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MoTs-CLEs. — Ecosystémes microbiens; Isotopes du carbone et du soufre; Oxydoréduc-
tion; Oxygene; Océans et atmosphere.

RESUME. — L’oxygéne n’est pas apparu aussi brutalement qu’on le pensait sur notre
planete. Malgré un apport en oxygene lié aux cyanobactéries des 1’archéen, ce ne sont pas ces
microorganismes qui sont a la base de la premiére grande «révolution» de I’oxygene qui a eu
lieu a la limite archéen/paléoprotérozoique (il y a deux milliards et demi d’années) dans
I’atmosphére, lors du Grand Evénement d’Oxydation. Ce sont les processus liés au cycle de
la tectonique des plaques (activité mantellique et périodes intenses d’érosion/altération) qui
ont contribu¢ de manicre déterminante a 1’augmentation de la concentration de I’oxygéne
atmosphérique voici deux milliards et demi d’années. Les deux principaux processus respon-
sables de cette augmentation sont liés a I’enfouissement de la matiére organique et de la pyrite.
L’altération des séries riches de ces deux composants conditionnera ensuite pendant prés d’un
milliard d’années la composition chimique des océans en oxygene, soufre et fer. Au cours du
temps, [’oxygeéne proviendra de I’activité¢ des cyanobactéries et I’atmospheére réductrice du
début de I’archéen sera remplacée par une atmosphere oxydante a la fin du précambrien.

TREFWOORDEN. — Microbiéle ecosystemen; Koolstof- en zwavelisotopen; Oxidoreductie;
Zuurstof; Oceanen en atmosfeer.

SAMENVATTING. — Precambrium. bacterién, platentektoniek en zuurstof. — Zuurstof ver-
scheen niet zo abrupt als we dachten op onze planeet. Ondanks een zuurstoftoevoer gerelateerd
aan cyanobacterién sinds het Archeicum liggen deze micro-organismen toch niet aan de basis
van de eerste grote zuurstofrevolutie die plaatsvond in de atmosfeer tijdens het Grote Oxidatie
Event op de Archeicum/Paleoproterozoische grens (twee en een half miljard jaar geleden).
Twee processen gerelateerd aan de cyclus van de platentektoniek (mantelactiviteit en intense
periodes van erosie/verwering) hebben op significante wijze bijgedragen aan de toename van
de zuurstofconcentratie in de atmosfeer twee en een half miljard jaar geleden. Deze twee
fundamentele processen houden verband met de begraving van organisch materiaal en van
pyriet. De wijziging van reeksen met een rijke aanwezigheid van deze twee elementen zal dan
gedurende bijna een miljard jaar de chemische samenstelling van de oceanen voor wat betreft
zuurstof, zwavel en ijzer bepalen. Na verloop van tijd zal zuurstof atkomstig zijn van de
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activiteit van cyanobacterién en de reducerende atmosfeer van het vroege Archeicum zal wor-
den vervangen door een oxiderende atmosfeer aan het einde van het Precambrium.

KEeyworDps. — Microbial Ecosystems; Carbon and Sulfur Isotopes; Oxidation Reduc-
tion; Oxygen; Oceans and Atmosphere.

SUMMARY. — The Precambrian: Bacteria, Plate Tectonics and Oxygen. — Oxygen did
not appear as abruptly as we thought on our planet. Despite an oxygen supply related to
cyanobacteria since the Archean, these microorganisms are not at the origin of the first great
oxygen revolution that took place at the Archean/Paleoproterozoic boundary (two and a half
billion years) in the atmosphere during the Great Oxidation Event. Two processes related to
the cycle of plate tectonics (mantle activity and intense periods of erosion/weathering) were
mostly involved in the increase of the atmospheric oxygen concentration two and a half
billion years ago. These two main processes are related to the burial of organic matter and
pyrite. The alteration of series with high contents of these two elements will then condition
for nearly one billion years the oxygen, sulfur and iron chemical composition of the oceans.
Oxygen will finally come from the activity of cyanobacteria and the early Archean reducing
atmosphere will be replaced by an oxidizing atmosphere at the end of the Precambrian.

1. Introduction

Notre planéte s’est formée il y a quatre milliards cing cent soixante-sept millions
d’années (ou «Gay) dans le systéme solaire. Son mode de fonctionnement est de
mieux en mieux compris, surtout depuis la validation de la théorie de la tectonique
des plaques vers la fin des années 1960 (PrEAT 2018). Bien entendu, la géologie
n’a pas attendu cette «révolution» pour tenter d’appréhender le fonctionnement de
notre planéte. Sans retracer 1’historique complet de cette discipline qu’est la géo-
logie, on peut considérer que les choses «séricuses» débutent dans la seconde
moiti¢ du XIX° siecle, avec le probléme de la datation des roches non sédimen-
taires (roches magmatiques) et des couches géologiques sédimentaires. Ce fut un
long parcours semé d’embiiches qui n’aboutit qu’un siécle plus tard (PATTERSON
1956), avec la datation définitive de I’age de la formation de la Terre. Le probléme
était effectivement ardu et, pendant longtemps, I’immensité des temps géologiques
fit I’objet de débats, souvent trés virulents car ce probléme était étroitement 1ié a
des questions non scientifiques, dont une des plus importantes était la religion.

Néanmoins, depuis la seconde moiti¢ du XIX® siécle, les géologues ont tenté de
classer temporellement les couches sédimentaires les unes par rapport aux autres,
initialement par 1’é¢tude des fossiles, ensuite par 1’ajout progressif d’un arsenal de
méthodes de plus en plus sophistiquées. Il en résulta une chronologie relative a I’ori-
gine des premicres échelles stratigraphiques. Hélas, les durées temporelles ne pou-
vaient étre précisées dans ces échelles, faute de datations absolues. Heureusement,
parallélement a cette démarche, et a partir des premicres années du XX° siécle,
lorsque fut découverte la radioactivité (RUTHERFORD & SopDY 1902), les roches
magmatiques ou métamorphiques intercalées dans les successions stratigraphiques
purent étre datées, et il fut alors possible d’ajouter des durées avec des ages absolus
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entre les barreaux ou les marqueurs de temps qui avaient été retenus dans 1’échelle
des temps géologiques (GRADSTEIN et al. 2012). Depuis lors, on peut directement
dater les couches sédimentaires dans les cas favorables ou elles-mémes renferment
des minéraux susceptibles d’étre datés par les méthodes radiométriques (ou méthodes
de datation absolue utilisant la variation réguliére au cours du temps de la proportion
de radioisotopes dans certains corps). On voit donc que la chronologie absolue s’est
développée aprés que les premicres subdivisions stratigraphiques furent établies et,
pour éviter des confusions, ce premier découpage stratigraphique fut maintenu et/ou
aménagé. Aujourd’hui, les deux méthodes (chronologies relative et absolue) ont fait
de trés grands progrés et aucune ne peut supplanter I’autre; elles sont parfaitement
complémentaires, chacune apportant son découpage temporel propre, li¢ aux condi-
tions géologiques des séries étudi¢es. L’échelle des temps géologiques est donc per-
fectible et réaménagée tous les quatre ans suite aux progres des études et aux travaux
de commissions stratigraphiques officiellement créées pour les différentes unités géo-
logiques (International Commission on Stratigraphy 2018; fig. 1).

Cette échelle montre que le précambrien représente une unité temporelle (€quiva-
lente a un «éonothéme») de treés longue durée commengant a 4,567 Ga pour se ter-
miner a 0,541 Ga (ou cinq cent quarante et un millions d’années) avec le début du
cambrien (qui ouvre 1’éonothéme phanérozoique). Le précambrien représente ainsi
les huit neuviemes de ’ensemble des temps géologiques; il est divisé en hadéen,
archéen et protérozoique (ces unités n’ont pas encore recu d’appellations formelles,
elles seraient de rang inférieur a I’éonothéme). La limite hadéen/archéen est fixée a
4 Ga, archéen/protérozoique a 2,5 Ga. Il n’est pas possible ici de discuter la définition
de ces limites, il faut, pour ce faire, se reporter 8 GRADSTEIN ef al. (2012).

Bien que représentant 1’essentiel de la durée de I’histoire de la Terre, le précam-
brien est (ou était, comme nous le verrons) le «mal connuy» de la communauté géolo-
gique, qui s’est initialement concentrée sur le phanérozoique. En effet, les roches
phanérozoiques, moins déformées par la tectonique et surtout trés fossiliferes, per-
mettent plus facilement de reconstituer des enchainements de processus. Rappelons
qu’a coté du foisonnement d’organismes (fossiles) au phanérozoique, tant par 1’abon-
dance que la diversité, le précambrien n’a — ou n’avait — pas grand-chose a faire
valoir. Les microbes (bactéries principalement) y sont largement présents et ont régu-
lierement édifi¢ des bioconstructions appelées stromatolithes, ou formé des tapis bac-
tériens donnant aux roches un aspect laminaire caractéristique (fig. 2). Ces microbes
étaient jusqu’il y a peu considérés erronément comme des «algues bleu-vert»...

Pourtant, I’essentiel des caractéristiques majeures de notre planéte est I’héritage
du précambrien: c’est par exemple au cours de cette période que 1’eau apparait, que
I’atmosphére et méme les océans s’oxygenent, que la tectonique des plaques
démarre, que le passage des procaryotes aux eucaryotes et la mise en place des
premiéres glaciations ont lieu, etc. Grace aux progres spectaculaires des méthodes
géologiques, géochimiques et géophysiques, 1’étude du précambrien n’a plus rien a
envier a celle du phanérozoique et, aujourd’hui, le précambrien éclaire harmonieu-
sement le déroulement de trés nombreux processus se poursuivant au phanérozoique.
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Fig. 1. — Echelle internationale des temps géologiques (http:/www.stratigraphy.org).
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Il est a nouveau impossible de faire état de tout ce qui s’est passé durant cette
si longue période et cet article va surtout considérer le role essentiel de la for-
mation de minéraux particuliers et de I’activité des microorganismes, a travers
les réactions d’oxydoréduction, dans 1’évolution de la composition chimique des
océans et de I’atmosphére. Le monde phanérozoique qui héritera de cette histoire
est ainsi conditionné par les processus ayant débuté au précambrien.

Rappelons d’abord deux points importants pour développer le théme de cet article:

— Les modeles d’évolution de I’activité solaire montrent que la luminosité de
notre étoile était respectivement 20 et 27 % plus faible il y a 2,8 et 4,0 Ga
qu’aujourd’hui (SAGAN & CHYBA 1997; KAsTING 1988, 2010; KASTING &
CATLING 2003; GARGAUD et al. 2009). Cette situation est connue dans la lit-
térature sous I’appellation de «paradoxe du Soleil froid».

— De trés vieux zircons détritiques, datés de 4,4 Ga (hadéen), ont été décou-
verts a Jack Hills en Australie (WILDE et al. 2001), témoignant d’une altéra-
tion de roches a cette période et donc de la présence d’eau cent septante
millions d’années seulement aprés la formation de la Terre.

Les deux points précédents sont primordiaux car ils vont conditionner la com-
position chimique de I’atmosphére et celle des premiers océans formés.

Fig. 2a. — Stromatolithe columnaire, néopro- Fig. 2b. — Tapis microbiens (cyanobactéries)
térozoique, formation SClc (PREAT ef al. 2018), et stromatolithes en micro-domes (cf. milieu de
bassin du Niari, République du Congo (Brazza- la photo), paléoprotérozoique, formation FC
ville). © A. Préat, 2016. (Francevillien) (PREAT et al. 2011), carriére de

Mouila, Gabon. La hauteur du bloc est de 60 cm.
© A. Préat, 2016.
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2. L’atmosphére et les océans précambriens

L’atmospheére précambrienne était trés différente de I’atmosphere actuelle ou
de celle du phanérozoique. Suite au «paradoxe du Soleil froid», avec une atmo-
sphere de méme composition qu’actuellement, il aurait fallu attendre 2 Ga pour
que la température de surface de la Terre dépasse 0° C en partant de 1’état initial.
Or, a part une glaciation a 2,9 Ga (glaciation pongolienne), aucune glaciation n’a
été enregistrée dans les roches archéennes qui montrent au contraire des roches
sédimentaires déposées en eaux chaudes (de méme type que les calcaires et
dolomies dans I’ensemble des océans actuels ou phanérozoiques, avec notam-
ment de trés abondants stromatolithes; cf. fig. 2).

Pour résoudre ce paradoxe, on estime actuellement que 1’atmosphére hadéenne
et archéenne était réchauffée par une présence importante de CO, et CH, et
d’autres gaz a effet de serre (vapeur d’eau, N,O, C,H, etc.) (HAQQ-MISRA et al.
2008; ROBERSON et al. 2011; KasTING 1993, 2013). Le CO, était, comme
aujourd’hui, régulé par un équilibre entre la production par le volcanisme et
I’absorption par I’altération des silicates. Cette derniére est suivie de la précipi-
tation de carbonates, suivant un mécanisme connu sous I’appellation de «pompe
a CO,» (BERNER 1995). La pression partielle de CO, a I’archéen a pu étre esti-
mée a partir de différents indicateurs (minéraux, paléosols; RYE af al. 1995, RYE
& HorLranp 1998, OHMOTO ef al. 2004, SHELDON 2006, ROSING et al. 2010), a
plus de cent ou mille fois (ou encore plus suivant certains auteurs) la pression
actuelle. De méme pour la concentration en CH, liée a des phénomeénes abio-
tiques (par exemple, la serpentinisation des roches ultrabasiques; CHARLOU et al.
2010, PrRiNzHOFER & DEVILLE 2015) et/ou a I’activité biologique des archées
méthanogeénes (NISBET & FOWLER 2011, CANFIELD 2014).

Finalement, cette atmosphére riche en CO, et CH, a compensé la faible
activité solaire et, selon la théorie de I’effet de serre, une température de sur-
face limite d’environ 30° C était la régle au cours de cette période de «para-
doxe du Soleil froid» (KASTING & CATLING 2003). L’atmosphére archéenne
était tres réductrice et le seul gaz absent ou présent en trés faible quantité était
I’oxygene produit par photochimie, suite a la photolyse de 1’eau suivie de
I’échappement thermique de 1’hydrogeéne libéré (KASTING et al. 1979; voir
point 6.3 ci-dessous).

Les océans étaient trés chauds au début de 1’archéen (50-80° C) et chauds
ensuite, entre 20 et 30° C a la fin du protérozoique, avec parfois des périodes
plus chaudes (KNAUTH 1998, 2005; ROBERT & CHAUSSIDON 2006; JAFRES et al.
2007). Ces températures ont pu étre déduites de ’analyse d’isotopes du sili-
cium et de I’oxygeéne dans des cherts (roches siliceuses) et des reliques de
matiére organique (TARTESE ef al. 2017). La composition chimique des océans
n’¢tait pas fort différente de 1’actuelle, comme en témoignent notamment les
calcaires et dolomies présents des I’archéen. Par contre, les sulfates évapori-
tiques sont absents a 1’archéen et a la base du paléoprotérozoique; ils deviennent
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abondants dés 2,2 Ga et durant le mésoprotérozoique. Les océans étaient éga-
lement réducteurs comme en témoigne le fer, mobile sous sa forme ferreuse
(Fe?"). On estime le rapport Ca®>"/Fe?" de I’eau de mer archéenne a environ 250,
aujourd’hui il est de I’ordre de 107 (GARGAUD et al. 2009), correspondant ainsi
a une concentration en fer ferreux quatre mille fois plus faible que celle des
océans actuels. La forte concentration de ce fer ferreux dissous a I’archéen est
liée a la faible teneur en oxygene de I’atmosphere et des océans. Lors d’épi-
sodes locaux ou globaux, ce fer ferreux précipitera sous sa forme ferrique
(Fe*"), insoluble dans I’océan, donnant naissance aux fameux BIF, ou banded
iron formations, gisements de fer rubanés caractéristiques de ’archéen (voir
point 6.5 ci-dessous).

Notons que les conditions réductrices de 1’atmosphere et des océans sont éga-
lement attestées par la présence de minéraux (pyrite, uraninite, sidérite, molyb-
dénite, ...), facilement oxydables dans les milieux oxygénés et qui [’auraient été
en condition oxydante. Ces minéraux se présentent sous une forme détritique, en
grains roulés, dans les sédiments de I’archéen et du paléoprotérozoique inférieur,
montrant qu’ils ont atteint le domaine marin a travers riviéres et chenaux, sans
subir d’oxydation (SREENIVAS & MuURrAKAMI 2005). C’est d’ailleurs parce que la
pyrite n’était pas oxydée, en raison de I’absence d’oxygene, que les sulfates (qui
proviennent le plus souvent de 1’oxydation de la pyrite) sont quasi inexistants au
cours des deux périodes hadéenne et archéenne, jusqu’a environ 2,3 a 2,2 Ga
(voir point 6.4 ci-dessous).

3. La matiére organique précambrienne en milieu pré-oxygénique

3.1. TRACES ANCIENNES D’ACTIVITE BIOLOGIQUE

L’atmospheére et les océans étant réducteurs, ils constituaient des environ-
nements favorables aux synthéses organiques prébiotiques. Cette chimie pré-
biotique menant a la formation de molécules non oxydées a fait I’objet de
nombreuses recherches puisqu’il s’agit en définitive d’établir I’origine de la
vie (KnoLL 2003, 2015; ALTERMANN 2004). Vie déja présente il y a 3,5 Ga
sous forme de structures microfossiles mises en évidence a Pilbara, en Aus-
tralie (dans les cherts du Groupe de Warrawoona; DERENNE et al. 2008, WACEY
et al. 2011), et a Barbeton, il y a 3,2 Ga, en Afrique du Sud (dans les cherts
du Groupe d’Onverwacht; BROOKS & SHaw 1971, KnoLL 2003), dans des
stromatolithes. Cette vie a probablement débuté plus tot, il y a 3,8 ou 3,9 Ga
(Moszsis et al. 1996; NUTMAN et al. 2010, 2016). La présence de continents
émergés permettait [’apport des nutriments (P, N, Fe, ...) nécessaires a la
synthése des molécules organiques dans les océans. Notons que la preuve qu’il
s’agit bien de microorganismes aussi anciens est sujette a de nombreuses dis-
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cussions, les indices (fractionnements isotopiques, nature méme du carbone
conservé ou «traces carbonées», morphologies des «filaments», biomarqueurs,
etc.) faisant 1’objet d’interprétations divergentes, suite au métamorphisme que
la plupart des roches étudiées ont presque toujours subi, de maniére plus ou
moins intense (KnorLL 2003, DEVANEY 2004). Néanmoins, il semble bien que
la vie était présente sur notre planéte au moins a partir de 3,5 Ga (CARDONA
et al. 2018) et que 1’eau nécessaire a son développement était présente a
4,4 Ga, comme en témoignent les zircons détritiques des Black Hills (¢f- intro-
duction).

3.2. UN ECOSYSTEME MICROBIEN PROFOND

Ayant établi que la vie était présente tres tot sur notre planéte, il faut mainte-
nant considérer si son activité fut déterminante dans 1’évolution des parameétres
physicochimiques de I’atmosphére et des océans, par son interaction avec les
différents ¢léments chimiques ou physiques (rayonnement ou lumiére solaire,
chaleur et composés gazeux des sources hydrothermales). L’ensemble de ces
interactions a lieu a travers les réactions d’oxydoréduction.

L’atmosphere et les océans primitifs étant réducteurs, donc dépourvus d’oxy-
gene, les premiers microorganismes bactériens étaient des méthanogenes,
autotrophes et hétérotrophes. Les premiers utilisaient H, et CO, pour produire
CH, a partir de sources hydrothermales comme aujourd’hui, les seconds utili-
saient les composés (organiques) de décomposition des premiers pour produire
CH, et CO,, et des bactéries fermentatives utilisaient également les molécules
organiques formées par les bactéries méthanogénes et produisaient différents gaz
(H,, H,0O, CO,). Elles produisirent aussi des molécules organiques qui furent
utilisées par les autres (principalement les méthanogenes hétérotrophes).

Ce consortium de bactéries devait étre un des premiers a se développer sur
la planéte, a partir d’écosystémes liés aux sources hydrothermales profondes,
comme celles d’aujourd’hui (KONHAUSER 2006, CANFIELD 2014, DING et al.
2017). D’autres communautés microbiennes €taient probablement présentes,
ajoutant a la diversité des écosystémes. Si des sulfates étaient présents, méme
en faible quantité, la réaction de sulfatoréduction pouvait avoir lieu par 1’inter-
médiaire des bactéries sulfatoréductrices tirant leur énergie de la matiére orga-
nique ou de H, (provenant également des sources hydrothermales; CHARLOU et
al. 2010, PrinzHOFER & DEVILLE 2015) avec production de CO, et d’ions
sulfures. L’ensemble de cet écosysteme qui s’est mis en place dans des envi-
ronnements profonds, liés aux sources hydrothermales et aux produits de 1’al-
tération des roches situées sur le trajet des remontées hydrothermales, était
donc assez diversifié.
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3.3. UN ECOSYSTEME MICROBIEN PEU PROFOND

Les environnements terrestres ou marins situés prés ou sur les continents sont
affectés par la lumiére et, si H,S est présent, des microorganismes photosynthé-
tiques peuvent se développer sans produire d’oxygene: il s’agit des bactéries
phototrophes anoxygéniques. Elles seront également a la base d’écosystémes
diversifiés produisant des sulfates a partir des ions sulfures (= réaction d’oxyda-
tion), les sulfates produits sont ensuite repris par des bactéries sulfatoréductrices,
avec oxydation de la matiére organique produite par les phototrophes. Comme
précédemment, des bactéries fermentatives se développent a partir des molécules
organiques formées. Si les sulfates produits par les phototrophes anoxygéniques
ne sont pas disponibles ou suffisants, la mati¢re organique ne pourra étre totale-
ment décomposée et des méthanogénes prendront le relais. A nouveau, tout
comme dans le cas des anciennes sources hydrothermales, un écosystéme diver-
sifié¢ se met en place dans les environnements peu profonds. Il semble cependant
que ce systéme n’ait pas été le plus important dans I’ensemble de la biosphére
précambrienne (CANFIELD 2014).

3.4. LES «MOTEURS» DES ECOSYSTEMES AVANT L’APPARITION DE L’OXYGENE

Les volcans ont joué un role important (affectant les cycles biochimiques),
principalement en émettant des gaz tels que H,, SO,, CO, et H,S dans 1’atmo-
sphére et dans les environnements peu profonds, et H,, CO, dans les sources
hydrothermales profondes, qui libéraient également du méthane, utilis¢ par les
méthanogénes pour former de 1’eau et de la matiére organique. Les réactions a
partir de ces gaz (surtout H, et CO,) ont produit une biomasse estimée a 3,6 x
103 grammes de carbone/an (CANFIELD 2014), soit moins de cent fois la quantité
produite actuellement par la photosynthése oxygénique.

Ainsi, un autre processus était également présent dans la biosphére pré-oxygénique
des océans. Aujourd’hui, des populations denses de bactéries s’observent dans les
zones profondes des océans et sont associées a des oxydes de fer. Ces zones
surmontent d’autres plus profondes, ou I’oxygene est totalement absent, caracté-
risées par du fer ferreux (Fe?") en solution. En I’absence d’oxygéne dans I’at-
mosphére précambrienne, le fer ferreux provenant des sources hydrothermales
s’accumule dans les océans profonds. Lorsque 1’oxygéne apparaitra en quantité
suffisante, 1’oxydation du fer ferreux meénera a des précipités massifs de fer
ferrique (Fe*") sous forme de différents oxydes de fer, donnant les fameux BIF
un peu avant 2,5 Ga. Il faut noter que ce sujet n’est pas complétement connu et
qu’une autre hypothése, qui ne fait pas intervenir de maniére prépondérante
I’oxygene, a été développée par CANFIELD (1998). Cette hypothése privilégie
1’oxydation des sulfures (voir point 6.6 ci-dessous). Plus récemment encore, THI-
BON ef al. (2019) ont estimé qu’une précipitation abiotique de magnétite (miné-
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ral présent dans les BIF et comprenant Fe?" et Fe’") était couplée a un processus
massif de réduction du CO, volcanique en CH,.

Il est cependant probable que des bactéries phototrophes anaérobies ferro-
oxydantes aient joué un role essentiel dans la productivité biologique des pre-
mieres périodes de I’histoire de la Terre. Elles devaient aussi étre associées aux
bactéries ferriréductrices transformant le fer ferrique en fer ferreux et oxydant la
matiere organique (en CO,) ou I’hydrogéne au cours du processus. Cet écosys-
téme, auquel participaient aussi des bactéries fermentatives, recyclait le fer et
I’activité des phototrophes dépendait finalement de la disponibilité en fer ferreux
et des nutriments. Des calculs «imprécis» suggérent que cette biosphére marine
basée sur le fer avait une importance de I’ordre de 10 % de la biosphére marine
actuelle (CANFIELD 2014).

En résumé, de nombreux écosystémes microbiens pré-oxygéniques peu pro-
fonds (y compris continentaux) et profonds étaient présents des les premieres
périodes du précambrien; ils étaient alimentés par les sources hydrothermales et
parfois par 1’altération continentale. L’écosystéme le plus actif était donc basé
sur ’oxydation du fer ferreux dissous dans les océans, et il convient également
de mentionner I’importance des bactéries mangano-oxydantes a partir du Mn**
qui est plus stable que Fe?* (LiBEs 1992).

3.5. LES ECOSYTEMES MICROBIENS DU PRECAMBRIEN AVANT L’ APPARITION DE L’OXYGENE

Les processus évoqués ci-dessus sont pour 1’essentiel fondés sur ’actuel
et «raisonnablement» transposés au précambrien pré-oxygénique, sur la base
des produits minéraux formés au précambrien. Il faut bien se rendre compte
que les roches précambriennes n’ont pu préserver dans de bonnes conditions
les bactéries, suite au métamorphisme et aux remaniements successifs a tra-
vers les nombreux orogeénes (PREAT 2018). La vie microbienne a cependant
pu étre mise en évidence en Australie, dans des roches d’environ 3,5 Ga
formées dans des lagons et tidal flats (marais maritimes) trés peu profonds,
parfois émergents a partir de réduction sulfatée (SHEN et al. 2009). Ces sul-
fates, sous forme de gypse a 1’origine, sont associés a des pyrites trés fine-
ment grenues, le soufre des pyrites étant li¢ a I’activité de bactéries sulfato-
réductrices comme 1’ont montré les analyses isotopiques (faibles rapports
348/32S) de cet élément chimique (CHAMBERS & TRUDINGER 1979, DELMERS
et al. 2001). Ces bactéries étaient donc présentes trés tot sur la Terre, deés
3,5 Ga, a I’archéen. L’analyse isotopique d’inclusions primaires de méthane
a également révélé une origine biologique liée a I’activité de bactéries métha-
nogenes. Ainsi une biosphére basée sur les cycles du soufre et ceux de la
méthanogenese était présente dés I’archéen et alimentée par les produits du
volcanisme. Ceci souligne I’importance de la tectonique des plaques et des
processus associés (volcanisme), comme un des «moteurs» de la diversité des
premicres communautés microbiennes.
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4. Le précambrien «oxygénique»

La question centrale est bien entendu: comment et quand est apparu 1’oxygeéne?

L’oxygene est apparu avec I’invention de la «photosyntheése oxygénique»
qui fut effective lorsque I’innovation biologique fut apportée par les cyanobac-
téries, principalement a partir de la chlorophylle (une molécule apparentée aux
porphyrines), déja présente dans des microorganismes se développant selon le
mode de la photosynthése anoxygénique (SADEKAR ef al. 2006, CARDONA et al.
2018). Les cyanobactéries furent ainsi les premiers organismes photosynthé-
tiques sur Terre a utiliser I’eau comme source d’électrons (il y a photolyse de
I’eau) et comme I’eau était abondante, ces microorganismes purent coloniser
tous les environnements. Ils utilisérent également d’autres sources d’électrons
a partir de nutriments ou de différents éléments chimiques et la production
primaire connut un essor sans précédent. La dégradation de cette matiére orga-
nique fut a la base de nouveaux écosystémes de plus en plus diversifiés. L’oxy-
gene n’est pas apparu «brutalement» au cours des temps géologiques, son
abondance augmenta de maniére progressive et était liée a 1’évolution ou a
I’adaptation des microorganismes. Les premiers «aérobes» étaient des micro-
aérophiles pouvant se développer sous de trés faibles pressions d’oxygéne,
dans une atmospheére saturée entre 0,1 et 1 % en oxygene (FENCHEL & FINLAY
1995), il y a déja environ 2 Ga (Kump 2008, Lyons et al. 2014). L’évolution
ultérieure des métazoaires, qui requicrent des pressions atmosphériques d’au
moins 10 a 50 % de la pression actuelle (FENCHEL & FINLAY 1995), constituera
une des conséquences majeures de I’augmentation progressive de 1’oxygeéne
atmosphérique au cours du précambrien.

5. Controle du taux d’oxygene atmosphérique

5.1. LA ZONE PHOTIQUE ANOXIQUE

Rappelons que la photosynthése anaérobique semble déja présente a I’archéen, il y
a 3,5 Ga, dans la zone photique anoxique, suivant la réaction entretenue par des bac-
téries photo-autotrophes ou «bactéries pourpres sulfureuses»: CO,+ 2H,S (+ photons)
= CH,0 + H,0 + 2S [1].

De méme s’y déroulent les réactions suivantes, simplifiées:

— Réduction des nitrates NO;" => N => NHj;
— Réduction du fer Fe3* => Fe?";

— Réduction des sulfates SO,> => S° => S*;
— Meéthanogenése Corg => CO, + CHy;

— Fermentation C¢H,0, => 2C;H,0; + 2H,.
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Les réactions de réduction du fer et des sulfates ménent a la formation de
pyrite (FeS,).

5.2. LA ZONE PHOTIQUE OXIQUE

Elle est décrite par la réaction simplifiée suivante: CO, + H,0 (+ photons) <=>
CH,O + O,.

La réaction progressant de gauche a droite est I’équation de la photosynthese
(réduction du carbone), tandis que la réaction de droite a gauche est I’équation
de la respiration (oxydation du carbone).

La photosynthése oxygénique est présente deés 2,8 Ga, peut-étre plus tot a
3,2 Ga (KnoLr 2003, Kump 2008). Le surplus de matiére organique produit peut
étre exporté ou se conserver, en tout ou en partie, lors de I’enfouissement des
sédiments dans les milieux (devenant progressivement) anoxiques, situés au voi-
sinage et sous le front redox a I’interface eau-sédiment (ou RPD, Redox Potential
Discontinuity; L1BES 1992, FENCHEL & FINLAY 1995), a des profondeurs variables
suivant la granulométrie/perméabilité/porosité des sédiments, en général une
dizaine de centimeétres dans les sables et quelques millimétres dans les argiles ou
les boues. Les organismes présents dans les sédiments utilisent en effet I’oxygeéne
a un taux supérieur a ’apport en phase aqueuse, I’oxygeéne diminue alors trés
vite par rapport a I’interface eau/sédiment et est totalement consommé quelques
millimétres sous cet interface, dans les sédiments les plus finement grenus.
Ensuite, les bactéries liées au cycle des nitrates, puis des sulfates et enfin du
méthane prennent le relais (LiBEs 1992).

5.3. EVOLUTIONS CHIMIQUES DE L’ATMOSPHERE ET DES OCEANS: LE CONTROLE
GEOLOGIQUE

A T’aide de ces équations, entretenues principalement par I’activité des microorga-
nismes, il est déja possible de mettre en avant les deux points importants suivants
liés a I’évolution de la composition chimique de 1’atmosphére et des océans:

— D’oxygene s’accumule dans I’atmospheére car la matiére organique est soustraite
du systéme a 1’équilibre. L’enfouissement de la matiére organique représente
ainsi une source nette d’oxygeéne pour 1’atmosphére. Prenons 1’exemple des
schistes bitumineux (malheureusement mal nommés car ne renfermant pas de
bitume; BITEAU & BAuUDIN 2017) qui contiennent la matiére organique la plus
abondante sur Terre sous forme de kérogene (TissoT & WELTE 1978), matiére
organique généralement piégée dans des bassins sédimentaires fortement subsi-
dents, qui a échappé a 1’oxydation et n’a donc pas consommé d’oxygeéne atmo-
sphérique.

— De méme, dés le précambrien, I’enfouissement de la pyrite a contrdlé le taux
d’oxygéne atmosphérique, par I’activité des bactéries sulfatoréductrices sui-
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vant la réaction complete: 2FeSO, + 2H,SO, + Fe => 2FeS, + 2H,0 + 70,.
Notons aussi que si le taux de sulfates est faible, les bassins sédimentaires
anoxiques sont ferriféres avec Fe?* > S (ce qui donnera les BIF en cas
d’oxydation) et que, dans le cas contraire, ils sont «euxiniques» avec Fe?" <
S* (Fe*+ HS = FeS + H* et Fe + 2S = FeS,).

Considérons les équations complétes suivantes:

— 16H* + 16HCO; <=> 16CH,0 + 160, (photosynthé¢se aérobie);

— 8S0,* + 16CH,0 <=> 16HCO; + 8H,S (réduction des sulfates par les bac-
téries);

— 8H,S + 2Fe,05 + O, <=> 8H,0 + 4FeS, (pyrite, a partir d’un sulfure de Fe**
(FeS), greigite et mackinawite).

Finalement, ce sont les enfouissements de la pyrite et de la matiere organique
qui pilotent le taux d’oxygene atmosphérique, en soustrayant au systéme des
composants dont 1’oxydation aurait consommé de 1’oxygene. Les périodes et les
lieux d’enfouissement des séries géologiques sont variables et témoignent de
I’importance des processus tectoniques (a long terme) conditionnant in fine le
taux d’oxygeéne atmosphérique et océanique.

Les équations précédentes se raménent aprés simplification a: 16H" + 8SO,*
+ 2Fe,0; <=> 8H,0 + 4FeS, + 150, (équation 1).

Considérons (sous une autre forme équivalente) la photosynthése: 6CO, +
6H,0 <=> C¢H,,04 + O, (équation 2).

La deuxiéme réaction avec enfouissement de la mati¢re organique fut de loin
la plus importante au cours des temps géologiques; elle fut cependant plusieurs
fois, et de maniére sporadique, surpassée par la premiere au cours de périodes
de forts enfouissements de la pyrite. Finalement, un couplage entre enfouisse-
ment de la matiére organique et de la pyrite dans les sédiments a constitu¢ un
déficit de la consommation de I’oxygene atmosphérique, rendant ce dernier rela-
tivement plus abondant (par rapport a un scénario sans couplage). Ce couplage
fut — et est encore — associé¢ a un puits d’oxygene 1i¢ a I’altération ultérieure
des sédiments au cours des temps géologiques, principalement en fonction des
orogenes, c’est-a-dire in fine de la tectonique des plaques. Rappelons aussi que
la réduction de nombreux gaz volcaniques (H,, H,S, SO,) a contribu¢ a diminuer
la concentration de I’oxygene, tout en entretenant divers écosystémes microbiens.

5.4. CINETIQUE DES CYCLES (BIO)GEOCHIMIQUES

Les cycles de la photosynthése et de respiration des organismes fonctionnent
a trés court terme alors que ceux de I’enfouissement sont modulés par des pro-
cessus géologiques opérant a long terme. Compte tenu des taux de consommation
de I'oxygene (altération des silicates ou «pompe a CO,») ou d’apports de CO,
par le volcanisme aérien ou sous-marin (HILLIER & WATTS 2007) et par le méta-
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morphisme de contact (SVENSEN & JAMVEIT 2010), le CO, atmosphérique devrait
étre épuisé par la photosynthése en seulement treize mille ans, ce qui implique
que le recyclage de la mati¢re organique par la tectonique est bien actif (exemple
de la formation des hydrocarbures). A ’inverse, si de plus grandes quantités de
mati¢re organique et de pyrite sont temporairement disponibles, 1’oxydation
prend le dessus et constitue un puits a oxygene (cf. I’évolution post-GOE; voir
point 6.1 ci-dessous). Dans le détail, la cinétique d’altération montre que la pyrite
s’oxyde plus vite que la matiére organique, toutes choses étant égales par ailleurs
(PETSCH et al. 2000). Notons que la matiére organique est complétement oxydée
pour un taux d’oxygene d’au moins 25 % de ’actuel (CANFIELD 2014).

Ainsi, le couplage tectonique des plaques et I’activité microbienne sont 8 méme
d’expliquer les variations d’oxygene de notre atmosphére depuis plusieurs milliards
d’années. Que ce systéme fonctionne depuis si longtemps est un véritable exploit
au vu de la production de I’oxygéne a court terme: si les 3,7 x 10! moles d’oxy-
gene de notre atmosphere actuelle étaient liquéfiées, elles formeraient une pellicule
liquide de 6 cm d’épaisseur recouvrant I’ensemble de la planéte (CANFIELD 2014).
Les images satellitaires et mesures de la production végétale, algaire et bactérienne
montrent que la production primaire nette de carbone est de 8,8 x 10" moles par
année. Si I’on compare cette valeur a la quantité actuelle d’oxygéne dans 1’atmo-
sphére, le calcul montre que cet oxygene est produit en quatre mille deux cents
années et qu’en regard des temps géologiques, cette concentration est certainement
instable.

Un parameétre également important est I’influence des périodes d’anoxie dans
les océans sur la régulation de la concentration de I’oxygene. De nombreuses
mers ou lacs (exemple de la mer Noire) sont en permanence ou temporairement
anoxiques dans leurs eaux profondes qui contiennent également peu de sulfates,
de sorte que la réduction sulfatée y est limitée et les ions sulfures peu abondants.
Ces mers et lacs contiennent donc plus de fer ferreux que de sulfures, et vu
I’absence d’oxygéne, la dégradation de la matiére organique est limitée, menant
ainsi a de fortes concentrations de carbone organique dans les sédiments pi¢gés
et conservés dans les eaux anoxiques. Dans ce cas, la méthanogenése devient
prépondérante. Lorsque ces eaux anoxiques sont plus riches en sulfates, la pyrite
peut se former a partir des sulfures produits lors de la réduction des sulfates. Ici
le processus de sulfatoréduction bactérienne est prépondérant. La teneur en sul-
fates dans les océans est ainsi une clé pour comprendre la chimie des océans
précambriens en domaine pré-oxygénique, avec a I’archéen des océans dominés
par la méthanogenese (les sulfates étaient < 1 % par rapport a la teneur actuelle;
Lyons et al. 2014) et par la sulfatoréduction bactérienne avec formation de pyrite
au mésoprotérozoique (a partir de 2,2 Ga) lorsque la concentration en sulfates
était d’environ 10 a 20 % de la concentration actuelle (OHMOTO 2004).
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6. Le «<GOE» ou transition d’un monde archéen sans oxygéne
a un monde protérozoique oxygéné

6.1. LE GREAT OXIDATION EVENT

Comme souligné précédemment, les séries ou roches précambriennes ont
perdu I’essentiel de leur information primaire suite au métamorphisme et recy-
clages orogéniques.

Pourtant, vers 2,5-2,4 Ga un événement majeur a eu lieu; il fut mis pour
la premiére fois en évidence a partir des compositions isotopiques du carbone
dans les roches carbonatées et dans les résidus de matiere organique (KAHRU
& HorLLAND 1996). Ensuite, d’autres proxies ou indicateurs (voir ci-dessous)
ont confirmé 1’existence de cet événement. Ce dernier est connu sous le sigle
de GOE pour Great Oxidation Event et la pression particlle d’oxygéne est
passée vers 2,5 Ga de bien moins de 1 % a environ 1 a 10 % (pour certains
plus de 15 %) de I’actuelle, pour culminer vers 2,2-2,1 Ga lors de I’Evéne-
ment Lomagundi-Jatuli (voir point 6.2 ci-dessous). On passe donc sur un peu
plus de 300 Ma a la transition archéen/protérozoique d’une atmosphere
réductrice a une atmosphére oxydante. Le début du GOE est marqué par une
période d’oxydation intense de la pyrite en milieu continental (CANFIELD
1998, CANFIELD & RAISWELL 1999, KONHAUSER ef al. 2011), la disparition
des minéraux sensibles aux conditions d’oxydoréduction et 1’apparition des
red beds ou «couches rouges». De nombreux «indices» accompagnent cette
transition; citons par exemple avant la période de transition les paléosols peu
ou pas oxydés, la présence d’uraninite, de chromite, de pyrite détritiques dans
des gres, de dépdts d’uranium, des banded iron formations (ou «BIF», voir
point 6.5).

6.2. L’EXCURSION LOMAGUNDI: QUE MONTRENT LES ISOTOPES DU CARBONE?

Pour le carbone, on mesure le rapport de ses deux isotopes stables, a savoir
3C/12C exprimé par 8'3C en %o, la valeur obtenue exprime la déviation d’un
échantillon (ici des carbonates ou de la matiére organique) par rapport a un
standard international (HOEFs 1982). Les valeurs de ce rapport varient généra-
lement entre -50 %o et +10 %o suivant le type de réservoir carbonaté (TRUMBORE
& DRUFFEL 1995). Ce rapport est resté assez constant (autour de 3'°C = 0 %o),
sans variations importantes, durant un milliard d’années entre 2 Ga et 1 Ga, ce
qui vaut a cette période I’appellation de Boring Billion ou «Milliard ennuyeux»
(K~oLL 2003). 11 en est de méme au cours de ’archéen. Par contre, la plus
grande excursion ou fluctuation positive des rapports isotopiques du carbone
au cours des temps géologiques (KAHRU & HOLLAND 1996, MELEZHIK et al.
2007, PARTIN et al. 2013) apparait entre 2,3 Ga et 2,0 Ga [2,22 Ga -2,06 Ga
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(CaNFIELD 2014) ou 2,33-2,06 (S1aL et al. 2015)] au paléoprotérozoique (cf-
fig. 1), avec des valeurs trés élevées de 8'3C atteignant + 15 %o. Cette excursion
est mondiale et porte le nom d’Evénement Lomagundi-Jatuli en raison de sa
découverte au Zimbabwe et en Scandinavie. Elle aurait duré entre 128 + 9 Ma
et 249 = 9 Ma suivant les différents auteurs (PARTIN ef al. 2013, DECONINCK
2017), soit 1’équivalent de la durée du jurassique et/ou du crétacé. D’autres
excursions de forte ampleur, mais négative, ont été répertoriées dans le néopro-
térozoique, ou elles sont associées a plusieurs glaciations avec chute drastique
de la productivité organique, et dans le phanérozoique, associées a des événe-
ments anoxiques, avec la formation de black shales (ancien terme équivalent =
ampélites) (GRADSTEIN et al. 2012). Les valeurs trés élevées du 613C observées
dans ’Evénement Lomagundi-Jatuli suggérent une accumulation de grandes
quantités de matiére organique, avec sans doute un flux de carbone organique
trois fois plus important que durant le phanérozoique. De tels piégeages de
matiére organique dans les sédiments paléoprotérozoiques ont nécessité des
bassins sédimentaires fortement subsidents, tels ceux du Francevillien au
Gabon, afin de préserver la mati¢re organique de toute altération (PREAT et al.
2011, BouToN et al. 2012). On voit I’importance de la tectonique des plaques,
ici liée a 1’évolution du supercontinent «Kenorland» (ERIKSSON & CATUNEANU
2004, RepDY & Evans 2009) pour la mise en place de tels bassins.

Pour bien comprendre la signification de I’Evénement Lomagundi-Jatuli, il
convient de replacer temporellement cet épisode: I’Evénement intervient juste
apres le GOE, apres les glaciations huroniennes (ou «Glaciation Makganyenay)
(Kopp et al. 2005, TANG & CHEN 2013) et durant un intervalle sans formation
de BIF, alors que ces derniers furent trés abondants a 1’archéen et au début du
protérozoique (CANFIELD 2014).

De plus, c’est la premicre fois au cours de I’histoire de la Terre qu’appa-
raissent de grandes quantités d’évaporites marines sulfatées, et vers la fin de
I’Evénement Lomagundi-Jatuli ont lieu les premiéres accumulations impor-
tantes de phosphates (PLANAVSKY et al. 2012). Ces modifications dans les
océans sont probablement déclenchées par I’oxygénation de 1’atmosphére,
sans que le détail soit encore bien établi (PLANAVSKY ef al. 2012). Le scénario
pourrait cependant étre le suivant (DECONINCK 2017): avec 1’apparition des
sulfates vers 2,3-2,2 Ga, 1’atmosphére suffisamment riche en oxygéne favo-
rise ’oxydation de la pyrite (altération continentale) avec libération d’acide
sulfurique acidifiant les sols. En milieu acide, 1’apatite (phosphate de cal-
cium) est plus facilement soluble et le phosphore est libéré. En tant qu'un
des nutriments majeurs a coté de I’azote également associé, il aurait favorisé
la bioproductivité (utilisant de préférence le '>C) dans les océans, menant
ainsi a une accumulation massive de mati¢re organique dans les sédiments.
Les carbonates associés qui se forment sont alors fortement enrichis en '*C,
le 12C ayant été soustrait par les organismes, et a I’origine de I’Evénement
Lomagundi-Jatuli (KAHRU & HOLLAND 1996, PLANAVSKY ef al. 2012). Rap-
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pelons que les microorganismes (mais aussi les plantes) utilisent de préfé-
rence le '2C par rapport au '3C dans leur métabolisme.

Selon KAHRU & HOLLAND (1996), I’excursion Lomagundi est une réponse a
une augmentation de dix a vingt fois la teneur en oxygeéne par rapport a celle qui
prévalait a ’archéen. Cela représente 1 a 10 % de la valeur actuelle.

6.3. L’EXCURSION LOMAGUNDI ET LE GOE: QUE MONTRENT LES ISOTOPES DU SOUFRE?

Les isotopes du soufre sont d’une trés grande utilit¢ dans la thématique de
I’apparition de 1’oxygéne. Parmi les quatre isotopes stables (**S, 33S, 34S, 3S),
c¢’est le rapport *S/32S ou 84S, parfois *3S/*2S ou %S, qui est a considérer
(VIDAL 1994). La majorité des fractionnements isotopiques (c’est-a-dire le fait
qu’un isotope s’incorpore a une phase plutdt qu’a une autre) dépend de la dif-
férence de masse entre les isotopes d’un méme ¢élément. Pour le soufre, le frac-
tionnement entre le 33S et le 32S est 0,5 fois celui du **S par rapport au 32S
(DOMAGAL-GOLDMAN et al. 2011). Lorsque cette proportion est respectée, le
fractionnement est alors dit «dépendant de la masse» (on note A¥S = §%S
-0,515 x %S, donnant une valeur nulle ou proche de zéro). Les roches
archéennes plus vieilles que 2,4-2,5 Ga ne suivent pas ce fractionnement de
masse et on parle alors de «fractionnement indépendant de la masse» ou «MIF»
en anglais (FARQUHAR et al. 2000, 2001; PavLov & KASTING 2002; FARQUHAR
& WING 2003). Les MIF sont principalement associés aux réactions photo-
chimiques liées a la dissociation des molécules de SO, (pour former des molé-
cules de soufre ¢lémentaire et des sulfates), lorsque la Terre était transparente
au rayonnement ultraviolet solaire et non protégée comme aujourd’hui par la
couche d’ozone (O3). Le soufre ainsi formé présente une anomalie des rapports
isotopiques (A*S) positive et les sulfates une anomalie négative. La préserva-
tion du fractionnement indépendant de masse n’a lieu que pour des teneurs
atmosphériques en oxygéne inférieures a 0,001 % de la teneur actuelle
(CANFIELD 2014). Depuis 2,3-2,4 Ga, les anomalies de A*’S ne sont plus obser-
vées, ce qui traduit la mise en place de la couche d’ozone au passage de 1’oxy-
gene dans 1’atmospheére. Une période de transition de 100 a 200 Ma de durée
s’observe ainsi dés le début du paléoprotérozoique, avec le passage de teneur
en oxygene d’environ 0,0001 % a 0,001 % ou plus (Kump 2008).

Il faut aussi noter que des épisodes d’oxydation ont eu lieu occasionnelle-
ment avant le GOE (ANBAR et al. 2007), suite a des «bouffées» d’oxygene
(whiff). L’origine de ces «bouffées» d’oxygene a fait ’objet de nombreuses
discussions, car, si les cyanobactéries avaient été présentes, ces épisodes d’oxy-
dation auraient sans doute ¢été¢ beaucoup plus conséquents. Finalement, c’est
I’oxygéne présent dans les océans qui est devenu relativement et temporaire-
ment plus abondant a cause des ralentissements de I’activité volcanique abais-
sant la concentration des gaz réagissant avec 1’oxygene. Chaque «bouffée»
correspond a une rupture de 1’équilibre de la teneur en oxygéne déterminée par
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les rapports des activités volcaniques et des cyanobactéries (CANFIELD 2014).
On voit de nouveau I’importance de la tectonique des plaques conditionnant
I’activité volcanique dans la concentration de 1’oxygéne (atmosphérique et
océanique).

6.4. L’EXCURSION LOMAGUNDI ET LE GOE: QUE MONTRENT LA CHIMIE DES ELEMENTS
ET LES MINERAUX?

L’archéen était donc caractérisé par une absence d’atmosphére oxygénée
(plus de 0,001 % de la concentration actuelle; OHmMOTO 2004, CANFIELD 2014,
LaAkso & SCHRAG 2017), une absence de couche d’ozone, et ce sont les pro-
cessus de photo-dissociation (interaction avec les UV) qui dominaient dans
I’atmospheére réductrice. La minéralogie confirme cette atmosphére réductrice
puisque les sédiments contiennent des uraninites et pyrites détritiques dans des
sables de riviére archéens. Dans une atmosphére oxygénée comme celle d’au-
jourd’hui, le soufre est délivré sous forme de sulfates dans les océans, a partir
de la dissolution des pyrites ou des évaporites (gypse), les pyrites et uraninites
ne pouvant plus étre détritiques puisque oxydées et dissoutes par 1’altération.
Dés le début du paléoprotérozoique (a partir de 2,2 Ga), ces phénomenes
d’oxydation entrainent la formation des red beds ou sédiments continentaux de
couleur rouge riches en oxyde de fer (hématite). Ces sédiments ne se ren-
contrent pas a I’archéen. Dans ’atmosphére réductrice archéenne, la source du
soufre était majoritairement le SO, (parfois H,S) d’origine volcanique, c’est-
a-dire mantellique, sans intervention de bactéries sulfatoréductrices, les sulfates
n’étant pas encore assez abondants.

Ces résultats sont confirmés sans équivoque par I’analyse des concentrations
et des compositions isotopiques d’éléments trés sensibles aux réactions d’oxydo-
réduction, tels Mo, Re, Os, U, Cr, V, etc., et des rapports de leurs concentrations,
par exemple Re/Al,O;, Mo/Al, O3, etc. (ASAEL et al. 2013, 2018; Goto et al.
2013). Prenons le cas d’un de ces éléments, le Mo: dans une atmosphere réduc-
trice, le sulfure de molybdéne est stable et est associé ou non a la pyrite dans les
roches archéennes. Par contre, dés le paléoprotérozoique, avec une atmosphere
plus riche en oxygéne, le molybdéne est stable sous forme de molybdate (MoO,2,
forme oxydée et mobile) et repris tel quel dans les rivieres et les océans. Il n’y
a alors plus de sulfures de molybdéne détritiques. Une étude détaillée des concen-
trations et des compositions isotopiques de ces éléments trés sensibles aux réac-
tions d’oxydoréduction (comme !*?Os, '780s/!%0s, *Mo/*Mo, etc.), dans le
Supergroupe huronien du sud de I’Ontario (HANNAH et al. 2004, SEKINE ef al.
2011), a montré que la transition atmosphére réduite/atmosphére oxydante s’est
déroulée il y a 2,3 Ga + 0,2 Ga, au paléoprotérozoique inférieur.
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6.5. QUE NOUS APPRENNENT LES «BIF»?

L’Evénement Lomagundi-Jatuli suit donc le GOE de 0,2 a 0,3 Ga et la
concentration d’oxygeéne augmente suffisamment pour la formation des BIF
(CANFIELD 2014). Ces derniers sont surtout abondants a I’archéen (entre 2,7 et
2,5 Ga) et au début du protérozoique et ne se sont presque plus formés apres
1,9-1,8 Ga, méme s’ils sont encore ponctuellement présents au néoproté-
rozoique (OHMOTO 2004). Les BIF sont des roches sédimentaires biochimiques,
finement laminaires, montrant une alternance de niveaux rouges siliceux (silice/
chert = 40 a 50 %) et de niveaux gris trés riches en fer (15-35 %) sous forme
d’hématite, de magnétite, parfois de sidérite et de pyrite (BEKKER ef al. 2010,
Evans et al. 2013, JOHNSON et al. 2013). Les BIF constituent des gisements de
fer de grande importance, trés bien étudiés (ZHU et al. 2014); ils constituent la
principale source de fer dans le monde et font par exemple la fortune d’Arcelor
Mittal. Les études pétrographiques et géochimiques détaillées (terres rares, iso-
topes, etc.) suggerent que ces sédiments se sont formés en milieu marin relati-
vement peu oxygéné (anomalie négative en cérium), sous la zone d’action des
tempétes dans 1’offshore supérieur ou un peu plus profond. Ils se seraient for-
més suite a 1’activité de bactéries phototrophiques anoxygéniques ou de ferro-
bactéries oxydantes phototrophiques a partir du fer ferreux dissous dans 1’eau
de mer. La concentration d’oxygene était de I’ordre d’un milliéme de sa valeur
actuelle (Kump 2008).

Que nous apprennent donc les BIF? Une trés abondante littérature «sujette a
discussion» leur est consacrée (KLEIN 2005, PosTH et al. 2011, Evans et al. 2013)
et ne peut étre résumée ici. Le sujet est effectivement difficile d’étude car la
plupart des BIF ont subi un métamorphisme sévere qui a oblitéré leurs caracté-
ristiques originelles et, de plus, ils ne se forment plus aujourd’hui. Ils s’étalent
sur une relative longue période et se sont plus que probablement formés suite a
I’activité de cyanobactéries s’étant développées dans des écosystémes qui précé-
daient le GOE. Ce point li¢ a ’activité de cyanobactéries (KAPPLER et al. 2005)
fait plutdt I’objet d’un consensus que d’une démonstration stricto sensu, les argu-
ments majeurs sur la présence des cyanobactéries étant un fractionnement isoto-
pique du carbone dans des structures filamenteuses et la présence de stéranes, un
biomarqueur caractéristique.

En conséquence, si les cyanobactéries sont a 1’origine de la production d’oxy-
gene avant le GOE (rappelons qu’elles sont présentes depuis plus d’un demi-
milliard d’années a ce moment), quel serait le processus a I’origine d’une forte
augmentation de 1’oxygene durant les 200 a 300 Ma qu’a duré le GOE, marqué
par une trés forte représentation des BIF? Une augmentation de la teneur en oxy-
gene liée a un enfouissement massif de pyrite (équation 1; voir point 5.3 ci-dessus)
peut étre écartée car il n’a jamais été observé dans les séries concernées. Ensuite,
c’est-a-dire juste aprés le GOE, plus aucun BIF ne s’est formé (sauf ponctuelle-
ment dans le néoprotérozoique) car les océans devaient étre fortement ventilés et
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suffisamment oxygénés, de sorte que le fer réduit ne pouvait plus s’accumuler.
Pour atteindre cette situation, la concentration en oxygeéne atmosphérique devrait
étre voisine de 40 a 50 % (HorLrLAND 2009), ce qui est beaucoup trop élevé selon
CANFIELD (2014).

Pour sortir de cette contradiction, il faut se reporter a 1’évolution de la dif-
férence des compositions isotopiques du soufre dans les sulfates et les sulfures
depuis 3,5 Ga (RaisweLL & CANFIELD 2012). Elle se marque, aprés le GOE,
par une trés forte augmentation de cette différence, suite a une augmentation
de la concentration en sulfates dans 1’océan et a une augmentation de 1’oxyda-
tion des minéraux sulfurés sur le continent qui délivrent les sulfates dans le
milieu marin. Cette différence des compositions isotopiques du soufre est lice
a Dactivité des bactéries sulfatoréductrices privilégiant le 32S par rapport au
34S. En définitive, le flux de sulfates est plus intense vers les océans, ce qui a
augmenté 1’activité des bactéries sulfatoréductrices enrichissant I’océan en sul-
fures. D’autres hypothéses plus récentes font appel a des mécanismes impli-
quant davantage le CO, et les carbonates (THIBON et al. 2019). Le fer réduit
est alors parfois utilisé pour la formation de la pyrite et les BIF peuvent se
former (RAISWELL et al. 2011).

6.6. LES OCEANS SULFIDIQUES OU «OCEAN DE CANFIELD»

La conclusion majeure est que le fer réduit dissous n’a pas été oxydé par
I’oxygéne mais par la réaction avec les ions sulfures (CANFIELD 2014) ou avec
d’autres composés (par exemple le CO,; THIBON ef al. 2019). Cela a conduit a
supposer ’existence d’un nouveau type d’océan anoxique (ou trés faiblement
oxygéné) au précambrien, appelé «Océan de Canfield» (CANFIELD 1998, PouL-
TON et al. 2004, LyoNs & REINHARD 2009, Lyons et al. 2014), avec formation
de black shales dans des environnements euxiniques, donc trés riches en sul-
fures (fig. 3). Les eaux profondes sont anoxiques, le fer réduit atteint les parties
superficielles des océans suite a des upwellings et n’est pas oxydé par I’oxy-
gene qui est a des concentrations trés faibles dans 1’«Océan de Canfield». En
effet, ces concentrations faibles sont une conséquence de 1’Evénement Loma-
gundi, les quantités massives de mati¢re organique enfouies lors de cet événe-
ment se sont altérées/érodées quelques dizaines a centaines de millions d’an-
nées plus tard (cf- cycles orogéniques) et ont alors entretenu un puits a oxygene
suivant I’équation 2 (c¢f. point 5.3 ci-dessus). Cette altération massive constitue
un puits a oxygene. L’altération de la pyrite ayant lieu dans les mémes condi-
tions, le fer est également soumis a des flux du continent vers les océans, et
lorsque les flux sont plus importants que la production des sulfures par les
bactéries sulfatoréductrices, 1’«Océan de Canfield» devient ferrugineux et non
plus sulfidique. Si les flux sont encore plus importants, des BIF peuvent se
former.
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Finalement, bien que les BIF «disparaissent» a 1,8 Ga, ce n’est pas 1’oxygeéne
qui a empéché I’accumulation de fer réduit dans les océans, mais la réduction
sulfatobactérienne dans des océans sulfidiques de type Canfield Ocean. Les
océans de ce type, caractérisés par des conditions euxiniques dans les grands
fonds marins, ont ainsi permis I’arrét de dépots ferrugineux dans les sédiments
océaniques.

L’ensemble de ces processus a lieu tout au long du Boring Billion initi¢ vers
2,0 Ga avec I’apparition massive du réservoir sulfaté, li¢ a I’activité des bactéries
sulfatoréductrices a partir de la pyrite des séries géologiques liées a I’Evénement
Lomagundi dés que ces séries furent soumises a 1’altération due a la tectonique.
L’atmosphére au cours de cette période contenait assez d’oxygeéne pour oxyder
les sulfures terrestres mais pas assez pour maintenir un océan oxygéné. L’altéra-
tion des sulfures a ainsi provoqué un enrichissement en sulfates des océans via
les rivieres, les ions sulfates devenant 1’oxydant le plus abondant dans 1’océan
profond. Suite a la réduction sulfatée bactérienne, le milieu devient euxinique.
L’océan devient riche également en Fe?" et H,S, et vers 1,8 Ga la concentration
du fer ferreux augmente suite au dégazage de H,S li¢ a une chémocline de faible
profondeur ou a un enfouissement/pié¢geage de la pyrite.

En fin de compte, le Boring Billion n’est pas aussi «ennuyeux» qu’on pouvait
le penser.

En effet, de nombreux indicateurs ou proxies (minéralogie, isotopes d’éléments
sensibles aux réactions d’oxydoréduction, matiére organique, etc.; PARTIN et al.
2013, AsaEL et al. 2018) ont montré que les océans profonds étaient anoxiques et
riches en fer avant et aprés le GOE. Ils n’étaient donc pas oxygénés comme on le
suggérait antérieurement. Les BIF trés abondants avant le GOE disparaissent avec
le GOE, cette période correspondant avec 1’arrivée de sulfates dans les océans, par
suite de I’altération dans une atmosphere devenue oxygénée (GOE et cyanobacté-
ries) des sulfures présents sur les continents dans les séries marines soumises aux
cycles orogéniques. Cet état océanique avec des teneurs sulfidiques élevées sera la
regle entre 1,85 et 0,8 Ga.

Une fois parcouru I’ensemble des processus biologiques et physicochimiques
ayant affecté la composition chimique des océans et de 1’atmosphere, leur évo-
lution peut se ramener a trois phases, de 1’archéen a aujourd’hui (fig. 3).
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Fig. 3. — Evolution des compositions chimiques et des organismes des océans en trois phases
majeures. A ’archéen, les océans contiennent peu d’oxygéne et sont relativement riches en fer
(colonne de gauche), alors que dans les océans modernes (colonne de droite) I’oxygene est abondant
et le fer en quantité limitée. Entre ces deux phases, un long intervalle d’un peu plus d’un milliard
d’années est caractérisé par des océans avec des concentrations modérées d’oxygéne en surface et
des eaux plus profondes riches en H,S en présence de quantités limitées de fer, de molybdéne et
d’autres ¢léments en traces importants dans les cycles biologiques. La colonne centrale représente
I’«Océan de Canfield» et caractérise le Boring Billion. 1’H,S produit (suite a la présence des sulfates,
cf. texte) réagit avec le fer ferreux pour former la pyrite. Le fer ferreux n’est donc pas consommé
par ’oxygéne durant cet intervalle de temps, mais par I'H,S. L’Evénement Lomagundi-Jatuli a lieu
a environ 2,1 Ga dans le GOE (Great Oxidation Event), marqué par une trés forte production
d’oxygene. Le début du GOE est marqué par 1’oxydation de la pyrite sur les cratons et la disparition
des minéraux détritiques sensibles aux conditions d’oxydoréduction des éléments chalcophiles ou
sidérophiles (uraninite, sidérite, pyrite, molybdénite, etc.). Les deux grands épisodes «Terre Boule
de Neige» a 2,3 Ga («Glaciation Makganyena») et 0,635 («Glaciation Marinoenne»), et d’autres
événements glaciaires moins importants ne sont pas reportés ni discutés dans le texte (modifi¢ d’apres
Kx~oLr 2003).
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7. Conclusion: ’oxygéne a travers les temps géologiques

Le précambrien nous révele que 1’état de notre plancte n’a jamais été figé et
qu’au contraire, a travers 1’ interaction de processus a différentes échelles, cet état
est dynamique et évolutif au gré de I’interaction des processus. Nous nous situons
aujourd’hui a la moitié de I’histoire de notre plancte li¢e a celle du Soleil et de
son systeme. Il est difficile, voire impossible, de prévoir (prédire?) la suite des
événements, car de nombreuses situations ou évolutions sont envisageables, si
I’on se réfere, par exemple, a 1’état des autres planctes du systéme solaire. Néan-
moins, la «satisfaction» est déja au rendez-vous, satisfaction de constater les
immenses progres réalisés en a peine trente ans qui ont effectivement décortiqué
la premicére partie de I’histoire de notre plancte dont le précambrien représente
pres de 90 % de sa durée. Cette connaissance est une grande réussite de la géo-
logie qui a su ajouter a sa démarche plus traditionnelle mais fondamentale (car-
tographie, stratigraphie) un arsenal de nouvelles disciplines appuyées par des
moyens d’analyse sans précédent (géophysique, géochimie, minéralogie, ...),
¢galement en liaison avec la physique (par exemple, 1’astrophysique), la chimie
(par exemple, les isotopes) et la biologie (par exemple, les biomarqueurs), pour
ne citer que les disciplines les plus importantes liées au sujet.

Cette histoire précambrienne de la Terre nous a surtout montré 1’interaction
étroite entre la tectonique des plaques (surtout a travers les gaz volcaniques et
aussi 1’évolution des bassins sédimentaires) et ’activité des bactéries. Méme si
les mécanismes et le moment méme de 1’apparition de la vie ne sont pas encore
connus, I’interaction des bactéries avec les processus physicochimiques affectant
la Terre est maintenant bien établie. L’eau est apparue trés rapidement sur notre
planete, les systémes microbiens également. Les conditions physicochimiques de
I’archéen montrent que les premiers microorganismes se sont développés dans
des milieux anaérobiques avec des teneurs en oxygeéne ne dépassant pas 0,001 %
de la teneur actuelle, jusqu’a environ 2,5-2,4 Ga ou la teneur en oxygene «fait
un saut» atteignant 1 a 10 % de la teneur actuelle, avant de retomber pendant un
court instant (100 a 200 Ma quand méme!) entre 0,001 % et 0,1 % de la teneur
actuelle. Elle repasse ensuite a 1 a 10 % jusqu’a la transition précambrien/cam-
brien il y a 541 Ma ou elle passe au-dessus des 10 % avant d’atteindre trés vite
sa valeur actuelle, avec méme deux périodes aux valeurs plus élevées (carbo-
nifére/permien et eocéne; PREAT 2016) et variant d’environ 70 a 170 % de sa
valeur actuelle au phanérozoique (BERNER 2009). Les teneurs mentionnées
ci-dessus (Kump 2008, CANFIELD 2014) sont celles qui sont les plus probables,
chacune d’entre elles peut étre différente d’un facteur 10 (avec une valeur plus
¢levée ou moins ¢levée) en fonction de conditions plus locales ou régionales. La
teneur en oxygene était initialement surtout pilotée par les processus géologiques
(tectonique des plaques au sens large) qui ont interagi avec les premiers écosys-
témes microbiens en milieu anaérobique. Finalement, les écosystémes micro-
biens (cyanobactéries) se sont développés en produisant de 1’oxygeéne et ont



314 —

modifié progressivement la composition de I’atmosphére de réductrice a oxy-
dante. Les taux d’enfouissement de la pyrite et de la matiére organique, liés a
I’évolution des bassins sédimentaires, ont contrdlé la teneur en oxygene dans
I’atmosphére précambrienne (et aussi phanérozoique). La premicre révolution fut
marquée par le «GOE» vers 2,5 Ga. Avant I’avénement de cet oxygeéne micro-
bien, les océans étaient riches en fer ferreux et I’évolution de leur chimie dépen-
dait des concentrations relatives en fer et en sulfates, donnant lieu aux océans
sulfidiques (euxiniques) et ferriféres. La formation des BIF est liée a 1’évolution
de ces océans. Tout comme pour 1’enfouissement de la pyrite et de la maticre
organique, les concentrations de sulfates dépendaient des processus d’altération
des séries géologiques dus aux orogenes. C’est ce qui permet, par exemple, d’ex-
pliquer la baisse de la teneur en oxygéne aprés I’Evénement Lomagundi.

Bien d’autres événements ont eu lieu durant le précambrien et ne peuvent étre
abordés ici. Citons notamment les glaciations (surtout du néoprotérozoique avec
la «Terre Boule de Neige» (HOFFMAN 1999, HOFEMAN & SCHRAG 2002) et aussi
la formation des plus grands gisements d’or et de manganése (HUTCHINSON 1987,
MAYNARD 2017), et bien entendu le développement des métazoaires au sortir du
précambrien. Toutes ces thématiques sont liées a la composition chimique des
atmospheres et océans précambriens.

Le précambrien, encore «mal connuy» il y a quelques dizaines d’années, est
aujourd’hui digne des nombreuses études détaillées caractérisant le phanérozoique.
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