fluctuer en fonction des variations de fractions relatives 

entre la quantité de carbone extraite de la solution par le CO2 et celle intégré dans la fraction 

solide. Pour l’oxygène 18, le dégazage va provoquer la précipitation d’une calcite appauvrie, tout 

comme l’augmentation du taux de précipitation.

Après ces trois étapes d’expérimentations, les résultats de l’étude in-situ sur les travertins de la 

source de l’Ours ont permis de mettre en évidence, et de quantifier pour certains, plusieurs 
processus :

• Une stabilité de la chimie de la source qui permet de se baser sur une composition donnée 

pour effectuer des reconstitutions paléoenvironnementales;

• Une variabilité importante de la lame d’eau qui entraîne des variations de l’évolution du 

système calco-carbonique;
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Des différences importantes de taux de précipitation entre l’été et l’hiver, ce qui produit 

des signatures en carbone 13 du CID différentes ;

Une relation linéaire entre carbone 13 du CID et pH, relation qui diffère légèrement en 

fonction des conditions climatiques. Cet effet du pH est également enregistré par la 

signature en carbone 13 de la calcite;

Des teneurs en oxygène 18 de la molécule d’eau stables spatialement (stabilité quelles que 

soient les lignes d’écoulements) et la possibilité de déterminer, via l’équation de Coplen 

(2007), des températures précises mais dans des conditions bien définies : températures 

comprises entre 0°C et 10°C et e pour des pas de temps d’échantillonnage restreints.

Un effet cinétique mis en évidence par la relation linéaire entre le facteur de 

fractionnement 103lnacaidte-eau et le taux de précipitation.

A la question de savoir s’il est possible d’utiliser les isotopes stables (oxygène 18 et carbone 13) 

ainsi que l’évolution du système calco-carbonique pour faire des reconstitutions 

paléoenvironnementales, nous pouvons donner des premiers éléments de réponse suite à ce 

travail.

Dans le cas des eaux de la source de l’Ours et malgré les effets cinétiques impactant les teneurs 

en oxygène 18 lors de la précipitation des travertins pour des faibles températures, il est possible 

d’utiliser l’équation définie par Coplen (2007). En effet, si l’échantillonnage de la séquence 

sédimentaire est très fin, cette équation permet d’obtenir une température moyenne. En-dessous 

d’une température d’environ 2°C, la précipitation ne se produit pas et l’eau n’est jamais vraiment 

à l’équilibre d’un point vue température avec les conditions extérieures. En revanche, l’eau de la 

source peut atteindre des températures importantes pour lesquelles il est tout de même possible 

d’utiliser l’équation définie par Beck (2005) qui décrit le fractionnement entre les bicarbonates et 

l’eau. Toutefois, dans ce cas-là, ce sont les processus biologiques, via des biofilms algaires, qui 

vont être dominants et enrichir la calcite. La température calculée sera alors sous-estimée.

Les teneurs en carbone 13 vont quant à elles, être fortement liées au pH. Dans le cas de la source 

de l’Ours, il y a une relation linéaire entre le pH et le 613C du CID et également entre le pH et le 

613C de la calcite. Cependant, la détermination des facteurs de fractionnement CID-calcite a
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nécessité de considérer, individuellement, les facteurs de fractionnement entre la ealcite et les 

trois espèces de earbone en solution, principalement avec les bicarbonates qui est l’espèce 

majoritaire). Bien que extrêmement variables, ces facteurs de fractionnement, eontrairement à 

l’oxygène 18, ne semblent pas être soumis aux processus cinétiques. Enfin, s’ajoutent également 

les effets biologiques qui, provoquent im enrichissement de la signature isotopique de la calcite.

Enfin, nous avons montré que eet enrichissement, lié essentiellement aux températures 

importantes, pourrait permettre de corréler les phases isotopiques enrichies enregistrées dans les 

travertins de la source de l’Ours aux phases positives de l’indiee de NAO, et ainsi de permettre 

des reconstitutions paléoenvironnementales en lien direct avec les variations du eycle de l’eau à 

l’échelle globale.

Pour finir, l’étude du système calco-earbonique pourrait être un bon outil, non pas pour les 

reconstitutions de température mais surtout pour les reconstitutions de hauteurs d’eau, grâce au 

modèle de Plummer (1978), qui est apparu comme étant le modèle le plus pertinent. Ce modèle a 

permis de définir des variations de hauteur d’eau et de lier ces hauteurs d’eau à un taux de 

précipitation. Il est en revanche impossible de eonnaitre l’exactitude de ce modèle, car les 

hauteurs d’eau sur le site de la souree sont très variables d’une semaine à une autre. Pour 

eonnaitre la pertinence de ce modèle il faudrait en premier lieu faire ime analyse statistique pour 

déterminer les éearts modèles et données. De plus, il reste maintenant à trouver le moyen 

d’étendre ce modèle sur des travertins fossiles. C’est la finesse de la lame d’eau, qui dans le eas 

de l’équilibre thermique est très utile, eréée ces variations importantes de ligne d’écoulement. 

Dès qu’une couche suffisamment épaisse de travertins est formée, la ligne d’écoulement va 
varier.

La prochaine étape de ee travail devrait être de eomprendre les effets de l’activité biologique sur 

l’enregistrement isotopique.



V.2 Les perspectives

V.2.1 Les éléments traces

Dans le cadre de cette recherche, nous avons initiés des collaborations avec l’Université de 

McGill et le prof. Vincent van Hinsberg. Cette collaboration avait pour but la compréhension des 

teneurs en éléments traces et des processus de leur intégration dans le réseau cristallin des 

travertins ainsi que l’interprétation de ces teneurs en terme de paléo-conditions de précipitation.
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Les coefficients de partition pour les éléments tels que le Ca et le Mg, ainsi que pour les éléments 

traces tels que le Mn, le Sr, le Co et le Ba ont été calculés à partir d’expériences en laboratoire 

(Figure V-1). Les courbes de la Figure V-1 montrent l’augmentation du coefficient de partition 

du Sr avec l’augmentation de la cinétique. A l’inverse de ce qui était attendu, tous les autres



Conclusion générale 274

éléments étudiés présentent des coefficients de partition diminuant avec l’augmentation de la 

cinétique.

/ - 4 h0 V a  ^ ^ - r , ) 2- | ( 0 - r , ) 3)
Di xp

R T
\

Les perspectives de cette étude sur les éléments traces seront donc de calibrer les courbes 

(équations) qui varient en fonction de la cinétique, par détermination de 3 paramètres :

D0, coefficient de partition idéal/maximal,

E, coefficient d’élasticité qui détermine la forme de la courbe, et 

v'  r0, rayon ionique idéal (correspondant au coefficient de partition idéal/maximal).

Ces courbes devront être calibrées à l’aide d’un logiciel type Matlab.

A chaque cinétique (ou vitesse de précipitation), il existera une courbe de calibration imique. Il 

est aussi important de noter que la température n’a pas un impact très important sur les facteurs 

de partitionnement. Enfin, les premiers résultats que nous avons acquis lors des expérimentations 

effectuées dans des gammes de pH et de compositions de solution équivalentes, montrent qu’il 

n’y aura pas de correction de la spéciation à effectuer sur les valeurs obtenues. Il sera donc 

possible de comparer les courbes de calibration entre elles.

Ce travail, effectué en parallèle aux expérimentations et modélisations géochimiques présentées 

dans ce manuscrit, constitue une perspective intéressante pour améliorer la compréhension des 

processus de précipitation des travertins. Cette technique ne semble toutefois pas être idéale pour 

la source de l’Ours, au vu des valeurs des facteurs de partitionnement induites par les effets 

biologiques. Une voie de recherche pourrait être la mise en place de protocoles permettant 

d’éliminer la matière organique à la fois intrinsèque au réseau cristallin ainsi qu’au milieu de 

précipitation.

V.2.2 Impact de la biologie

Comme nous venons de le voir, l’impact de la biologie est important sur le site de la source de 

l’Ours. Difficilement quantifiable, des techniques peuvent être cependant développées pour
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étudier les liens intrinsèques entre le réseau cristallin de la calcite et cette matière organique. Pour 

cela, nous pouvons proposer deux techniques :

-Traçage avec un élément lourd : des observations ont été effectuées au microscope à 

fluorescence et aucune trace de matière organique n’a été détectée. C’est donc la matière 

organique liée intrinsèquement au réseau cristallin qui est présente dans ces travertins. Pour tracer 

précisément cette matière organique, une technique de traçage avec des métaux lourds peut être 

employée. Cette méthode consiste à utiliser un élément lourd, tel que l’uranium, qui va se fixer 

sur la matière organique préférentiellement et ainsi, lors d’observations au microscope 

électronique à balayage, il sera possible de faire une cartographie de cet élément et de faire 

ressortir les zones organiques.

-Déformation réseau cristallin avec DRX : Cette technique a été utilisée par Di Benedetto en 

2011. Elle consiste en en l’étude précise des paramètres du réseau cristallin. Ces paramètres du 

réseau cristallins vont être modifiés lors des processus biologique. Il faut donc faire la 

comparaison de ces paramètres entre les travertins et une calcite chimique. Il faut aussi faire 

attention à ce que ces variations ne correspondent pas à une substitution chimique.

Une troisième voie d’étude est celle des diatomées : les diatomées ont largement été étudiées 

dans les sédiments lacustres pour l’étude des environnements de dépôts (Owen et al., 2004; Owen 

et al., 2008).

V.2.3 « Clumped isotopes ».

Une dernière voie de développement pour l’étude des processus de précipitation des travertins 

pourrait être de considérer la teehnlque des « elumped isotopes ».

Cette méthode, par la suite, est basée sur le calcul du A47 du CO2 qui correspond au calcul de 

l’excès ou du déficit des isotopologues de masse 47 par rapport à l’abondance attendue lors 

d’une distribution aléatoire de tous les isotopologues possibles (Eiler, 2007). Il est considéré que 

Tisotopologue doublement substitué du C 02 : produit par la digestion de Tacide phosphorique est 

proportionnel à la concentration des liens entre C l3-018 dans le réseau cristallin de la caleite.



Conclusion générale 276

Le principal avantage de cette méthode est qu’il n’est pas nécessaire de coimaitre la composition 

isotopique de l’eau initiale à partir de laquelle les travertins ont précipités pour interpréter les 

données paléoenvironnementales (Eiler, 2011; Ghosh et al., 2006). Certains auteurs ont utilisé 

cette méthode, non pas pour déterminer la température de formation des carbonates mais pour 

quantifier le fractiormement cinétique dans les spéléothèmes (Guo 2008).Toutefois, d’après Eiler 

en 2011, la technique des « clumped isotopes » est beaucoup moins bien comprise que d’autres 

méthodes et souffre de quelques faiblesses, notamment l’absence de calibration solide et 

l’occurrence d’effets cinétiques peu contraints.

Malgré des points à développer concernant les mécanismes d’insertion des isotopes et des 

éléments traces dans le réseau cristallin, mais aussi sur les liens entre biologie et précipitation, 

cette étude a tout de même permis d’obtenir des résultats pertinents en ce qui concerne 

l’utilisation : du système calco-carbonique, de l’oxygène 18 et du carbone 13 pour ce qui est des 

reconstitutions paléoenvirormementales à l’aide des travertins.
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IX. A n n e xe s

Annexe 1 : analyses

Alcalinité

Terrain

L’alcalinité a été mesurée à chaque fois, soit le soir d’une campagne d’échantillonnage soit le 

lendemain pour éviter que les eaux ne dégazent de trop et ce dégazage pouvant induire im biais 

dans les résultats d’alcalinité. L’alcalinité a été mesurée selon la méthode de Gran et la méthode 

colorimétrique. Les deux méthodes ont donnés des résultats équivalents. Un volume d’environ 30 

mg été pesé et de Tacide à 1.6N était injecté en grande quantité dans un premier temps à cause de 

l’effet tampon important de ces eaux. Certains de ces échantillons ont été doublés et les résultats 

était là aussi équivalents à +/- 0,5 meq/L.

Expérience

L’alcalinité a été mesurée de la même façon pour les expériences de précipitation ainsi qu’a la fin 

de chaque expérience de dégazage, sauf pour les expériences à faible pH. Pour ces expériences le 

TIC a directement été mesuré. Le carbone inorganique réagit avec de Tacide phosphorique 

(10%). À cause de ce faible pH (<2), les carbonates et bicarbonates se dissocient de Teau et 

forment du C 02. Ce C 02 est détecté dans un NDIR (qui est lui-même calibré avec des standards 

0 ,1 ,2 , 5,10 ppm DIC). Le NDIR donne une concentration et la masse de TIC.

Anions

Les anions ont été analysés par chromatographie à injection ionique au laboratoire GEOPS à 

Orsay. Ils ont été préalablement dilués avec de Teau nanopure au moins dix fois pour éviter les 

concentrations trop importantes en chlorures. Entre chaque échantillons une eau de rinçage été 

injectée et des doublons ont là aussi été effectués. Grâce à ses doublons nous avons pu déterminer 

ime erreur d’environ 8%.

Cations majeurs
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Terrain

Les cations ont été analysés par absorption atomique au laboratoire GEOPS de l’université Pars 

Sud. Là aussi des dilutions ont été effectuées ces dilutions sont différentes en fonction du cation 

considéré.

Expériences

Les cations majeurs (Ca2+, Mg2+, Mn2+ et Sr2+) ont été mesurés au laboratoire McGill sur un 

ICPOES

Les cations majeurs des solides ont été mesurés avec les mêmes solutions que pour les éléments 

traces, avec un ICPOES (spectromètre d’absorption), à l’université McGill.

Carbone 13

Le carbone 13 du CID, pour les échantillons de terrain et pour les échantillons des 

expérimentations de précipitation, a été analysé au laboratoire du G E O T O P  à l’UQAM par un 

spectromètre Micromass Isoprime TM à flux continu couplé à un Multiflow TM. Il a le plus 

souvent été analysé peu de temps après les prélèvements, afin d’éviter un dégazage important et 

donc une variation de la signature isotopique. Cette méthode est assez efficace car elle permet 

d’analyser une cinquantaine d’échantillons en une journée. Les échantillons sont injectés dans des 

vials préalablement remplis d’acide H 3P O 4  et remplis d’hélium gazeux afin d’éviter les 

interactions avec le CO2 atmosphérique. Ensuite la réaction se fait à 90°C.

Pour les expérimentations de dégazage les échantillons ont été analysés sur im spectromètre 

SIRA, après extraction successives à l’azote liquide et glace carbonique.

Oxygène 18

Les isotopes stables de la molécule d’eau que ce soit pour les expériences ou pour le terrain ont 

été analysés au Laser à l’université Paris Sud. Ces échantillons ont été préalablement dégazés par 

gel/dégel successif avec de la glace carbonique afin d’éviter les contaminations par des gaz 

comme du H2S.



313

Isotopes carbonates

Les isotopes des carbonates ont été analysés selon deux techniques différentes, soit avec un 

spectromètre SIRA au laboratoire GEOPS d’Orsay soit avec un spectromètre Isoprime DI 

Multicarb, au GEOTOP. Cette dernière technique permet d’analyser une infime fraction de 

carbonate (entre 100 et 150 pg).

Eléments traces eau et carbonates

Les éléments traces de l’eau ont été dans un premier temps analysés avec un ICAP Q LA-ICPMS 

à l’Université McGill. Cet ICP-MS permet d'analyser la majorité des éléments chimiques du 

tableau périodique, avec ime concentration minimale de 1 ppq pour les échantillons liquides. Pour 

faire ces analyses il a fallu diluer au moins huit à dix fois les échantillons (préalablement acidifié 

avec 2% de HN03 ultrapur) avec une solution de HN03 à 2% diluée dans de l’eau nanopure. Ces 

dilutions ont été faites au poids et dans une salle blanche. Certains des échantillons ont dû être 

analysés deux fois à cause de la gamme de concentration des éléments traces trop importante.

Concernant les solides, ils ont dans un premier temps étaient dilués dans une solution HNO3 à 

5%, pour dissoudre uniquement les carbonates et garder la matière organique solide. Le HN03 a 

été choisi car est moins oxydant que d’autres acides et par conséquent va moins dissoudre la MO. 

Ce mélange a été fît pendant 48h. Ensuite, les solutions ont été filtrées et 1ml de HNO3 ultrapur a 

été ajouté puis, le tout a été dilué avec une solution de HN03 à 1% dans le but d’avoir des 

solutions à 2% d’acide. Ces échantillons ont ensuite été analysés avec le même ICPMS que pour 

les eaux.

Les cations majeurs des solides ont été mesurés avec les mêmes solutions que pour les éléments 

traces, avec un ICPOES, à l’université McGill.

DRX et MEB

Les diffractogrammes de diffraction des rayons X ont été obtenus à l’Université de Paris XI à 

l’aide d’un diffractomètre PANalytical X’Pert PRO à détecteur X’Celerator, muni d’une 

anticathode au cuivre et délivrant une tension de 45kV pour une intensité de 40mA. Ce
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diffractomètre est également équipé d’un filtre en niekel sur le rayon incident (filtre anti Kp), de 

solers de 0,04 radian (faisceau incident et diffracté), de fentes de divergence automatique sur le 

rayon incident et diffracté (pour irradier toujours ime même surface de 10 mm2), d’un masque 

d’une largeur de 10 mm.

Des observations à des grossissements plus importants que ceux de la microscopie optique sont 

faites au Microscope Electronique à Balayage (MEB) (Université de Paris XI). Le MEB utilise un 

faisceau d'électrons. Ceux-ci sont accélérés par une haute tension et focalisés sur l’échantillon à 

l’aide d’un système de lentilles électromagnétiques. Ces électrons primaires vont interagir avec la 

matière en provoquant différents types d’émissions de particules tels que les électrons 

secondaires, les électrons rétrodiffusés et les rayons X qui sont utilisés dans ce travail.

Des morceaux d'échantillons, métallisés au carbone ont été étudiés en électrons rétrodiffusés à 

l’aide du MEB Philips XL30 couplé à un système de détection Synergie4 PGT.

L'analyse des RX: dans xm MEB les RX sont analysés par un système de détection EDS. Il utilise 

un semi-conducteur au germanium. L'émission des rayons X vient de l'excitation des couches 

profondes des atomes. Cette émission caractéristique de chaque atome permet, grâce au détecteur 

RX EDS au germanium, de produire xm spectre qui une fois analysé, pourra nous renseigner sur 

les éléments présents dans l'échantillon. Le seuil de détection est de l'ordre du millier de ppm.
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Annexe 2 : Tableau de données, premières analyses sur la carotte. 

Table 1 : Stable isotopes results of the SO-08 core

Section
Depth in the 

seetion 
cm

Depth
cm

□ 13C 
%o PDB

□18o
%o PDB

Température 
calculated °C Rayleigh

factor
1 0,5 0,5 6,72 -7,35 5,29 0,256

5,0 5,0 6,66 -7,07 4,20 0,256
8,0 8,0 6,81 -7,52 5,99 0,255

2 0,5 9,5 6,57 -7,03 4,01 0,258
3,5 12,5 6,85 -7,15 4,49 0,252
6,0 15,0 6,33 -7,90 7,52 0,269
10,0 19,0 6,78 -7,21 4,72 0,254
14,5 23,5 6,45 -6,90 3,52 0,260
16,5 25,5 6,39 -7,08 4,21 0,263

3 0,5 27,5 6,50 -7,84 7,29 0,265
2,0 29,0 6,61 -7,16 4,53 0,258
3,0 30,0 7,63 -7,59 6,26 0,236
5,5 32,5 6,85 -6,75 2,94 0,250
7,0 34,0 6,39 -7,51 5,94 0,266
9,0 36,0 6,65 -6,90 3,52 0,256
11,0 38,0 5,68 -7,39 5,45 0,284
12,5 39,5 6,48 -7,33 5,23 0,262

4 0,5 40,5 6,5 -7,3 5,20 0,263
1,0 41,0 7,0 -6,9 3,66 0,248
2,5 42,5 6,8 -6,9 3,56 0,252
5,0 45,0 6,7 -7,0 4,07 0,255
7,0 47,0 6,4 -7,6 6,16 0,266
9,0 49,0 6,9 -7,1 4,44 0,250
11,0 51,0 5,8 -7,1 4,34 0,278
13,0 53,0 6,2 -7,1 4,20 0,267
15,0 55,0 6,3 -7,3 5,27 0,266

5 0,5 55,5 6,32 -7,25 4,88 0,266
2,0 57,0 6,72 -7,36 5,35 0,256
3,5 58,5 6,75 -6,97 3,79 0,253
5,0 60,0 6,71 -7,01 3,94 0,255
7,5 62,5 6,55 -7,07 4,18 0,259
10,0 65,0 6,48 -7,32 5,16 0,262
12,0 67,0 6,62 -7,28 5,00 0,258

6 0,5 69,5 6,6 -7,4 5,38 0,260
1 70 6,92 -6,90 3,51 0,249

1,5 70,5 6,63 -7,19 4,66 0,258
2,0 71 6,7 -7,2 4,58 0,256
3,0 72 6,85 -6,87 3,41 0,250
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4,5 73,5 6,60 -7,11 4,32 0,258
5,5 74,5 6,53 -7,02 3,98 0,259
6,0 75 6,2 -7,2 4,56 0,268
6,5 75,5 6,38 -7,45 5,70 0,265
7,0 76 6,00 -7,27 4,96 0,274

Table 2 : 210Pb/226Ra dating

D e p t h  in  t h e  c o r e  

f r o m  t h e  t o p
210P b / 226R a ± A g e  ( y ) E r  + E r -

1 .8 0 , 0 9 8 8 0 , 0 0 6 7 3 , 3 0 , 2 4 0 , 2 3

6 . 3 0 , 0 6 8 4 0 , 0 0 6 1 2 , 3 0 ,2 1 0 ,2 1

1 5 , 5 0 , 1 6 0 6 0 , 0 0 5 9 5 . 6 0 , 2 2 0 , 2 2

2 5 , 5 0 , 1 2 4 0 0 , 0 0 4 5 4 , 3 0 , 1 6 0 , 1 6

2 8 , 5 0 , 1 7 1 1 0 , 0 0 6 9 6 , 0 0 , 2 6 0 , 2 7

3 2 , 5 0 , 2 2 7 9 0 , 0 0 6 1 8 , 3 0 , 2 5 0 , 2 5

4 3 , 5 0 , 2 3 9 9 0 , 0 0 8 1 8 . 8 0 , 3 4 0 , 3 4

4 8 , 5 0 , 2 8 0 2 0 , 0 0 7 1 1 0 , 6 0 , 3 2 0 , 3 2

5 8 , 5 0 , 3 1 1 0 0 , 0 0 5 6 1 1 , 9 0 , 2 6 0 , 2 6

6 0 , 5 0 , 3 4 4 9 0 , 0 0 9 3 1 3 , 6 0 , 4 6 0 , 4 6

6 7 , 5 0 , 3 6 3 9 0 , 0 1 0 3 1 4 , 5 0 , 5 2 0 , 5 2

7 5 0 , 4 0 1 8 0 , 0 0 9 0 1 6 , 5 0 , 4 9 0 , 4 8
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Table 4: Calculated températures with équation of Coplen (2007), O’Neil and co authors 
(1969) and Kim and O’Neil (1997)

d a t e

T e m p é r a t u r e  

c a l c u la t e d  C o p le n  

2 0 0 7

T e m p é r a t u r e  

c a l c u la t e d  O 'N e i l  e t  a l .  

1 9 6 9

T e m p é r a t u r e  c a l c u la t e d  K im  

a n d  O 'N e i l  1 9 9 7

J u n - 0 8 9 . 0 4 , 9 2 , 2

J a n - 0 6 7 , 7 3 , 8 1 .0

J u n - 0 5 9 , 8 5 , 6 2 . 9

A p r - 0 5 7 . 5 3 , 6 0 . 8

D e c - 0 4 8 .1 4 ,1 1 .3

S e p - 0 4 1 1 , 6 7 ,1 4 . 6

F e b - 0 4 8 . 3 4 , 3 1 .6

J u l - 0 3 6 , 9 3 ,1 0 . 2

M a r - 0 3 7 . 7 3 , 8 1 .0

J a n - 0 3 1 1 , 4 6 , 9 4 . 3

J u l - 0 2 8 ,1 4 ,1 1 . 3

O c t - 0 1 1 0 , 2 5 , 9 3 , 2

J u l - 0 0 6 , 2 2 , 6 - 0 , 4

J u n - 0 0 9 , 8 5 , 5 2 , 9

M a y - 0 0 6 . 9 3 ,1 0 , 3

A p r - 0 0 9 , 2 5 ,1 2 , 3

M a r -O O 8 . 9 4 , 8 2 ,1

F e b - 0 0 8 , 9 4 , 8 2 ,1

F e b - 0 0 7 ,1 3 , 3 0 , 4

J a n - 0 0 7 , 0 3 , 2 0 , 3

J u l - 9 9 7 . 6 3 , 7 0 , 8

N o v - 9 8 1 0 , 0 5 , 8 3 ,1

M a r - 9 8 8 , 0 4 ,1 1 .3

N o v - 9 7 7 , 9 4 , 0 1 .1

A u g - 9 7 7 , 7 3 , 8 1 . 0

M a y - 9 7 9 , 0 4 , 9 2 .1

A p r - 9 7 8 , 5 4 , 5 1 .7

F e b - 9 7 9 ,1 5 , 0 2 . 2

N o v - 9 6 7 , 2 3 , 4 0 . 5

A u g - 9 5 7 , 4 3 , 6 0 . 7

J a n - 9 5 7 , 7 3 , 8 1 .0

A u g - 9 4 8 , 9 4 , 8 2 , 0

M a y - 9 4 8 , 7 4 , 6 1 .9

O c t - 9 3 9 ,1 5 , 0 2 . 3

A u g - 9 3 6 , 9 3 ,1 0 , 2

J u l - 9 3 8 , 3 4 , 3 1 .5

M a y - 9 3 8 , 2 4 , 2 1 .4

F e b - 9 3 6 , 8 3 , 0 0 ,1
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S e p - 9 2 7 , 9 3 , 9 1 .1
J u n - 9 2 7 . 5 3 , 6 0 , 7

A p r - 9 2 8 .1 4 . 2 1 .4

M a r - 9 2 9 . 5 5 , 3 2 , 6

J a n - 9 2 8 . 6 4 . 6 1 ,8

Table 3: Stable isotope contents of the w ater (from the spring)

D i s t a n c e  f r o m  t h e  

s p r i n g  ( m )
5 180  ( % o V S  S M O W ) 5 2H  ( % o V S  S M O W )

0 - 9 , 4 9 - 6 4 , 6 9

4 - 9 , 4 3 - 6 5 , 4 9

1 2 - 9 , 4 9 - 6 4 , 9 8

2 0 - 9 , 4 4 - 6 4 , 9 0

2 6 - 9 , 4 8 - 6 5 , 5 5

3 7 - 9 , 4 7 - 6 3 , 9 4

4 4 , 3 - 9 , 3 9 - 6 4 , 9 9

5 0 - 9 , 4 2 - 6 4 , 9 5

6 0 - 9 , 3 4 - 6 4 , 7 0
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Annexe 3 : Principe expérimental, expériences avec précipitation.

Deux expériences différentes ont été conduites, dans une pièce à température contrôlée, dans le 

laboratoire de l’université McGill.

La première expérimentation a consisté à forcer le dégazage avec des taux d'azote gazeux 

différents. Pour ce faire, ime solution de 500 ml a été faite dans l'eau nanopure, avec des éléments 

traces (REE, Sr, Ba, Mn, Pb, Mg, Co (NO3)) et du CaCOs solide. La quantité de calcite à 

dissoudre a été calculée sur PHREEQC afin que PIS soit égal à 0.

Le CO2 est mis à buller dans cette solution pendant 5 heures, et la pression est augmenter pour 

dissoudre le maximum de calcite, ceci en utilisant un système de valve à la sortie de la bouteille 

(Figure 19). Lorsque la pression devient de plus importante, plus de CO2 est dissous, de cette 

façon plus calcite est dissoute. La pression était d'environ 2 atmosphères. Après cela, le même 

réservoir est utilisé pour dégazer la solution. Pour cela, l'azote gazeux est injecté en continu et le 

débit est contrôlé précisément. Pendant l’expérience, la solution est agitée lentement pour 

faciliter la précipitation.

Figure IX-1 Photographies du montage expérimental

Le pH est mesuré en continu au cours de chaque expérience, il est mesuré avec ime pompe 

péristaltique qui pompe l’eau dans un petit réservoir dans lequel est plongée l’électrode, puis, 

l'eau est de nouveau injectée dans le réservoir. Ceci ce fait en continu. Le pHmètre est calibré
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avec des solutions tampons de pH 7,00 et 4,63 stockées à la même température que les 

expériences.

Au début de chaque expérience, un aliquote est prise pour déterminer les concentrations initiales 

de 13C, 180 . A la fin de chaque expérience, l'eau est filtrée et la calcite est récupéré et séché. Une 

partie de l'eau est utilisée pour l'analyse des isotopes 13C et 180 , des éléments traces et finalement, 

l'alcalinité est mesurée.

Cette expérience sera répétée avec cinq débit d’azote gazeux différents : 100, 73.4, 50, 40, 28 

ml/min (respectivement Q l, Q2, Q3, Q4, Q5). L'expérience sera arrêtée jusqu'à atteindre la même 

valeur de pH pour chaque débit. Nous aurons ainsi, des cinétiques de précipitation différentes 

dans la même gamme de pH. Nous avons répété cette expérimentation à 0 ° C pour les trois 

débits les plus importants, en mettant la bouteille en verre dans le bassin rempli de glace.

La deuxième expérience a pour objectif de faire précipiter la calcite et ceci sans l'effet du 

dégazage et de voir l'effet de la variation de l’IS initial. Pour cela nous avons préparé deux 

solutions différentes.

La première solution a été faite par l'ajout de 5 ppm d’éléments traces (voir l'expérimentation 1) 

et du NaHCOs et de du CaCL en quantité variables (cf. tableau 2). 300 ml de cette solution est 

mis dans une bouteille en verre reliée à une pompe péristaltique pour mesurer en continu le pH et 

pour injecter une deuxième solution. Cette solution est dans un premier temps acidifiée avec du 

HNO3 pour éviter la précipitation (pH=6,5). Par la suite, sera ajouté de la soude pour augmenter 

le pH. Le but de mélanger ces deux solutions de NaHC03 et CaCl2 pour avoir un IS supérieur à 0 

pour que dès l’injection de la deuxième solution la précipitation se produise.

CaCl2Caq} +  2NaHC03(aq) Caf^q) + 2HC03(aq) + 2Na^aq) +  2Cr{aq)

Calaq) + ^HC03(aq) + 2Nalaq) +  2Cllaq) -> 2Na+{aq) + 2Cr[aq) + CaC03 + H20 + C02
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Tableau : Concentrations et indices de saturation calculés de l'expérience de mélange.

Nom Solutions Solutions mélangées

CaCl2 NaHC03 + CaCL

Conc pH NaHC03 CaCl2 pH IS pH IS

E2M1 2,29.10'2 8,9 1,31.10'J s W 8,9 0,7 8,9 1,80

E2M2 2,01.10'2 8,7 2,87.10'3 6,2.10'4 8,7 0,9 8,7 2,0

E2M3 3,4.10'2 8,7 2,61.10'3 1,1.lO'3 8,7 1,0 8,7 2,1

E2M4 2,82.10'2 8,7 3,45.10'3 9,9.10'4 8,7 1,5 8,7 2,25

A cette solution, est injecté en continu 500 mL d’une solution de CaCU dilué dans de l'eau 

nanopure. Cette solution est injectée pendant 3 heures. La quantité de CaCL variera pour les cinq 

expérimentations. A cette solution est aussi ajouté du NaOH pour atteindre un pH de 8,5 et du 

NH4CI, qui jouera le rôle de tampon ce tampon est aussi ajouté à la solution 1. Le fait d’ajouter 

une solution avec un pH important entraine la précipitation.

Après la totale injection, tout comme pour la première expérience, la calcite est filtrée et séchée. 

L'eau est prélevée pour analyses des isotopes stables, les éléments traces et l'alcalinité.

Figure IX-2 Photographies du montage expérimental
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Les méthodes de chimie constante et de composition constante ont été utilisées dans de 

nombreuses études, mais elles requièrent des procédures complexes et il est difficile de maintenir 

un état stable et une période de non stabilité existe toujours au début de chaque expérience. Dans 

notre cas, le pH est stable, cependant le taux de précipitation ne l’est pas car la quantité de 

calcium qui est ajoutée est supérieure à la précipitation. Les méthodes sans chimie constante, 

avec variations du taux de précipitation, ont aussi été utilisées (Zhang and Dawe, 1998), 

Cependant, dans aucune de ces méthodes, l’impact de la vitesse de dégazage sur la précipitation 

n’a été décrit.

Le taux de précipitation est variable lors de ces méthodes. Le but n’est donc pas de faire une 

quantification précise mais de voir l’évolution à partir d’un état d’équilibre jusqu’à un autre état 

d’équilibre.
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100 73.4 50
pH Temps pH Temps pH Temps

4.78 0 4.82 0 4.66 0
4.93 5 4.8 5 4.72 5
5.07 10 4.92 10 4.78 10
5.27 15 4.96 15 4.88 20

5.4 20 5.06 20 4.93 25
5.46 25 5.11 25 4.98 30
5.54 30 5.19 30 5.02 35
5.62 35 5.3 35 5.11 45
5.73 40 5.39 40 5.15 50
5.83 45 5.45 45 5.19 55
5.92 50 5.54 50 5.23 60
6.02 55 5.6 55 5.27 65

6.1 60 5.65 60 5.31 70
6.17 65 5.7 65 5.35 75
6.27 70 5.75 70 5.39 80
6.41 80 5.79 75 5.45 90
6.46 85 5.84 80 5.49 95
6.52 90 5.89 85 5.53 100

5.93 90 5.57 105
5.96 95 5.6 110
6.01 100 5.65 115
6.04 105 5.69 120
6.11 110 5.73 125
6.16 115 5.76 130

6.2 120 5.83 140
6.21 125 5.85 145
6.26 130 5.88 150

5.91 155
5.94 160
5.97 165
5.99 170
6.01 175
6.04 180
6.07 185

6.1 190
6.11 195
6.17 200

6.2 205
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pH ini pH fin TAC
fin

Ca CaO (CaSoiide
f in )

Mg Mn Temp

mmol/l mmol/l °C
100 4.8 6.2 1.446 0.221 2.26 0.48 0.089 20.0

73.4 4.72 6.2 0.45 0.634 2.41 0.52 0.093 20.0
50 4.69 6.2 0.5 0.236 2.25 0.46 0.080 20.0
40 4.79 6.2 0.39 0.232 1.70 0.46 0.079 20.0
28 4.60 6.2 0.45 0.298 1.70 0.26 0.13 20.0

100 4.78 6.5 0.53 0.43 2.61 0.23 0.12 2.0
73.4 4.82 6.2 0.52 1.20 1.69 0.40 0.131 2.0

50 4.66 6.3 0.53 1.10 1.89 0.39 0.125 2.0
Eq. 4.7 6.5 0.51 0.13 2.22 0.40 0.057 20.0

Expérience sans dégazage

pH TAC ini TAC fin Ca CsO (CSsoiide 
Ca fin)

Mg Mn Temp

mol/l mol/l °C

1 8.9 6.2E-4 7.1E-5 2.3E-4 2.2E-2 0.029 0.0074 20.0
2 8.7 1.72E-3 5.4E-4 2.0E-2 1.97E-2 0.063 0.019 20.0
3 8.7 1.88E-3 6.3 E-4 2.8E-2 2.7E-2 0.039 0.012 20.0
4 8.7 1.32E-3 3.8E-4 3.5E-2 3.4E-2 0.013 0.014 20.0
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Isotopes

5 1 3 C C ID 6 2 H  e a u 5 1 8 0  e a u 513C  PDB 6 1 8 0  PDB F ra c t 13C F ra c t 1 8 0

In itia l m o v -1 6 .1 2 -4 9 .4 1 -8 .2 9

100 -6 .1 9 -5 0 .7 2 -7 .9 7 -1 7 .6 7 -1 8 .0 9 -1 1 .4 8 2 0 .2 2

7 3 .4 -6 .5 2 -5 1 .1 2 -8 .0 9 -1 0 .7 4 -1 6 .1 7 -4 .2 2 2 2 .3 3

50 -7 .5 2 -4 9 .7 9 -8 .0 9 -1 4 .0 5 -1 6 .0 2 -6 .5 3 2 2 .4 8

4 0 -7 .7 6 -5 0 .0 3 -8 .1 0 -2 6 .9 0 -1 4 .7 2 -1 9 .1 4 2 3 .8 3

2 8 -9 .21 -4 9 .6 1 -8 .0 8 -2 0 .5 0 -1 4 .1 0 -1 1 .2 9 2 4 .4 5

100  F -6 .5 7 -5 0 .4 2 -7 .8 1 -1 1 .9 3 -1 1 .7 4 -5 .3 5 2 6 .6 2

7 3 .4  F -7 .4 6 -5 0 .6 6 -8 .2 3 -1 2 .6 5 -1 1 .7 4 -5 .1 9 2 7 .0 3

5 0  F -3 .9 6 -4 9 .0 5 -8 .1 0 -6 .1 0 -1 0 .6 5 -2 .1 4 2 8 .0 3

1 -2 1 .6 4 -5 1 .2 3 -6 .7 3 -1 6 .9 7 -11 .11 4 .6 6 2 6 .1 9

2 -1 9 .8 6 -5 2 .1 2 -6 .7 2 -1 6 .2 6 -11 .11 3 .6 1 2 6 .1 7

3 -1 8 .9 3 -5 1 .4 9 -6 .7 7 -1 4 .9 7 -1 1 .0 2 3 .9 6 2 6 .3 2

4 -2 0 .0 9 -5 1 .4 3 -6 .7 3 -1 6 .0 7 -11 .11 4 .0 1 2 6 .1 9
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Point Distance à 
ia source

pH CE Température

SO 140314 0 6.33 5.56 13.2
SO 2 40314 16.5 6.52 5.56 12.3
SO 3 40314 28.8 6.65 5.56 11.5

SO 3 bis 40314 37.8 6.79 5.55 11.5
SO 4 40314 41.2 6.97 5.5 11.2
SO 5 40314 43.8 7.06 5.45 11.5
SO 6 40314 45.6 7.25 5.43 11.6
SO 7 40314 47.6 7.39 5.08 11.5
SO 8 40314 49.9 7.52 4.95 11.4
SO 9 40314 53.2 7.73 4.74 11.2

SO 1140314 56 7.85 4.66 12
SO 10 40314 44.2 7.8 4.48 12.2
SO 12 40314 7.07 4.61 12
SO 13 40314 45.6 7.59 11.8

SO 1140314 0 6.34 5.56 13.7
SO 2 140314 16.5 6.49 5.57 13.8
SO 3140314 28.8 6.6 5.56 14
SO 4 140314 41.2 6.8 5.57 13.7
SO 5 140314 43.8 6.83 5.54 13.7
SO 6140314 45.6 7.07 5.52 13.2
SO 7 140314 48 7.26 5.45 5
SO 8 140314 50 7.33 5.35 11.5
SO 9 140314 53.2 7.4 5.37 11.6

SO 11140314 56 7.47 5.2 12
SO 10 140314 44.2 7.62 12
SO 12 140314 6.91 14
SO 13 140314 45.6 7.76 13.6

SO 1 280314 0 6.31 5.56 13.7
SO 2 280314 16.5 6.6 5.57 13.8
SO 3 280314 28.8 6.68 5.56 14
SO 4 280314 41.2 6.79 5.57 13.7
SO 5 280314 43.8 6.86 5.57 13.7
SO 6 280314 45.6 7.07 5.55 13.2
SO 7 280314 47.6 7.25 5.47 12.3
SO 8 280314 49.9 7.48 5.4 12
SO 9 280314 53.2 7.68 5.37 12.1

5.3
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SO 1150414 0 6.3 5.56 14
SO 2 150414 16.5 6.5 5.57 14.4
SO 3 150414 28.8 6.62 5.56 15
SO 4 150414 41.2 6.76 5.57 15
SO 5 150414 43.8 6.81 5.57 17.2
SO 6 150414 45.6 6.9 5.55 17.6
SO 7 150414 47.6 6.98 5.47 18.3
SO 8 150414 49.9 7.34 5.4 17.8
SO 9 150414 53.2 7.51 5.37 18

SO 11150414
SO 10 150414
SO 12 150414

SO 1150514 0 6.33 5.55 13.5
SO 2 150514 16.5 6.5 5.55 13.4
SO 3 150514 28.8 6.68 5.56 13.4
SO 4 150514 41.2 6.78 5.5 13.6
SO 5 150514 43.8 6.81 5.45 13.5
SO 6 150514 45.6 6.89 5.49 13.5
SO 7 150514 47.6 7.1 5.45 13.2
SO 8 150514 49.9 7.3 5.4 13.2
SO 9 150514 53.2 7.73 5.14 11.6

SO 11150514 55 7.93 5 10.7
SO 10 150514 44.2
SO 12 150514 45.6

SO 1310514 6.33 13.2
SO 13 310514 7.37 22.5
SO 14 310514 7.34 22.4
SO 16 310514 7.18 20.8
SO 17 310514 7.05 20.4
SO 18 310514 7.24 25.6
SO 19 310514 7.18 24.1
SO 20 310514 7.03 22
SO 24 310514 7.01 22
SO 28 310514 7.02 23.6
SO 29 310514 6.7 24.2
SO 31 310514 6.64 16.5
SO 42 310514 6.42 15.2

SOI 50215 0 6.39 5.63 13.5
S04 50215 41.2 6.98 5.63 12.1
S05 50215 43.8 7.03 5.63 12
S06 50215 45.6 7.43 5.61 9.4
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S07 50215 47.6 7.49 5.6 9.1
508 50215 49.9 7.66 5.53 8.6
509 50215 53.2 7.68 5.47 8.3
s o n  50215 55 7.69 5.48 8.1

5013 50215 7.84 5.06 3.2
5014 50215 7.98 4.96 3.3
SOIS 50215 7.88 5.2 5.1
5021 50215 7.77 5.03 3.6
5022 50215 7.63 5.38 6.8
5023 50215 7.84 5.19 4.3
5024 50215 7.65 5.17 4.7
5025 50215 7.51 5.55 6.8
5033 50215 7.86 4.78 3



Chimie majeurs

331

P o in t TAC 1 (m g /L ) Cl S 0 4 K Na Ca M g

S O 1 4 0 3 1 4 3 2 4 9 .2 4 6 7 .5 1 1 3 2 .8 3 1 7 3 .2 6 7 8 .6 4 7 0 .0 1 1 5 .0

SO 2 4 0 3 1 4 3 2 1 6 .5 4 8 1 .4 3 1 3 2 .5 6 1 6 7 .2 6 5 8 .1 4 5 4 .3 1 1 3 .1

SO 3  4 0 3 1 4 3 2 4 2 .8 4 8 9 .4 7 1 3 2 .9 9 1 6 8 .1 6 6 7 .2 4 5 0 .7 1 1 3 .6

SO 4  4 0 3 1 4 3 2 4 1 .1 4 8 9 .9 3 1 3 2 .7 5 1 6 7 .9 6 6 2 .3 4 4 7 .2 1 1 4 .5

SO 5 4 0 3 1 4 3 2 6 7 .2 4 7 2 .1 7 1 3 6 .0 0 1 6 7 .8 6 6 5 .7 4 4 7 .2 1 1 4 .1

S O 6 4 0 3 1 4 3 1 6 9 .0 5 0 2 .1 9 1 3 1 .9 5 1 6 9 .4 6 7 3 .2 4 2 7 .3 1 1 6 .9

S O 7 4 0 3 1 4 2 9 4 7 .1 4 8 7 .6 9 1 3 3 .9 0 1 7 0 .4 6 7 6 .1 4 3 3 .4 1 1 6 .7

SO 8  4 0 3 1 4 2 5 5 6 .6 5 0 1 .8 5 1 3 1 .4 0 1 6 8 .6 6 6 7 .8 3 9 3 .5 1 1 6 .0

SO 9  4 0 3 1 4 2 2 9 8 .3 5 0 0 .8 5 1 2 9 .9 0 1 6 9 .9 6 5 7 .5 2 6 1 .0 1 1 1 .7

SO 1 1 4 0 3 1 4 2 2 3 5 .6 5 0 7 .2 7 1 3 5 .8 6 1 7 0 .3 6 5 3 .1 1 6 9 .0 1 0 9 .0

SO 1 0  4 0 3 1 4 2 2 5 9 .3 5 0 6 .2 5 1 2 9 .4 3 1 9 6 .2 7 4 3 .4 3 7 6 .5 1 3 3 .3

SO 12  4 0 3 1 4 3 2 5 1 .8 5 0 5 .5 3 1 3 8 .6 8 1 8 3 .9 7 0 7 .2 4 6 3 .8 1 2 5 .3

S O 1 1 4 0 3 1 4 3 2 3 2 .5 4 5 4 .4 1 2 8 .9 1 6 7 .6 6 4 3 .9 4 5 0 .0 1 1 1 .2

SO 4 1 4 0 3 1 4 3 1 5 5 .2 4 7 5 .7 1 0 8 .8 1 6 8 .1 6 5 5 .4 4 4 7 .3 1 1 2 .9

SO 5 1 4 0 3 1 4 3 1 5 3 .7 4 7 2 .2 1 3 2 .0 1 6 8 .9 6 5 1 .9 4 3 8 .9 1 1 0 .9

SO 6  1 4 0 3 1 4 3 1 3 5 .4 4 5 9 .6 1 3 8 .4 1 6 8 .0 6 5 1 .4 4 3 7 .0 1 1 2 .6

SO 7 1 4 0 3 1 4 2 5 6 6 .4 4 4 7 .0 1 2 7 .8 1 7 1 .8 6 6 2 .7 4 1 8 .5 1 1 3 .6

SO 8 1 4 0 3 1 4 2 4 2 8 .2 4 7 5 .8 1 3 1 .2 1 6 6 .6 6 8 1 .0 4 1 4 .2 1 0 9 .6

SO 9 1 4 0 3 1 4 2 4 0 8 .2 4 5 2 .5 1 2 8 .0 1 6 9 .7 7 0 3 .1 3 1 6 .0 1 1 0 .2

S O 1 1 1 4 0 3 1 4 2 3 9 5 .2 4 8 1 .9 1 2 9 .7 1 6 8 .6 7 0 4 .4 1 3 5 .0 1 1 0 .2

SO 1 0  1 4 0 3 1 4 2 3 4 0 .7 4 6 6 .5 1 2 7 .6 1 6 8 .5 6 9 0 .0 3 2 1 .5 1 1 0 .7

SO 1 2  1 4 0 3 1 4 3 1 4 5 .7 4 7 5 .4 1 2 5 .3 1 6 5 .1 6 8 9 .6 4 4 1 .2 1 1 2 .6

S O 1 2 8 0 3 1 4 3 2 3 8 .3 4 1 9 .1 1 2 9 .6 1 6 7 .5 7 3 8 .8 4 5 0 .0 1 0 4 .0

S O 4 2 8 0 3 1 4 3 2 3 6 .4 4 0 9 .5 1 2 6 .5 1 6 7 .8 7 7 0 .0 3 8 8 .7 1 0 6 .8

SO 5  2 8 0 3 1 4 3 2 3 5 .3 3 9 1 .8 1 2 3 .5 1 6 9 .7 7 7 4 .2 3 9 2 .7 1 0 5 .4

SO 6  2 8 0 3 1 4 3 2 3 5 .4 4 0 7 .3 1 2 5 .1 1 6 4 .9 7 4 4 .0 3 8 6 .2 1 0 0 .2

SO 7  2 8 0 3 1 4 3 2 2 0 .6 4 1 5 .4 1 2 6 .2 1 7 0 .0 4 4 8 .7 4 0 4 .5 1 0 7 .7

SO 8  2 8 0 3 1 4 3 0 0 6 .7 4 2 3 .5 1 2 8 .6 1 7 0 .7 5 7 1 .6 3 9 6 .6 1 0 2 .6

SO 9  2 8 0 3 1 4 2 5 1 6 .3 4 1 5 .4 1 2 4 .1 1 7 2 .4 7 9 0 .0 3 6 0 .6 1 0 5 .8

S O 1 1 5 0 4 1 4 3 2 0 0 .8 4 2 0 .0 1 2 5 .2 1 7 4 .3 7 8 9 .5 4 4 9 .2 1 0 9 .9

SO 4 1 5 0 4 1 4 3 2 7 3 .5 3 9 5 .4 1 2 5 .3 1 7 3 .4 7 7 2 .1 4 4 5 .2 1 0 8 .8

SO 5 1 5 0 4 1 4 3 2 4 3 .0 4 0 5 .0 1 2 8 .2 1 7 3 .9 7 8 5 .3 4 4 7 .4 1 0 7 .5

SO 6 1 5 0 4 1 4 3 2 4 5 .8 4 0 7 .8 1 2 9 .9 1 7 1 .1 7 7 4 .4 4 4 6 .8 1 0 5 .5

SO 7 1 5 0 4 1 4 3 2 6 9 .3 3 9 2 .0 1 2 1 .2 1 7 2 .5 7 7 9 .9 4 4 4 .6 1 0 8 .5

SO 8 1 5 0 4 1 4 3 1 8 5 .6 4 0 2 .7 1 2 4 .4 1 7 6 .5 8 0 1 .1 4 2 8 .1 1 0 8 .3

SO 9 1 5 0 4 1 4 2 3 6 3 .7 3 9 9 .6 1 2 0 .7 1 7 2 .0 7 8 9 .4 3 3 5 .4 1 0 7 .0

SO 1 1 5 0 5 1 4 3 2 5 5 .0 4 2 3 .6 1 1 9 .0 1 7 1 .6 7 6 8 .8 4 5 2 .8 1 0 8 .6

S O 4 1 5 0 5 1 4 3 2 5 3 .7 4 2 9 .2 1 1 8 .9 1 6 8 .8 7 6 5 .3 4 1 8 .5 1 0 7 .0

SO 5 1 5 0 5 1 4 3 2 6 3 .5 4 3 7 .2 1 2 1 .9 1 6 7 .6 7 5 1 .3 4 1 6 .3 1 0 9 .6

SO 6 1 5 0 5 1 4 3 2 5 2 .5 4 4 5 .3 1 2 2 .2 1 6 9 .6 7 6 2 .5 4 0 8 .8 1 0 3 .8
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SO 7150514 3251.9 429.0 119.7 169.3 760.6 407.4 105.1
50 8150514 2986.0 433.6 120.0 169.6 763.6 389.5 104.0
SO 9150514 2337.5 424.9 111.1 171.8 739.5 259.5 102.5
SO 11150514 2280.8 420.0 117.9 170.2 730.6 207.8 103.5

SO 150215 3137.8 455.23 120.3 173.47 722.19 466.02 166.31
SO 4 50215 3259.2 475.81 122.56 175.40 738.45 467.74 166.08
SO 5 50215 3242.15 472.23 135.65 173.89 731.80 466.23 163.9
SO650215 3226.29 456.89 119.62 172.35 721.93 453.65 160.04
SO750215 2875.5 480.03 120.35 173.17 727.35 450.58 161.47
SO850215 2425.4 479.89 119.91 175.13 741.32 417.42 163.28
SO 9 50215 2397.9 452.26 124.42 168.93 715.27 408.15 157.57SO1150215 2347.3 450 122.36 174.98 748.65 362.15 164.23
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distance (m) 513C delta 180 delta D
SO 1 40314 0 1.14 -9.53 -65.02
SO 2 40314 16.5 1.68 -9.59 -64.75
SO 3 40314 28.8 2.01 -9.53 -64.97

SO 4 40314 41.2 2.97 -9.54 -64.84

SO 5 40314 43.8 3.21 -9.48 -64.85

SO 6 40314 45.6 4.43 -9.48 -64.52

SO 7 40314 47.6 3.77 -9.52 -64.17

SO 8 40314 49.9 4.34 -9.50 -64.43
SO 9 40314 53.2 5.05 -9.41 -64.20

SO 11 40314 56 5.44 -9 .22 -63.09

SO 10 40314 44.2 7.34 -9.45 -64.57

SO 12 40314 45.6 3.06 -9.47 -64.13

SO1140314 0 0.82 -9.52 -64.47

SO 4140314 41.2 2.53 -9.52 -65.15

SO 5140314 43.8 2.61 -9 .20 -63.54

SO 6140314 45.6 2.93 -9.46 -64.88

SO 7 140314 47.6 4.03 -9.42 -64.72

SO 8 140314 49.9 3.99 -9.47 -64.57

SO 9 140314 53.2 4.94 -9.38 -63.88

SO 11140314 56 4.73 -9.48 -65.16

SO 10 140314 44.2 6.77 -9.08 -62.75

SO 12 140314 45.6 2.67 -9.36 -64.33

SO 1 280314 0 0.73 -9.49 -64.60
SO 4 280314 41.2 2.56 -9.45 -63.58
SO 5 280314 43.8 2.63 -9.46 -64.28
SO 6 280314 45.6 2.90 -9.33 -63.83
SO 7 280314 47.6 2.94 -9.37 -63.49
SO 8 280314 49.9 3.94 -9.54 -65.17
SO 9 280314 53.2 4.42 -9.42 -64.08

SO 1 150414 0.00 -0.25 -9.56 -64.97
SO 4150414 41.20 1.61 -9.54 -65.14
SO 5 150414 43.80 1.73 -9.51 -64.48
SO 6 150414 45.60 2.29 -9.43 -64.33
SO 7150414 47.60 2.98 -9.53 -65.03
SO 8 150414 49.90 3.56 -9.34 -64.50

SO 9 150414 53.20 4.91 -9.29 -64.14



334

SO 1 150514 0 0.88 -9.62 -64.56

SO 4 150514 41.2 2.38 -9.56 -65.21

SO 5 150514 43.8 2.36 -9.48 -64.75

SO 6 150514 45.6 2.94 -9.44 -64.96

SO 7150514 47.6 3.23 -9.21 -64.68

SO 8 150514 49.9 3.81 -9.33 -64.56

SO 9 150514 53.2 5.64 -9.33 -64.26

SO11150514 56 5.42 -9.43 -64.34

0.60 -9.50 -64.40
SO 14 310514 5.38 -9.44 -64.85
SO 16 310514 4.92 -9.50 -64.84
SO 17 310514 4.31 -9.48 -64.13
SO 18 310514 4.32 -9.44 -64.07
SO 19 310514 4.75 -9.41 -64.84
SO 20 310514 4.19 -9.47 -64.81
SO 24 310514 3.70 -9.52 -64.64
SO 28 310514 4.36 -9.46 -64.40
SO 29 310514 2 .6 8 -9.44 -64.55
SO 31310514 2.28 -9.45 -64.94
SO 42 310514 1.70 -9.50 -64.92

S01 50215 0 0.64 -9.55 -64.91

S04 50215 41.2 2.76 -9.49 -64.93
S05 50215 43.8 3.03 -9.54 -64.29

S06 50215 45.6 3.78 -9.57 -64.55
S07 50215 47.6 4.05 -9.31 -65.01

SOS 50215 49.9 4.58 -9.47 -65.21

S09 50215 53.2 4.60 -9.30 -64.79
s o n  50215 56 4.76 -9.45 -64.74

0.64
SOIS 50215 5.90 -9.34 -63.41
S014 50215 6.42 -9.29 -63.33
S015 50215 5.47 -9.47 -64.70
S022 50215 4.59 -9.28 -64.10
S023 50215 5.55 -9.46 -64.69
S024 50215 5.36 -9.35 -62.99
S025 50215 4.07 -9.58 -64.62
S021 50215 5.59 -9.54 -65.43
S033 50215 6.25 -9.24 -63.90
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Annexe 5 : Prélèvement carotte

Prélèvements datation et analyses isotopes stables 2010
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Prélèvement analyse MEB
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Prélèvements analyses 2012

342

. •■_n. »m *  • /■■ 'fci

'■'-a '  ‘ ’

oT^ !ï : t r--n<̂  ftU:.. -

•= sç S ^ 1 |

t "  . .;=.N -

Ca>=  t . .

P - . .01? f"i-.V,-!
► «.•VVT-.i

‘ * *M■ ■' ‘ Â
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Annexe 6 bis : Structure minéralogique

Des analyses au microscope électronique à balayage (MEB) ont été réalisées en juin 2015, sur plusieurs 

échantillons de la carotte. L’objectif de cette étude était double : (i) observation de la structure interne de ces 

dépôts, prélevés à des niveaux spécifiques tels que zones laminées ou indurées, et (ii) essaie d’observation et de 

détermination des structures biologiques associées.

Présence de diatomées

Figure IX-3 Im age au M EB re p ré s e n ta n t les d ia to m é e s . La s tru c tu re  es t d é tr it iq u e .

La première chose notable est la présence de diatomées en quantité importantes dans certaines parties de la 

carotte (Figure IX-3). Ces diatomées sont de différentes formes et différentes tailles. Etant donné le temps 

imparti pour cette étude cette étude sur les diatomées est annexe à l’étude-, il n’y a donc pas eu de 

détermination précise de ces diatomées.

Les diatomées sont sensibles à de nombreux paramètres environnementaux, ce qui leur confère un intérêt 

essentiel pour les recherches paléo environnementales et paléo écologiques, notamment via l’établissement de 

fonctions de transfert pour la reconstitution de leurs milieux de vie (Servant-Vildary et al., 2002)D’après Owen 

et Renaut en 2008 et leur étude sur des sources thermales, il y a de fortes corrélations entre les familles de 

diatomées retrouvées et le pH, l’alcalinité, la conductivité et de plus faibles corrélations avec la température et



la présence de silice. De plus, selon Sun et al. (2014), les diatomées participent activement à la précipitation des 

travertins en agissant directement sur la chimie de la solution.

Dans la carotte prélevée à la Source de l’Ours, la variabilité entre termes de quantité de familles de ces 

diatomées n’est pas très importante. Il semble que les diatomées soient présentes en plus grand nombre dans les 

environnements au sein desquels les cristaux de calcite sont moins bien cristallisés, probablement en lien avec 

des vitesses de dépôt plus rapides et donc de la chimie de l’eau. Ce fait peut être rapproché de la position des 

échantillons sur le bassin des travertins et être un indicateur de l’environnement de dépôt : présence de 

diatomées en grand nombre mal cristallisée/taux de précipitation rapide et inversement.

De ce fait, elles pourraient être un bon indicateur des environnements de dépôts. Cette étude bio-stratigraphique 

pourrait s’avérer très utile pour comparaison avec les données strictement hydrogéochimiques, et pour la 

détermination, dans un cadre chronologique précis, de l’alternance de périodes chaudes ou non.
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Structure cristalline

De la même façon que pour les diatomées, les faciès cristallins observés sont très différents. Trois principaux 

faciès ont été reconnus :

(i) le premier faciès est détritique ; de nombreuses diatomées y sont observées associées à des cristaux peu ou 

pas cristallisés et avec présence de traces d’oxydes de fer ;

(ii) le deuxième faciès comprend des cristaux bien formés (Figure IX-4), presque rhomboédriques, sans objets 

détritiques ni diatomées ;

(iii) le troisième faciès correspond à un faciès plus dendritique, avec des cristaux beaucoup plus fins, qui 

s’imbriquent les uns dans les autres.

Ces trois faciès sont caractéristiques d’environnements de dépôt différents. Le faciès détritique avec de 

nombreuses diatomées indique un environnement de dépôt favorable avec un taux de précipitation élevé et des 

températures importantes. Ceci est confirmé par les teneurs en oxygène 18 élevées.

Pour ce qui est du faciès rhomboédrique retrouvé, l’environnement de dépôt devrait être beaucoup plus proche 

de la morphologie de l’aval du bassin : la calcite a eu le temps de cristalliser sous sa forme « classique », 

dénotant ainsi un milieu calme, loin de la zone de dégazage principale. Pour finir, le dernier faciès est



représentatif d’un environnement où la calcite s’est formée rapidement, dans un milieu où le début était plus 

important.

347

F igure IX-4 Im age  au M EB avec une  s tru c tu re  c r is ta llin e  rh o m b o é d riq u e  e t  une  s tru c tu re  p lus d e n d r it iq u e .
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Annexe 8 : Codes PHREEQC

Précipitation: modèle Plummer

Calcite

-start

10 si_cc = si("Calcite")

20 if (m <= 0 and si_cc < 0.92) then goto 200 

30 kl = 10A(0.198-444.0/(273.16 + te))

40 k2 = 10A(2.84 - 2177.0 / (273.16 + te) )

50 if te <= 25 then k3 = 10A(-5.86 - 317.0 / (273.16 + te) )

60 if te > 25 then k3 = 10A(-1.1 - 1737.0 / (273.16 + te) )

70 t = l

80 if mO > 0 then t = m/mO

90 if t = 0 then t = 1

100 moles = parm(l) * 0.1 * (t)Aparm(2)

110 moles = moles * (kl * act("H+") + k2 * act(”C02") + k3 * act("H20")) 

120 moles = moles * (1 - 10A(2/3*si_cc))

130 moles = moles * time 

140 if (moles > m) then moles = m 

150 if (moles >= 0) then goto 200 

160 temp = tot("Ca")

170 me = tot("C(4)")

180 if me < temp then temp = me 

190 if-moles > temp then moles = -temp 

200 save moles 

210 put (moles, 4)



-end

Précipitation: modèle NR

Calcite

-start

10 si_cc = si("Calcite")

20 if (m <= 0 and si_cc < 1.25) then goto 200 

30 alpha = (0.52 + 0.04 * te + 0.004 * (te A 2) ) * le-5 

70 t = l

80 if mO > 0 then t = m/mO 

90 if t = 0 then t = 1 

100 moles = parm(l)

120 moles = moles * alpha * ((lg("si_cc") - 1) A parm(2))

130 moles = moles * time

140 if (moles > m) then moles = m

150 if (moles >= 0) then goto 200

160 temp = tot("Ca")

170 me = tot("C(4)")

180 if me < temp then temp = me 

190 if-moles > temp then moles = -temp 

200 save moles 

210 put (moles, 4)

-end
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Précipitation: modèle Dreybrodt

Calcite

-start
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10 si cc = si("CaIcite")

20 if (m <= 0 and si_cc < 1.1) then goto 200 

70 t = l

80 if mO > 0 then t = m/mO

90 if t = 0 then t = 1

100 moles = parm(l)/parm(2)

110 moles = moles * (act("Ca") - 1.6e-3) 

130 moles = moles * time 

140 if (moles > m) then moles = m 

150 if (moles >= 0) then goto 200 

160 temp = tot("Ca")

170 me = tot("C(4)")

180 if me < temp then temp = me 

190 if-moles > temp then moles = -temp 

200 save moles 

210 put (moles, 4)

-end

Dégazage

C02(g)

-start

10P_aq = sr ("C02(g)")

20 dC02 = parm (2) * (10Aparm (1) - P_aq) * time 

30 save dC02 

40 put (dC02, 5)

-end
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Annexe 9 : Disposition des plaques de plexiglas lors des cartographles

□ □
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