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1 « PRESENTATION

1.1. PROBLEMATIQUE

Alors que le réchauffement climatique actuel ne semble plus étre contesté (IPCC 4th Assessment Report,
2007 ; IPCC 3rd Assessment Report, 2001), les liens entre les fluctuations climatiques et I'augmentation
de la pression partielle de dioxyde de carbone, considéré comme une des principales causes du
réchauffement, sont loin d’avoir été clairement définis. Une meilleure compréhension de ces liens né-
cessite en effet de mieux contraindre le fonctionnement du cycle du carbone, ce qui passe par I'étude
d’intervalles de temps considérablement plus longs, du millénaire a plusieurs millions d’années.

A plusieurs reprises, des changements importants de I'environnement et du climat ont été enregistrés
au cours de I'histoire de la Terre et sont liés a des fluctuations importantes du cycle du carbone. Cer-
tains cas, trés étudiés, ont pu montrer I'importance de cette relation climat-carbone comme par ex-
emple la limite Paléocéne/Eocéne au Cénozoique (Zachos et al., 2005), la limite Cénomanien/Turonien
(Jenkyns, 2003) ou I'Aptien-Albien au Crétacé (Weissert et al., 1998), le Toarcien basal au Jurassique
(Hesselbo et al., 2007), la limite Permien-Trias (Grice et al., 2005) ou encore le Cryogénien, a la fin du
Protérozoique (Donnadieu et al., 2004). Ces cas de changements majeurs du climat sont souvent as-
sociés a des crises biologiques et sédimentaires.

Dans le milieu marin, ces périodes de crises peuvent parfois étre soulignées par des événements d’anoxie
des eaux de fonds, notamment au cours du Crétacé. Ces événements anoxiques océaniques (OAE) sont
caractérisés par des niveaux noirs, enrichis en matiere organique, souvent argileux, et des fluctuations
importantes du rapport isotopique du carbone. Ils peuvent s’enregistrer suite a un réchauffement, qui
pourra alors stimuler la production primaire océanique (Jenkyns, 2003 ; Erba, 2004) et donc la quantité
de matiére organique se déposant sur le fond. Les OAE peuvent également étre enregistrés en contexte
de forte humidité sur les continents, favorisant une stratification des eaux et par conséquent |I'anoxie
des eaux de fond (Herrle et al., 2003). Ces événements traduisent une préservation importante de la
matiere organique déposée sur le fond, perturbant ainsi le cycle du carbone.

Un événement similaire a été assez récemment mis en évidence au cours du Valanginien (Crétacé bas-
al ; Weissert, 1989 ; Lini et al., 1992). Cet événement, nommé Weissert Event (Erba et al., 2004), a été
interprété comme résultant de phénomeénes climatiques globaux et se caractérise par une excursion
positive du rapport isotopique du carbone (2%o). Cette excursion a été enregistrée dans les sédiments
marins de toutes profondeurs, du Golfe du Mexique (Cotillon & Rio, 1984), du Pacifique (Bartolini,
2003), d’lItalie (Lini et al., 1992) ou encore de Sibérie (Price & Mutterlose, 2004). Elle a été récemment
caractérisée dans les bois d’Ukraine (Grocke et al., 2005), montrant son extension globale et a tous
les environnements. Toutefois, I'origine et le contexte climatique de cet événement sont encore trés
discutés (Erba, 2004 ; Erba et al., 2004 ; Grocke et al., 2005 ; Follmi et al., 2006 ; Duchamp-Alphonse et
al., 2006), montrant ainsi que le Weissert Event n’est pas encore bien compris.

Deux des principaux réservoirs de carbone a la surface de la Terre sont la biomasse et les carbonates.
Au Mésozoique, ces derniers sont particulierement importants en termes de volume comme le mon-
trent les vastes plates-formes carbonatées jusqu’a quatre fois plus développées qu’aujourd’hui (Skel-
ton, 2003). Ces plates-formes enregistrent, au cours du Valanginien, une crise trés importante de la
production carbonatée. Cette crise peut étre soulignée par des changements marqués de la lithologie
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qui passe a des intervalles dans lesquels la fraction silicoclastique devient trés importante comme en
Roumanie (Melinte & Mutterlose, 2001), dans les Balkans (Nikolov et al., 2001) ou en France (Hennig,
2003).

La crise des plates-formes carbonatées valanginiennes est contemporaine de bouleversements impor-
tants des systemes sédimentaires. Lobservation d’importants hiatus en Angleterre, en Mer du Nord,
au Canada ou dans le Golfe du Mexique (Ruffell, 1991 ; Mutterlose & Kessels, 2000 ; Haggart, 1996 ;
Mancini & Puckett, 2002), d’intervalles condensés en Pologne, en Allemagne ou dans le bassin de la
Volga (Krobicki & Wierzbowski, 1996 ; Mutterlose, 1992 ; Grocke et al., 2003) sont des exemples de
perturbation voire d’arrét complet de la sédimentation au cours du Valanginien supérieur. Ces différ-
entes observations ont été interprétées dans un contexte de hausse du niveau marin, ennoyant alors
les plates-formes (Autriche, Follmi et al., 1994 ; Italie, Bosellini & Morsilli, 1997 ; Suisse, Follmi et al.,
2006). D’autres auteurs pensent au contraire que ces nombreuses perturbations du signal sédimen-
taire sont dues a des épisodes de chute du niveau marin conduisant a une progradation importante du
systeme de dép6t (Espagne, Vilas et al., 2003 ; Argentine, Spalletti et al., 2001), voire a une émersion
des plates-formes comme en Bulgarie, en Russie, en Autriche ou encore au Portugal (Minkovska et al.,
2002 ; Sahagian et al., 1996 ; Funk et al., 1993 ; Proenca Cunha & Pena dos Reis, 1995).

Le Valanginien supérieur en particulier, est marqué par un refroidissement des eaux de I'ouest de la Té-
thys (Pucéat et al., 2003 ; McArthur et al., 2007). Il est souligné dans les environnements téthysiens par
des incursions d’'ammonites et de nannoplancton boréaux au début du Valanginien supérieur (Rebou-
let & Atrops, 1995 ; Melinte & Mutterlose, 2001). La présence de glendonites en Sibérie et au Canada,
de diamictites en Australie (Price, 1999 ; Alley & Frakes, 2003), semblent ainsi indiquer le développe-
ment de glaces en haute latitude au cours du Valanginien supérieur (McArthur et al., 2007).

Le Valanginien semble ainsi étre affecté par des changements paléocéanographiques, paléoenviron-
nementaux et eustatiques majeurs. Toutefois, leur enchainement chronologique reste encore a contrain-
dre afin de déterminer l'ordre entre la perturbation du cycle du carbone, attestée par I'augmentation
du 6%3C, la crise des plates-formes carbonatées et le refroidissement, afin de mieux comprendre les
liens entre ces différentes perturbations et la mise en place de la grande crise valanginienne.

1.2 — OBJECTIFS ET DEMARCHE

Lobjectif de ce travail est de mieux contraindre les liens entre les fluctuations de la production carbon-
atée, du cycle du carbone et du climat, au cours du Valanginien. Dans le cadre de cette problématique,
I'objectif de cette étude est d’utiliser les séries du Bassin Vocontien et des plates-formes adjacentes
au Valanginien afin d’en discuter I'évolution dans le temps, et de tenter de comprendre les principaux
facteurs contrélant la sédimentation carbonatée, comme le niveau marin, la morphologie des plates-
formes, la température et les niveaux trophiques. Des coupes réparties dans ces différents domaines
ont été levées afin de caractériser les faciés puis de reconstituer I'évolution des environnements de
dépots et du niveau marin relatif. Dans le bassin, un canevas cyclostratigraphique est construit a partir
de I'étude détaillée des alternances marno-calcaires du Bassin Vocontien (épaisseur, rapport banc sur
interbanc par exemple). Ce découpage cyclostratigraphique est utilisé afin de corréler a haute résolu-
tion les variations du signal sédimentaire a travers les 400 kms de la zone d’étude (Fig. 1.1).

Ces corrélations permettent alors la reconstitution des géométries des corps sédimentaires, utilisées
dans un second temps pour construire un modele des variations du niveau marin relatif, pour la région
du Bassin Vocontien et des plates-formes adjacentes. Ainsi un changement majeur de la morphologie
de la plate-forme au cours du Valanginien est mis en évidence. La précision temporelle fournie par la
cyclostratigraphie, contrainte par la biostratigraphie, permet de corréler I'ensemble des événements
(hiatus, ennoiement, changements environnementaux) observés dans les différents milieux (plates-
formes, marges) et d’en estimer les durées.

Ces interprétations pour la marge nord-ouest téthysienne sont ensuite confrontées avec celles d’autres
régions afin d’en discuter I'extension géographique (phénomenes locaux, régionaux, globaux). Une fois
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déterminées les perturbations qui affectent la sédimentation a I’échelle globale, il est possible de dis-
cuter en retour la maniere dont elles s’enregistrent a I'échelle locale.

L'événement Valanginien est ensuite comparé a l'intervalle Aptien/Albien qui est également marqué
par des changements trés importants de la sédimentation carbonatée et du cycle du carbone (OAE 13,
1b). La marge de la plate-forme arabe enregistre des variations du niveau marin relatif de forte ampli-
tude (plusieurs dizaines de m) et un changement de morphologie durant une grande partie de I'Aptien/
Albien. Ces deux événements crétacés de crise de la production carbonatée sont donc comparés en
termes de durée et d’extension géographique, afin de déterminer les facteurs communs ou spécifiques
permettant d’interpréter les crises de la production carbonatée mésozoique.

1.3 - GEOGRAPHIE, PALEOGEOGRAPHIE

La zone étudiée comprend trois grands domaines : le Bassin Vocontien, la plate-forme Jura/Dauphiné
et la plate-forme provencale. Au Néocomien (Berriasien, Valanginien, Hauterivien), cette vaste région
se situe sur la marge continentale nord de la Néotéthys, ou Téthys ligure (Ziegler, 1988 ; Smith et al.,
1994 ; Blakey, 2005 ; Fig. 1.2). Quatorze coupes réparties dans quatre régions, dans le Sud-est et I'Est
de la France. Quatre coupes ont été levées dans le Jura méridional, en France, six coupes en Chartreuse
occidentale, entre Chambéry et Grenoble, trois coupes dans la Dréme, et une coupe a l'entrée des
gorges du Verdon dans les Alpes de Haute Provence (Fig. 1.1).

Le Bassin Vocontien correspond a un bassin intracratonique qui est bordé par la plate-forme du Jura/
Dauphiné au Nord, la plate-forme ardéchoise a l'ouest, la plate-forme provencgale au sud-ouest (Fig.
1.2). Ces trois plates-formes forment en fait une ceinture peu profonde, caractérisée par une sédimen-
tation essentiellement carbonatée.

Le continent est représenté par des bassins continentaux, parmi lesquels le Bassin de Paris et le Bassin
de Gascogne, et par d’'importants massifs montagneux (Dercourt et al., 1986 ; Ziegler, 1988). Ces mas-
sifs sont le bloc Corse-Sardaigne-Provence et le Massif Central a I'Ouest, les massifs des Ardennes, du
Brabant et de la Bohéme au Nord. Ces massifs représentent alors les sources du matériel silicoclastique
acheminé vers le domaine marin par les fleuves et les vents.

Les différentes études paléogéographiques (dont Ziegler, 1988 ; Dercourt et al., 1986 ; Scotese et al.,
2001 ; Blakey, 2005) s’accordent a placer la plate-forme du Jura a une paléolatitude d’environ 30°N au
Valanginien-Hauterivien. La position paléolatitudinale du Bassin Vocontien et des plates-formes cor-
respond ainsi a I'actuelle position de la Floride et de I'archipel carbonaté des Bahamas. Ces zones sont,
a I’heure actuelle, marquées par un climat chaud, des cyclones trés fréquents en automne et de vastes
zones peu profondes a sédimentation carbonatée.

1.4 - TECTONIQUE

La transition entre le Jurassique et le Crétacé est marquée une phase d’ouverture importante de
I'’Atlantique Nord et d’importantes phases de compression dans l'est de la Téthys, associée a I'orogenese
alpine. Le bombement tectonique en résultant dans I'ouest de la Téthys se traduit en Europe par des
émersions significatives. Les faciés continentaux purbeckiens sont ainsi enregistrés dans le Bassin Pa-
risien, en Charente (Gréselle, 2002 ; Colin et al., 2004), dans le Jura franco-suisse (Pasquier & Strasser,
1997), en Angleterre (Allen & Winbledon, 1991), en Espagne (Anderson, 2004) ou encore en Allemagne
(Elstner & Mutterlose, 1996). La zone étudiée est alors située sur la marge continentale sud de la Laur-
asia, marge alors passive (Dercourt et al., 1986).

Lalignhement Est-Ouest des massifs Ibérique, Central, Ardennes, Brabant, Bohéme, et des chaines
cimmériennes, forme une importante barriére (Fig. 1.2) séparant deux grands domaines paléocé-
anographiques : boréal au Nord, téthysien au Sud. Si a 'occasion de niveaux eustatiques élevés, des
échanges peuvent avoir lieu entre domaines boréal et téthysien au cours du Néocomien (Mutterlose &
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Bornemann, 2002 ; Hoedemacker & Herngreen, 2003), les plates-formes étudiées dans ce travail sont
cependant sous l'influence du climat de la Téthys.

1.5 - TEMPS

1.5.1 — Chronostratigraphie

Le Valanginien est le second étage du Crétacé. Suivant les auteurs, sa position a varié d’'une dizaine de
millions d’années (Ma) ces derniéres décennies. Sa durée estimée était de 7 Ma dans les années 1980
(Kent & Gradstein, 1985 ; Haq et al., 1987), puis de 8 (Odin, 1994) pour chuter a 5 (Gradstein et al., 1994,
1995). Selon une échelle récente (Geological Time Scale 2004; Gradstein et al., 2004) le Valanginien se
situe entre 140.2 et 136.4 Ma (Fig. 1.3), correspondant a une durée de 3.8 Ma (Fig. 1.3). Ce nouveau
raccourcissement s’explique en partie par le rattachement de la sous-zone d’'ammonites a Thurman-
niceras otopeta au Berriasien (zone a Subthurmannia boissieri) par le Kilian Group (sous-commission de
I'lUGS ; Hoedemacker et al., 2003), alors qu’elle définissait jusqu’alors la base du Valanginien.

1.5.2 - Biostratigraphie

La biostratigraphie de I'intégralité du Valanginien repose sur la biozonation des ammonites. Les zones
ont été définies dans les sédiments du Bassin Vocontien et validées par le Kilian Group, groupe de
travail de I'lUGS pour le Crétacé inférieur (Hoedemacker et al., 2003 ; Reboulet et al., 2006). Le Valang-
inien inférieur comporte deux zones, les zones a Tirnovella pertransiens et a Busnardoites campylo-
toxus. Cette derniére est divisée en deux sous-zones, a B. campylotoxus et Karakachiceras biassalense
(Fig. 1.3). Le Valanginien supérieur comporte trois zones chacune découpée en deux sous-zones. La
premiéere est la zone a Saynoceras verrucosum découpée en sous-zones a S. verrucosum et Karakach-
iceras pronecostatum. La seconde zone est la zone a Neocomites peregrinus découpée en sous-zones
a N. peregrinus et a Olcostephanus nicklesi. La derniére zone valanginienne est la zone Criosarasinella
furcillata découpée en sous-zones a C. furcillata et a Teschenites callidiscus (Fig. 1.3).

La corrélation entre lithologie et zones d’ammonites est présentée dans les coupes (Cf. chapitre 3.4)
et a fait I'objet du travail de thése de Stéphane Reboulet (1996). Les marqueurs biostratigraphiques
en domaine plus proximaux sont beaucoup plus rares au Valanginien et tout particulierement pour
le Valanginien supérieur. L'intervalle allant du Berriasien moyen a la fin du Valanginien inférieur a fait
I'objet de nombreux travaux de thése utilisant ou définissant des marqueurs de plate-forme. Ainsi les
travaux de these de Steinhauser (1969), Darsac (1983) et Blanc (1996) représentent les plus impor-
tantes contributions a la zonation par calpionelles et foraminiferes benthiques des formations du Jura.
Dans le présent travail deux espéces de foraminiféres benthiques, Pfenderina neocomiensis et Mont-
salevia (Pseudotextulariella) salevensis, ont été reconnues et utilisées afin de corréler les formations
proximales entre elles, puis aux dépots de bassin. Leur occurrence a été définie par Blanc (1996) puis
confirmée pour la méme zone par Hillgartner (1999).

1.6 — STRATIGRAPHIE SEQUENTIELLE

Les données de stratigraphie séquentielle des grands bassins sédimentaires du Mésozoique ont été
synthétisées par de Graciansky et al. (1998). Elles ont été corrélées par Hardenbol et al. (1998) aux
fluctuations du niveau marin définies par Haq et al. (1987, 1988 ; Fig. 1.3), puis calées sur I'échelle des
temps de Gradstein et al. (1994, 1995). Le Berriasien supérieur / Valanginien inférieur montre deux
chutes de forte amplitude — plus de 50 m. Ces deux bas niveaux marins s’inscrivent dans un contexte du
plus faible niveau marin du Jurassique supérieur a la fin du Crétacé (Haq et al., 1987). Si ce bas niveau
marin de second ordre est a relier avec le tectono-eustatisme lié a la fragmentation de la Pangée, les
chutes du niveau marin du Berriasien supérieur et du Valanginien inférieur (le plus important) restent
inexpliquées. Apres ce bas niveau marin de second ordre au Valanginien, le niveau marin remonterait
graduellement jusqu’au Barrémien.
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Sept séquences de troisieme ordre ont été définies pour le Valanginien du domaine téthysien (de Gra-
ciansky et al., 1998). Le bas niveau marin de second ordre du Valanginien inférieur explique la faible
amplitude des variations du niveau marin correspondant au dépot des trois premieres séquences.
Cette amplitude est plus importante au cours du Valanginien supérieur et s’illustre par des ennoie-
ments importants durant le dépo6t des sédiments formant les quatre dernieres séquences de troisieme
ordre du Valanginien (Hardenbol et al., 1998 ; Fig. 1.3).

1.7 - LITHOLOGIE

La grande variété des facies de plate-forme valanginiennes du Jura ainsi que leur variabilité spatiale et
temporelle expliquent les trés nombreuses nomenclatures. La zone allant du Jura neuchatelois au Nord
a la Chartreuse au Sud a été l'objet de trés nombreuses études depuis Baumberger (1901). Ces études
focalisées sur un ou plusieurs parametres (minéralogie, biostratigraphie, sédimentologie, paléogéogra-
phie...) ont au fil du temps entrainé la définition des trés nombreuses unités lithologiques et de longs
débats quand a leur pertinence. Cette évolution est résumée dans différents travaux de these dont
celles de Darsac (1983) et d’Adatte (1988).

Steinhauser et Lombart (1969) ont défini dans le Jura francais un ensemble de formations recouvrant
I'intervalle allant des facies purbeckiens (Berriasien inférieur) au sommet des « Calcaires Roux » vis-
ibles du nord du Vercors jusqu’a la région de Neuchatel. Ces nouvelles unités lithologiques ont en-
suite été corrélées avec une grande partie de la nomenclature existante dans un but d’harmonisation
(Steinhauser & Charollais, 1971). Les unités qu’ils ont définies, modifiées par Clavel et al. (1986), sont
utilisées dans ce travail et pour I'ensemble des sédiments berriaso-valanginiens du domaine de la vaste
plate-forme dauphinoise. Ces formations sont au nombre de quatre : Pierre-Chatel, Vions, Chambotte
(divisée en Membres de la Chambotte inférieure, du Guiers et de la Chambotte supérieure) et Bour-
get.

Ces séries montrent une lithologie qui, dans I'ensemble, est largement dominée par les carbonates.
Elle est régulierement interrompue par des intervalles qui montrent une lithologie ou les éléments
silicoclastiques (quartz et argiles principalement) sont nombreux et une lithologie moins massive. La
succession des facies au cours du Berriasien et du Valanginien semble ainsi montrer une alternance
entre deux contextes sédimentaires clairement distincts.

La Formation de Pierre-Chatel et les Membres de la Chambotte inférieure et supérieure sont assez
semblables. lls forment des barres massives de calcaires blancs montrant des faciés de lagon périréci-
fal (Steinhauser & Lombart, 1969). lls affleurent souvent en falaises et dans de bonnes conditions. A
I'opposé, la Formation de Vions, le Membre de Guiers, la Formation purbeckienne de Goldberg et la
Formation du Bourget affleurent nettement moins bien et sont souvent recouvertes. Ces formations
sont la plupart du temps représentées par de grandes vires herbeuses ou boisées entre les formations
plus massives qui les encadrent. Elles montrent une plus grande hétérogénéité de facies (Steinhauser
& Lombart, 1969 ; Darsac, 1983 ; Hillgartner, 1999). Les sédiments, plus lités, sont souvent de teinte
plus sombre, brunatre a grisatre et sont plus riches en oxydes et hydroxydes de fer et en matériel sili-
coclastique.

La Formation du Bourget est souvent caractérisée a travers le Jura par son faciés « Calcaires Roux »,
consistant en calcaires lités, tres bioturbés, dominés par les fragments d’échinodermes et montrant de
tres nombreux nodules ou niveaux silicifiés. lls sont tres riches en oxydes et hydroxydes de fer expli-
quant la couleur caractéristique de cette Formation qui, les rares fois ou elle affleure, se reconnait alors
aisément. Le sommet de la Formation peut, suivant les zones, montrer un faciés plus marneux trés
riches en huitres (Calcaires a Alectryona) et, a la place ou au-dessus, un nouvel intervalle de Calcaire
Roux. Bulot (1995) et Hennig (2003) font un inventaire des principaux faciés rencontrés a travers les
différentes zones du Jura francais et suisse.

La limite entre cette formation et les formations sous-jacentes et souvent trés bien marquée passant
des faciés massifs et blanc de la Formation de la Chambotte aux faciés roux de la Formation du Bour-
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get. Toutefois dans la zone allant du Saléve au Jura neuchatelois, les facies des Membres du Guiers et
de la Chambotte supérieure ont souvent une teinte rousse et contiennent une fraction quartzeuse,
expliquant l'attribution de ces sédiments aux Calcaires Roux (Steinhauser & Charollais, 1971). Ainsi
certains auteurs, dont Charollais & Wernli (1995) et Hillgartner (1999), ont attribué ces sédiments aux
Calcaires Roux sensu lato s'opposant a ceux des Calcaires Roux sensu stricto. Suite au travail de corréla-
tion présenté plus loin, une telle distinction n’apparait plus justifiée (Fig. 1.4).

Lensemble des facies de la Formation du Bourget est uniformément recouvert par les Marnes
d’Hauterive classiquement attribuées a la base de I’'Hauterivien.

1.8 - METHODOLOGIE

1.8.1 - Sédimentologie

Ce travail repose tout d’abord sur I'acquisition de données de terrain. Quatorze coupes d’épaisseur tres
variable (3 a 585 m) ont été levées dans les sédiments du Berriasien et du Valanginien. En tout, 2431 m
ont été levés dont 2047 en détail. Cent-sept meétres supplémentaires proviennent des travaux de thése
d’Heiko Hillgartner (1999) et de Susanne Hennig (2003) sur lesquelles ont été ajoutées des observa-
tions de terrain et de microfacies.

Les coupes choisies se répartissent sur un transect proximo-distal allant du nord du Jura francais aux
Baronnies et une coupe a été levée sur la marge externe de la plate-forme provencale. La plupart
d’entre elles ont fait 'objet de travaux antérieurs qui ont par ailleurs montré qu’elles n‘avaient pas été
affectées de maniere importante par la tectonique. Les quatre coupes de la plate-forme du Jura ont été
levées dans la continuité de celles étudiées précédemment par Hillgartner (1999).

Les coupes levées sur la marge de plate-forme dauphinoise, en Chartreuse, sont les plus importantes
en termes d’épaisseur. Tandis qu’une premiere coupe de détail rapporte toutes les structures sédimen-
taires, le litage et la composition du sédiment, un second levé a été effectué a plus grande échelle afin
de représenter au mieux les grands ensembles ainsi que les variations latérales de faciés sur plusieurs
dizaines ou centaines de m.

Prés de 700 échantillons ont été prélevés avec un pas d’échantillonnage le plus constant possible mais
différent suivant les coupes. Quatre-cent quatre-vingt cinq (485) de ces échantillons ont été sciés puis
préparés pour observation au microscope polarisant. Toutes les lames minces ont une épaisseur stan-
dard de I'ordre de 30 um et ont été décrites afin d’en caractériser le microfaciés. Une coupe synthé-
tiqgue du Valanginien du Bassin Vocontien a été levée afin de pouvoir corréler finement les domaines
dauphinois et provencal

1.8.2 - Géochimie

Des analyses de géochimie des isotopes stables ont été menées sur 26 échantillons de la coupe de la
Sure Nord. Ceux-ci ont d’abord été réduits en poudre a la perceuse électrique. Une partie de cette pou-
dre a été pesée puis traitée a I'acide chlorhydrique afin de déterminer la teneur de CaCO, des échan-
tillons. Les compositions isotopiques en carbone et en oxygéne ont été déterminées sur roche totale
pour les 26 échantillons de la coupe de la Sure, par utilisation combinée d’un robot Multiprep et d’un
spectrométre de masse GC Isoprime ®. Pour chaque échantillon, 300 microgrammes de carbonate de
calcium ont réagi avec I'acide phosphorique anhydre sursaturé a 90°C pendant 20 minutes. Les compo-
sitions isotopiques sont données en notation delta (580, 8'3C) et exprimées en pour milles PDB (PD Be-
lemnite) pour le carbone et SMOW (Standard Mean Ocean Water) pour I'oxygene. Toutes les mesures
ont été triplées et ajustées par rapport au standard international NIST NBS19. La reproductibilité est de
0.1 %o (1c) pour les valeurs de 680 et de 0.05%o (1c) pour les valeurs de 6*3C.
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2 « FACIES, ENVIRONNEMENTS DE DEPOT :
OBJETS ET METHODOLOGIE

2.1 - PRINCIPE ET DEFINITIONS

2.1.1 - Facies

La reconstitution d’un paléoenvironnement a grande échelle géographique et son évolution au cours
du temps nécessite la mise en place d’'un modele de dép6t. Celui-ci va représenter le fonctionnement
du systeme sédimentaire pour un intervalle de temps donné en intégrant 'ensemble des données de
faciés (micro- et macrofacies) et de géométries.

Microfacies

Le microfaciés représente I'ensemble des critéres paléontologiques, minéralogiques et pétrographiques
d’un sédiment, critéres déterminés par observations a petite échelle, au microscope optique ou a la
loupe binoculaire (Fliigel, 2004). Ce procédé nécessite la conception de lames minces d’épaisseur stan-
dard de 30 um. L'étude des microfaciés est complémentaire des observations a la loupe faites sur le
terrain. Elle permet de définir la nature de la totalité des éléments organiques et inorganiques ainsi que
leur abondance, texture, et granulométrie.

Facies

Le facieésregroupe I'ensemble des critéres pétrographiques, sédimentologiques et biologiques quelqu’en
soit I’échelle d’observation (du microscope a la falaise ; Walker & James, 1992 ; Reading, 1996). Les
données essentielles en sont la lithologie, les structures et le contenu déterminé sur le terrain puis par
I'analyse des microfacies.

Groupe de faciés

Il représente une association de faciés génétiguement liés les uns aux autres et ayant une signification
environnementale (Collinson, 1969 in Walker & James, 1992). lIs peuvent étre liés a une zone de facies
et/ou a un mécanisme de dépot.

Zone de faciés / environnement de dépét

C’est une aire géographique et/ou géométrique qui se distingue par des critéres lithologiques, sédi-
mentaires et biologiques qui traduisent un environnement de dép6t comme par exemple le bassin, la
plage ou le lagon. Linterprétation des faciés et microfaciés en terme d’environnement de dépot suit les
interprétations de nombreux auteurs dont une grande partie des données est synthétisée par Tucker
& Wright (1990), Walker & James (1992), Reading (1996), Adams & MacKenzie (1998), Leeder (1999),
FlGgel (2004) et Schlager (2005).

2.1.2 — Zonation bathymétrique

En suivant la démarche de Komar (1976), de Walker & James (1992) ou de Reading (1996), une zona-
tion bathymétrique basée sur les processus mécaniques qui affectent les environnements est présen-
tée. Les limites moyennes théoriques d’action des houles de tempéte, de beau temps, et les structures
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sédimentaires ont été utilisées pour définir des zones bathymétriques. Le modeéle présenté ici (Fig. 2.1)
est a peu pres équivalent au modele classique de Walker & James (1992). La principale différence tient
a la définition des milieux d’offshore et de shoreface. La limite entre le shoreface et I'offshore était
définie par ces auteurs par la limite moyenne d’action de la houle de beau temps, avec au-dessous une
sédimentation dominée par la boue.

Ici la limite d’action de la houle de beau temps est utilisée a des fins pratiques mais est plutot consid-
érée comme une large transition entre une zone en permanence soumise a la houle, et une zone n’y
étant soumise que sporadiquement. Dans cette seconde zone, seule la houle dite de tempéte peut
remodeler le sédiment. Cette zone de transition peut étre large suivant la variabilité de 'amplitude de
la houle (Cf. chapitre 2.4).

Etant donnée la grande variabilité des structures sédimentaires de houle observée dans la zone située
entre la plage et la limite d’action des plus fortes tempétes, 'ensemble de cette zone est attribuée au
shoreface. Le shoreface inférieur représente ici la zone dans laquelle seule l'oscillation de tempéte est
enregistrée, tandis qu’elle est enregistrée avec la houle de beau temps dans le shoreface supérieur.
Le domaine d’offshore est ici défini comme la zone la plus au large, dans laquelle aucune structure
générée par des mouvements oscillatoires n‘est formée. Le foreshore représente la zone de plage,
délimitée du shoreface par la breaker zone ou les vagues se brisent. A partir de 13, ces vagues s’érigent
(surf zone) avant de déferler (swash) puis de reculer (back wash). Le sommet de la plage est formé
par la berme de plage atteinte uniquement lors des plus fortes tempétes, qui peuvent alors franchir la
berme et déposer du matériel en arriére : les dépots de wash-over. En arriere, le milieu est protégé de
I'influence de la houle cotiére et peut étre soumis au régime tidal. Cette zone est le backshore. Souvent
étendue et tres plate, on I'appelle estran ou tidal flat.

2.2 — CONSTITUANTS

La détermination de la nature des différents constituants des échantillons permet d’obtenir des in-
formations écologiques (oxygénation, salinité, température, niveaux trophiques...), sédimentologiques
(hydrodynamisme, bathymétrie...) ou chimiques (milieu réducteur ou oxydant par exemple).

La majorité des éléments figurés sont des grains carbonatés, bioclastiques ou non, la fraction restante
étant les grains d’origine détritique comme le quartz ou la glauconite, ou des organismes entiers com-
me les foraminiféeres ou les mollusques céphalopodes par exemple. La phase de liaison peut étre une
matrice boueuse, micritique, ou un ciment diagénétique sparitique.

2.2.1 - Grains non-squelettiques / allochems
Péloides

Le terme péloide désigne des grains carbonatés micritiques arrondis plus ou moins sphériques, dont
la taille varie de la vingtaine de um a plus d’1 mm. Leur origine est polygénétique : plusieurs types de
péloides ont ainsi été observés mais dont la distinction n’a pas été faite lors de I'élaboration du modele
de faciés :

1) Péloides de boue (mud peloids) : totalement micritiques, de forme tres variable et d’aspect
assez nébuleux difficilement distinguables dans la matrice de méme nature chimique. lls ont
pour origine un remaniement de la boue de plate-forme (Fliigel, 2004). lls ont été observés
aussi bien dans le lagon que sur les marges de plates-formes.

2) «péloidesmoulés » (mold peloids) : il s’agit en fait des moules internes de coquilles d’ostracodes,
de foraminiferes benthiques, de gastéropodes et surtout de mollusques lamellibranches.

3) Grains micritisés (bahamite peloids) : arrondis, ces grains sont formés par la micritisation
d’origine bactérienne de grains carbonatés, dont la structure peut encore étre visible (Cf.
chapitre 2.3 ; Fig. 2.2).
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4) Pellétoides (pelletoids) : toujours arrondis et trés fréquents, ils représentent l'ultime étape de
la micritisation microbienne des grains carbonatés (Cf. chapitre 2.3 ; Fig. 2.2) et sont tres dif-
ficiles a distinguer des pellets fécaux. Leur taille atteint 2 mm tandis que les plus petits sont des
lutites (taille inférieure a 63 um) et sont désignés sous le terme de micropéloides.

5) Pelotes fécaux (fecal pellets) : d’aspect et de taille identiques aux pellétoides. Avec ces derniers,
les pellétoides représentent la grande majorité des péloides rencontrés. lls sont omniprésents
dans la quasi-totalité des facies : de la plage au bassin ou ils sont difficilement identifiables de
par leur tres petite taille.

Lensemble des péloides représentent environ 20-25% des grains carbonatés rencontrés dans 'ensemble
des échantillons étudiés. La majorité sont des pellétoides et des pellets, trés arrondis et sphéroidaux
et leur taille est la plus importante dans les milieux proximaux tandis qu’elle décroit plus ou moins
linéairement vers le bassin.

Ooides

Dans I'ensemble peu d’ooides ont été observés, essentiellement sur la plate-forme. Les ooides rencon-
trés sont des grains sphériques formés par un nucléus et un cortex externe (coated grain) a plusieurs
lamines concentriques. Ces lamines sont généralement assez fines (env. 30 um), I'ensemble représen-
tant en moyenne 30% du diameétre total de I'ooide. Ces lamines peuvent parfois étre partiellement mi-
critisées. Le nucléus est le plus souvent constitué d’un grain carbonaté, qu’il soit squelettique ou non. La
totalité des ooides a été identifiée dans des faciés marins (en association avec des faunes marines), leur
origine est donc considérée comme marine. La plupart sont des sables fins a moyens et sont trés abon-
dants dans les grainstones indiquant leur dép6t en milieu de haute énergie. La formation d’un ooide
se fait par précipitation de calcite ou, plus généralement en milieu marin actuel, d’aragonite (Tucker &
Wright, 1990). Cette précipitation se fait soit par des processus purement chimiques (Schlager, 2005)
soit par précipitation bio-induite par l'activité de voiles microbiens (Flugel, 2004).

Les ooides peuvent facilement étre transportés sur des distances assez courtes pour se sédimenter
dans un contexte différent de celui de leur formation. Néanmoins, la structure en lamines concen-
triques rappelle fortement celle des ooides se formant en domaine de haute énergie comme par ex-
emple le Grand Banc des Bahamas (Tucker & Wright, 1990). De plus, les ooides identifiés au cours de ce
travail sont tres souvent dans des bancs calcaires dont les structures sédimentaires indiquent un milieu
de fort hydrodynamisme (plage, barres bioclastiques). Ainsi si les ooides ne sont pas a part entiere
un indicateur paléoenvironnemental, leur association dans les faciés décrits permet de déterminer
gu’elles se forment et se déposent dans un milieu ouvert et agité. De plus, les lamines étant formées
soit d’aragonite, soit de calcite, le milieu doit étre sursaturé en CaCO,, caractéristique assez commune
d’une plate-forme carbonatée.

Oncoides

Autre grand type de grain cortiqué, les oncoides sont des grains de forme variable, mais toujours ar-
rondie. Généralement gros (plus de 500 um), ils possedent un cortex micritique consistant en lamines
recouvrant totalement ou partiellement le nucléus. Comme le rappelle Fliigel (2004), ce terme est
beaucoup plus descriptif que génétique. Certains auteurs établissent une distinction entre les oncoides
au cortex trés épais et les grains encrotés, dont le cortex, de méme nature, est nettement plus fin
(Dupraz, 1999 ; Hillgartner, 1999). Malgré la variabilité de I'’épaisseur du cortex des différents oncoides
observés dans cette étude, cette distinction n’est pas faite ici en raison des mémes caractéristiques
corticales qui suggerent les mémes mécanismes de formation.

Dans la majorité des cas, le cortex de ces oncoides est d’une épaisseur nettement inférieure a celle
du nucléus. Ce-dernier, tout comme pour les ooides, est de nature systématiquement carbonatée :
bioclaste, foraminifere benthique, agrégat, intraclaste, cortoide. Le nucléus est tres souvent fortement
voire totalement micritisé. Néanmoins la teinte plus brunatre de la micrite corticale permet de déter-
miner ces oncoides.
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Lobservation dans le cortex de foraminiferes de type nubécularidés, de voiles microbiens et algaires,
de rares encro(tements par Lithocodium permet d’attester |'origine bio-encro(itante de ces oncoides.
IIs sont de deux types :

- Spongiostromates : les lamines ne sont pas ou peu distinguables. Les lamines sont formées par
piégeage de sédiment et par la calcification ou 'activité microbienne ou algaires.

- Porostromates : les lamines ne sont pas forcément plus visibles mais les restes squelettiques de
foraminiféres ou d’organismes encro(itants comme les cyanobactéries calcifiantes, I'association
Bacinella-Lithocodium, les serpules ou les algues calcaires sont identifiables.

La morphologie des oncoides varie de grains sphériques a des formes arrondies et trés irrégulieres.
IIs correspondent dans I'ensemble aux types Il et Il définis par Dahanayake (1977). Leur contexte de
formation indique un milieu protégé parfois associé a de brefs épisodes plus hydrodynamiques (Dah-
anayake, 1977, 1978). Ces oncoides se sont donc tres probablement formés dans le lagon protégé, de
salinité normale, de faible énergie et dont la faune est généralement trés diversifiée.

Le type d’oncoides identifié se forme classiquement en milieu intertidal et subtidal peu profond (Da-
hanayake, 1983 ; Flligel, 2004). Dans les sédiments valanginiens, les oncoides sont également trés
abondants dans ce type d’environnement. La présence de lamines autour du nucléus suggere que ces
grains ont fréquemment été roulés, afin de permettre a I'activité photosynthétique des organismes
encrodtants sur toute la surface du grain. Les oncoides non sphéroidaux sont assez fréquents ; ceci
indique qu’ils ne se sont pas développés dans un milieu en permanence agité, milieu de type lagon
protégé ou confiné (milieu de faible hydrodynamisme dont la salinité ou 'oxygénation peut étre faible,
et dont la diversité est restreinte).

Intraclastes

Les intraclastes sont des fragments plus ou moins solidifiés d’'un matériel de méme nature que celle du
sédiment dans lequel ils sont identifiés. Ils sont de deux types :

- Entiérement micritiques, ils sont en fait des clastes boueux.

- Bioclastiques, ils sont formés d’un fragment de calcaire bioclastique, du méme type que le
sédiment observé.

Ces intraclastes sont systématiquement roulés indiquant une usure post-démantélement dans un mi-
lieu ouvert de haute énergie. lls sont souvent en partie micritisés a la périphérie, rendant difficile
I'identification des grains les composant. Le terme intraclaste représente un des deux types de litho-
clastes, le second étant les extraclastes représentés uniquement par les grains de quartz.

Agrégats (grain agregates / grapestones)

Comme l'indique le terme anglais de grapestone, ces agrégats sont formés de quelques grains car-
bonatés, squelettiques ou non, liés entre eux. Lensemble est entouré d’un mince cortex micritique.
Lidentification, dans de trés rares cas, de micro-organismes filamenteux (Hillgartner et al., 2001) per-
met de rapprocher les mécanismes de formation de ces agrégats de ceux des oncoides. lls indiquent
une activité microbienne d’encroltement dans un milieu de faible profondeur et d’'un hydrodynamisme
modéré a faible, typiquement de lagon.

Cortoides

Ces grains sont des bioclastes qui ont été micritisés par l'activité. Les cyanobactéries, algues, champi-
gnons endolithiques microperforent les clastes, les perforations étant alors remplies de calcite ou
d’aragonite (Reid & Maclntyre, 2000 ; Fig. 2.2). Un autre mécanisme tout a fait semblable est la bio-
microperforation par des algues filamenteuses endo-épilithiques dont les filaments vont servir de
support a la cristallisation de calcite microcristalline (Fliigel, 2004). Lors de la diagenése précoce, ces
phases sont ensuite remplacées par de la micrite (Cf. chapitre 2.3).
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Les cortoides sont trés souvent recristallisés en sparite en leur centre, ne permettant que tres rarement
de retrouver l'origine des fragments. Seuls des fragments d’échinodermes ou de coquilles ont pu étre
reconnus.

2.2.2 — Grains squelettiques

Les grains squelettiques regroupent 'ensemble des formes biologiques, qu’elles soient complétes ou
bien fragmentées (bioclastes). Une grande diversité de formes a été identifiée dans les différents en-
vironnements de dépot. Seules les zones éloignées de la cote, les talus de Provence et de Chartreuse
ainsi que le Bassin Vocontien, ont livré des individus entiers. Ceux-ci étaient parfois écrasés, mais suf-
fisamment bien conservés pour étre aisément identifiables. Les groupes les mieux représentés sont
les oursins, les brachiopodes, les mollusques lamellibranches (trigonies, exogyres) et céphalopodes
(ammonoides) ainsi que les foraminiféres benthiques abondants en milieu de plate-forme/rampe
proximale, leur abondance chutant rapidement en milieu distal. Le reste de la faune et de la flore est
représenté par les bioclastes.

Foraminiferes benthiques

Tres rares ont été les échantillons a ne pas livrer de foraminiferes benthiques. Alors qu’aucune forme
planctonique n’a été observée dans 'ensemble des sédiments berriaso-valanginiens étudiés, les formes
benthiques sont souvent trés abondantes. Les seules nouvelles données biostratigraphiques apportées
par ce travail sont issues de I'identification de deux formes de foraminiferes benthiques, Montsalevia
(Pseudotextulariella) salevensis et Sabaudia primitive (Cf. chapitre 1.5).

Cette étude n’étant pas focalisée spécifiquement sur les microfaciés de la plate-forme proximale ou
I'abondance des foraminiferes benthiques est la plus élevée, seuls les grands groupes sont présentés.

e Miliolidés (Miliolina)

Ces foraminiféres enroulés a test porcelané, de taille variant de la centaine de micromeétres a un peu
plus d’un millimetre, sont trés abondants dans les milieux de lagon ouvert a protégé et confiné. Les
milioles sont fréquemment les foraminiféres benthiques les mieux représentés dans ces environne-
ments.

e Formes encro(tantes : nubécularidés (Miliolina) et Lithocodium (Lituolida)

Toujours a test porcelané, ces foraminiféres ne se distinguent généralement que par une ou plusieurs
loges au sein d’un encro(tement. Généralement associés aux cyanobactéries calcifiantes, ils con-
tribuent a la formation d’une grande partie des oncoides observées dans les sédiments de la Formation
des Vions. Les grains encro(tés sont aussi bien squelettiques que non-squelettiques. Ces foraminiféres
benthiques encroltants sont ainsi considérés comme des épilithozoaires (Fligel, 2004).

Les nubécularidés sont également tres fréquents dans les boundstones de la Formation de la Cham-
botte en Chartreuse, en association avec le foraminifere encro(tant Lithocodium, I'algue encroltante
Bacinella, les coraux et les éponges calcaires. Lithocodium est un lituolidé (Schmidt & Leinfelder, 1996 ;
Dupraz, 1999) souvent observé en association avec Bacinella et uniquement au sein d’encroitements
de grains, de coquilles ou de fragments récifaux. Il est cependant trés rare dans le milieu du talus. Il est
le plus fréquent dans le milieu de lagon peu profond assez protégé (Dupraz, 1999) et y développerait
une symbiose avec des algues (Schmidt & Leinfelder, 1996).

e Lenticulinidés (Rotaliina)

Formes enroulées au test hyalin, les lenticulines ont été trouvées dans tous les milieux a I'exception
des zones de lagon protégé et confiné. Si ces formes sont toujours présentes, elles ne dominent les
assemblages de foraminiferes que dans les tempestites les plus proximales du Valanginien supérieur
de la marge provengale. Ailleurs elles représentent un bruit de fond dont I'absence se correle trés bien
avec un confinement du milieu.
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e Textularidés (Textulariina)

Les textularidés représentent les taxons les plus fréquents dans la majorité des sédiments du Berriasien
moyen au Valanginien terminal, du lagon au talus/rampe distal. Les textularidés sont des foraminiféres
agglutinants des particules liées par de la matiere organique et du ciment de différente composition
(Fltigel, 2004). La majorité des textularidés observés fabriquent leur test avec de la micrite. Les formes
les plus grandes incluent également des cristaux de quartz ou d’autres grains carbonatés. Il est ainsi
possible d’observer plusieurs textularidés au sein d’un autre textularidé, plus grand. Les formes peu-
vent étre planispiralées ou droites, mono- ou bi-sériées.

Ces formes n’ayant été que rarement déterminées au niveau générique, et étant donnée leur ubig-
uité, elles n‘apportent pas ici d’'information écologique. La distinction entre les formes mono- et bi-
sériées, les planispiralées, les agglutinants de grande taille, n’a pas permis de déterminer des variations
d’abondance en fonction du temps ou du faciés. Toutefois, les formes de foraminiferes benthiques les
plus grandes (> 500 um ; milioles, agglutinants a gros grains ou micritiques, orbitolines) sont trés abon-
dantes dans les milieux peu profonds, leur abondance chutant trés rapidement vers le large.

e Orbitolines (Textulariina, Orbitolinacea)

Ces foraminiféeres sont intégrés aux formes agglutinantes micritiques de grande taille (supérieure a
500 um). Généralement tres abondantes des le Barrémien (Fliigel, 2004), elles sont parfois trés nom-
breuses dans les sédiments berriaso-valanginiens et particulierement dans les sédiments de la Forma-
tion de Vions. Cet intervalle de temps montrant une hausse des niveaux trophiques sur la plate-forme
(Hillgartner, 1999), le développement des orbitolines aurait pu en étre favorisé (Vilas et al., 1995 ; Pittet
et al., 2002).

Certains auteurs (Immenhauser et al., 1999 ; Simmons et al., 2000) ont associé la morphologie des
orbitolines a des bathymétries spécifiques de 10 a 50 m. Les formes plut6t discoidales sont attribuées
au domaine le plus profond tandis que les formes plutot coniques sont associées au domaine de faible
profondeur (Banner & Simmons, 1994). Ici, toutes les formes identifiées sont plutdt coniques, en ac-
cord avec cette hypotheése.

Les orbitolines sont encore assez abondantes a la marge de la plate-forme, mais y sont systématique-
ment abimées ou cassées, traduisant ainsi un transport.

e Mohlerina (Conicospirillina) basiliensis (Fusulina)

Cette forme discoidale a test hyalin fibroradié est de taille importante (> 1 mm). Ce foraminifére, tres
peu abondant dans les coupes étudiées, n’est toutefois présent que dans les intervalles ol les oncoides
ou les encro(itements a Bacinella sont abondants. Ce foraminifére aurait donc la méme signification
environnementale que les oncoides ou encroltements a Bacinella, sur une plate-forme dans la zone
distale de faible énergie (Védrine & Spezzaferri, 2007). Cette position confirmerait ainsi le modele de
distribution de Fllgel (2004) et est tout a fait compatible avec 'observation de formes trés bien con-
servées semblant ainsi ne pas avoir subi de transport significatif.

Céphalopodes

Les céphalopodes ne sont présents que dans le bassin et la coupe distale de Carajuan (marge externe
de la plate-forme provencale). Il s’agit essentiellement d’ammonites, dammonoides orthocones et de
rostres de bélemnites qui indiquent un milieu pélagique. Les ammonoides ont fait I'objet de nom-
breuses études, essentiellement biostratigraphiques (ex : Busnardo et al., 1979 ; Bulot, 1995 ; Rebou-
let, 1996) .

Echinodermes
Les échinodermes se présentent sous trois formes :

1/ Les oursins peuvent étre isolés, comme dans les sédiments du Valanginien inférieur de Carajuan, ou
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au contraire, dans le Valanginien inférieur a supérieur de la méme coupe, former des prairies a oursins
dominées par les Toxaster et Sidaris (Cotillon, 1971).

2/ Les entroques. Il s’agit d’articles de tiges de crinoides de taille généralement comprise entre 0.5 et
2 mm et qui se distinguent par leurs monocristaux de calcite (Foucault & Raoult, 2005). Les crinoides
sont des formes essentiellement benthiques, sessiles ou vagiles. Quelques formes peuvent étre pé-
lagiques (Haude et al., 1994).

3/ Les clastes d’échinodermes. S’il est parfois possible de reconnaitre en lames minces des sections de
crinoides, il n’est souvent pas possible de distinguer les crinoides des échinides. Les clastes correspon-
dent a des spicules et plaques d’oursins pour les échinides, a des entroques pour les crinoides.

Brachiopodes

Les brachiopodes, tout comme les oursins, sont généralement complets et assez bien conservés dans
les coupes distales, dans 'offshore ou le shoreface inférieur, associés aux oursins entiers. lls peuvent
également étre isolés ou tres abondants. Les formes entiéres sont des térébratules et des rhyncho-
nelles. Dans les domaines plus proximauy, ils se présentent sous la forme de bioclastes.

Bryozoaires

Les bryozoaires sont présents dans la totalité des coupes étudiées. La trés faible granulométrie des
sédiments de la marge dauphinoise biaise probablement I'abondance estimée des bryozoaires. Ces
organismes sont des hétérozoaires coloniaux, souvent constructeurs, suspensivores qui vivent pré-
férentiellement dans des milieux ouverts et bien agités. Ils sont tres fréquents dans les facies de mers
tempérées (Schlager, 2005). Quelques cas de constructions avec des serpules ont pu étre observés (Fig.
2.3).

Serpules

Les serpules sont des annélides marins suspensivores, dont le seul témoignage fossilisé est un tube
calcaire composé de nombreuses couches trés fines. L'évolution de leur abondance est tout a fait sem-
blable a celle des bryozoaires. Les serpules peuvent étre localement tres abondantes en toit de banc et
ont été trouvées préférentiellement dans des milieux de haute énergie.

Bivalves

Les coquilles de mollusques lamellibranches, ou bivalves, sont avec les fragments d’échinodermes les
bioclastes les plus abondants. lls se présentent systématiquement sous forme de fragments de la taille
des sables, et sont souvent micritisés et observables sous la forme de cortoides. Les coquilles originel-
lement aragonitiques sont toutes recristallisées en calcite. Néanmoins de nombreux fragments coquil-
liers n‘ont pas conservé leur structure interne. De plus, ces clastes sont préférentiellement la cible des
épigeneses de calcédoine, trés fréquentes dans les Calcaires Roux. Les principales formes identifiées
sont des huitres, dont Alectryona (=Arctostrea) rectangularis et Exogyra sp., ainsi que des trigonies,
dont Trigonia caudata (Cotillon, 1971). Des rudistes ont pu étre localement observés en grande abon-
dance.

Eponges

Les éponges se présentent sous deux formes tout a fait différentes : les rhaxelles et les éponges cal-
caires. Les rhaxelles sont des spicules d’'une éponge siliceuse, Rhaxella (Pittet & Strasser, 1998 ; Dupraz,
1999) qui vit en milieu de basse énergie, préférentiellement sur la rampe ou le talus (Pittet & Strasser,
1998). Elles sont tres souvent recristallisées en calcite. Les éponges calcaires se présentent surtout sous
forme de clastes et sont associées aux coraux et organismes encro(tants dans les constructions réci-
fales Il s’agit d’éponges calcaires chaetetides (Flligel, 2004) se présentant sous la forme d’un agence-
ment de tubes de taille identique individualisés par le squelette.
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Gastéropodes

Les mollusques gastéropodes sont le groupe le moins représenté au sein de la faune coquilliere.
D’écologie tres variable allant du continent aux eaux marines a salinité normale, ils peuvent étre plus
abondants dans le milieu de lagon restreint, comme observé pour le Kimméridgien (Colombié, 2002).
Toutefois, la faible augmentation de leur abondance, leur présence constante quoique faible dans tous
les environnements de plate-forme ne permet pas de les utiliser comme marqueurs paléoenviron-
nementaux, méme en association avec d’autres formes.

Coraux

Les coraux sont des cnidaires exclusivement marins (Fltgel, 2004) qui peuvent étre coloniaux construc-
teurs ou solitaires. Les coraux observés sont de scléractiniens coloniaux se présentant essentiellement
sous la forme de clastes. Aucune forme solitaire n’a été observée. Quelques constructions ont pu étre
observées principalement en association avec les éponges et les nubéculaires. Sur la plate-forme proxi-
male, les fragments coralliens sont fréquents, indiquant la proximité de récifs en patches, mais aucune
construction n’a pu étre observée.

La majorité des coraux, dont les formes observées, vivent en symbiose avec des zooxanthelles qui sont
des endosymbiontes photosynthétiques (Fltigel, 2004). Les coraux sont donc restreints a une faible ba-
thymétrie. Les récifs coralliens sont répandus dans les mers tropicales et subtropicales peu profondes
(Schlager, 2005).

Algues vertes dasycladacées

Les algues vertes se présentent uniquement sous forme clastique. Présentes presqu’uniquement sur la
plate-forme, elles n‘ont pas fait I'objet d’une étude approfondie. Elles sont essentiellement associées a
des faciés de lagon ouvert mais n’y sont jamais abondantes. Elles sont souvent le plus abondantes dans
les mers chaudes, peu profondes, en conditions de salinité normale (Fllgel, 2004).

Ostracodes

Se présentant en lames minces sous la forme de fines coquilles lisses, il n’est pas possible de les déter-
miner. Les ostracodes sont tres rares sur la marge berriasienne et dans I'ensemble, assez peu abondants
sur la plate-forme. lls peuvent cependant étre localement tres abondants dans les milieux confinés. A
I'opposé, les ostracodes sont tres abondants en milieu calme et profond.

Cyanobactéries calcifiantes (Cayeuxia et Bacinella)

Deux types de cyanobactéries calcifiantes ont été reconnus. Cayeuxia et Bacinella dont les affinités
systématiques ont été longtemps discutées (Leinfelder et al., 1993 ; Schmidt & Leinfelder, 1996 ; Du-
praz, 1999) et sont encore 'objet de débat, notamment pour Bacinella (Fliigel, 2004). La plus rare des
deux, Cayeuxia se présente sous la forme de clastes trés abimés et tres souvent difficilement identi-
fiables. Bacinella, tres fréquente sur les plates-formes carbonatées du Jurassique supérieur (Dupraz,
1999 ; Colombié, 2002 ; Védrine & Spezzaferri, 2007) et du Crétacé inférieur (Blanc, 1996 ; Hillgartner,
1999 ; Immenhauser et al., 2001 ; Immenhauser et al., 2005) se présente systématiquement sous la
forme d’encroGtements. Ceux-ci peuvent étre in situ, dans les constructions récifales, ou la plupart du
temps, sous forme de clastes qui parfois peuvent avoir été repris ultérieurement en encrotements. La
classique association avec Lithocodium est trés fréquente sur la plate-forme, beaucoup plus rare sur la
marge. Ces formes, systématiquement marines, sont vues comme opportunistes a croissance rapide
(Dupraz, 1999).

Formes trés rares : Solénopores et Koskinobullina socialis

Solenopora est une algue rouge qui a été identifiée a seulement deux reprises sur la marge, sous forme
de claste.

Koskinobullina socialis est un microproblematica, d’affinité systématique non déterminée, qui se re-
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trouve le plus fréquemment sur la rampe ou dans les cavités des récifs coralliens (Fligel, 2004). Cette
forme a été observée au sommet de la Formation de la Chambotte, sur la marge de la Chartreuse. Elle
y encro(te un corail, confirmant ainsi le milieu de vie récifal de cette forme.

2.2.3 — Eléments non carbonatés

Les carbonates représentent en moyenne 90% des échantillons observés (grains et liant). La fraction
restante est formée de différents minéraux, dont les occurrences peuvent étre des indicateurs paléoen-
vironnementaux.

Silicoclastiques

Résidus de l'altération des silicates continentaux, les éléments silicoclastiques sont érodés et transpor-
tés par le vent et I'eau du ruissellement des systemes fluviatiles. Durant le Néocomien, deux grands
massifs paléozoiques bordent la vaste zone du Jura, de I'Ardéche, de la Provence et de ce qui représente
aujourd’hui la Fosse Vocontienne : le massif calédonien Brabant-Ardennes-Bohéme du Nord au Nord-
est et le Massif Central, hercynien, a I'Ouest (Fig. 1.2).

Deux grands types de particules silicatées ont été identifiés, les argiles et le quartz. Les argiles sont mé-
langées aux carbonates dans les marnes. Elles sont rares dans le domaine proximal. Elles n’affleurent
gu’a certains niveaux, en contexte émersif ou trés restreint et semblent étre dépourvues de faune
ou de flore. Les marnes forment de fins niveaux dans les clinoformes sur le talus, niveaux dont la
fréquence et I'épaisseur augmentent jusqu’au domaine du Bassin Vocontien. L'abondance des argiles
augmente assez linéairement au cours du Valanginien, variation qui sera discutée plus loin.

Le quartz est trés fréquent (jusqu’a 50% du sédiment), systématiquement sous la forme de grains détri-
tiques. Les grains sont anguleux légérement émoussés et leur taille varie avec la distance au continent
: pouvant atteindre le demi-millimetre dans les coupes tres proximales de la Formation du Bourget, ils
ne dépassent pas 60 um sur la marge externe. Quelques exemples de recroissance de quartz dans la
porosité ont pu étre observés dans la Formation du Bourget au Saléve. La présence de quartz détritique
dans le milieu distal indique des apports depuis le continent et leur transfert, par les courants marins
et la gravité.

Silice authigénétique

La silice se présente également sous forme de calcédoine authigénique. Des néoformations de silice
cristallisée peuvent avoir lieu, préférentiellement dans des fragments coquilliers de brachiopodes et
surtout de lamellibranches. Ces néoformations détruisent complétement la structure interne. La cal-
cédoine, qui est une variété microcristalline du quartz, se développe essentiellement sous la forme
de sphérolites, petites masses sphéroidales radiées (Fig. 1.4). Rares dans les sédiments pré-Calcaires
Roux, les sphérolites sont trés fréquentes dans I'ensemble des sédiments appartenant ou contempo-
rains de la Formation du Bourget.

Pyrite

La pyrite, ou sulfure de fer (FeS,), est assez rare dans les sédiments déposés avant les Calcaires Roux.
Elle est tres abondante dans l'intervalle trés riche en quartz de la transition entre les Formations de
Vions et de la Chambotte. Elle est également trés abondante au sommet du Membre de la Chambotte
supérieure. La pyrite est omniprésente dans les sédiments de la Formation du Bourget et leur équiva-
lent distal provencal. La pyrite se présente sous forme de cristaux automorphes cubiques trés sombres.
Ces cristaux sont fréquemment associés en framboides (groupes de cristaux pyriteux de petite taille),
notamment en milieu distal.

Dans les roches sédimentaires, la pyrite est formée en milieu réducteur par combinaison de fer réduit
et de sulfure d’hydrogene (H.S), généralement sous I'interface eau-sédiments (e.g. Wilkin et al., 1997).
La formation de ces deux composés est bio-induite (Fliigel, 2004), car elle nécessite I'action préalable
de bactéries sulfato-réductrices (milieu réducteur). Le fer réduit provient de la transformation du fer
détritique par des bactéries sulfato-réductrices (1). Le fer détritique est généralement déposé sous
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forme d’oxydes de fer. Le sulfure d’hydrogéne est issu de la dégradation de la matiére organique par
des bactéries sulfato-réductrices (2).

Le flux de matiere organique est un facteur essentiel car sans elle, les bactéries sulfato-réductrices ne
peuvent se développer et libérer du sulfure d’hydrogéne (Berner & Berner, 1996). Une plus grande
abondance de pyrite traduira ainsi soit une augmentation du flux de matiére organique (plus grande
productivité), soit une chute de I'oxygénation des eaux de fond, soit la variation combinée de ces deux
facteurs. En effet, si le fond devient anoxique ou disoxique, la limite du milieu réducteur au sein du
sédiment va remonter vers 'interface eau-sédiment et une plus grande quantité de matiére organique
sera préservée. La présence de pyrite indique donc la présence de matiére organique et de fer détri-
tique dans un milieu réducteur. Lensemble de ces facteurs sera discuté plus loin.

Réactions chimiques mises en jeu (d’apres Berner & Berner, 1996) ayant lieu en milieu anoxique:
(1) Réduction des oxydes/hydroxydes CH,O +4 Fe(OH), + 7 CO,~> 4 Fe** + 8 HCO* + 3 H,O
(2) Sulfato-réduction (milieu anoxique) 2 CH,0 + SO,* - H_S + 2 HCO*

Glauconite

La glauconite est un silicate de potassium, de fer et d’aluminium (Flligel, 2004) qui ne se forme qu’en
milieu marin franc. Elle a été observée sous deux formes : détritique et authigénétique. La glauconite
détritique se présente sous la forme de particules tres arrondies, d’un vert assez vif, de taille inférieure
a 200 um et a structure microcristalline. Ces clastes, arrondis par le transport et le dép6t en conditions
de haute énergie, sont tres rares et n‘ont été observés que dans les derniers métres de la Formation
du Bourget.

Les authigeneses de glauconite, ou glauconitisations de grains, sont en revanche plus fréquentes. Il
s’agit de croissances post-dép6t de cristaux de glauconite dans les porosités du sédiment. Parfois en
position intergranulaire, la majorité de ces minéraux authigénétiques a été observée dans des frag-
ments de bryozoaires, de bivalves et surtout d’échinodermes (Fig. 2.5). Ce phénoméne se retrouve
dans I'ensemble des sédiments de la Formation du Bourget, de la plate-forme dauphinoise a la marge
externe, sa fréquence augmentant vers le sommet, ou elle est omniprésente.

2.3 — DIAGENESE

La diagenése n’a pas fait I'objet d’'une étude approfondie dans ce travail. Lors de I'étude des micro-
facies, les différentes phases de cimentation ont été déterminées, permettant notamment de mettre
en évidence, en de rares occasions, des ciments vadoses. Les ciments d’enfouissement, équigranulai-
res, ne sont pas présentés. Les authigeneses ont été discutées précédemment lors de la présentation
des différents minéraux non-carbonatés rencontrés.

Ciment phréatique marin

Tres fréquents dans I'ensemble des sédiments étudiés, les ciments phréatiques marins sont des ci-
ments isopaques, formés de petits cristaux allongés perpendiculairement a la surface du grain et de
taille différente. lls se forment en milieu saturé, sous l'interface eau marine-sédiment (Fligel, 2004).

Ciment vadose

Ces ciments se forment dans un milieu non saturé, I'eau pouvant aussi bien étre météorique que ma-
rine. lls indiquent donc la présence d’air et un sédiment qui n’est plus constamment sous |'eau, indi-
guant l'installation probable d’un milieu intertidal ou supratidal. Ces milieux étant associés a I'existence
d’une marge, I'observation de ciments vadoses en milieu proximal est donc plus fréquente qu’en milieu
distal. Dans la partie la plus proximale de I'intervalle étudié ici, Hillgartner (1999) a observé plusieurs
intervalles a ciments vadoses dans le Membre de la Chambotte inférieure au Saléve.
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Un niveau a cimentation vadose a pu étre observé dans trois coupes du Massif de la Chartreuse. Dans
les trois cas, des ponts micritiques reliant les grains ont été observés. Ils sont incurvés par 'effet mé-
nisque et confirment ainsi la nature non-saturée du milieu. L'observation a la coupe de Velouze de
ciments gravitaires (stalactitiques) associés aux ciments en ménisque et a une phase de karstification
indique une origine météorique de ces ciments (Fig. 2.6).

Seuls des ciments d’enfouissement ont été observés dans les sédiments étudiés de la Formation du Bour-
get. La tres faible taille des grains, les recristallisations sparitiques lors de la diagenése d’enfouissement
peuvent expliquer qu’ils n‘aient pu étre observés ou conservés lors d’intervalles émersifs.

Dolomie

Si aucun calcaire dolomitique n’a été observé, des cristaux de dolomie parfois abondants ont pu étre
observés dans certains niveaux. Ces cristaux sont des rhomboédres caractéristiques qui ne dépassent
pas la taille de 150 um. La dolomie est abondante autour de surfaces remarquables, dont le caractére
émersif est avéré ou seulement supposé. Elle est ainsi présente autour de la limite entre les Formations
de Vions et de la Chambotte, ainsi qu‘a la limite entre les Formations de la Chambotte et du Bourget,
son abondance décroissant ensuite sur plusieurs m. Cette tendance s’observe également au sein de la
Formation du Bourget autour des surfaces émersives. La cristallisation de dolomite peut se faire sous
diverses influences : météorique, marine, mixte ou encore lors de I'enfouissement.

Compaction

Les coupes de la marge de la plate-forme dauphinoise montrent fréquemment des indices de compac-
tion, tels que des joints de dissolution stylolithiques enrichis en quartz détritiques et surtout en oxy-hy-
droxydes de fer. Ces joints sont généralement paralléles a la stratification, favorisant ainsi I’"hypothése
d’une compaction lors de I'enfouissement. Parfois des grains écrasés ou interpénétrés sont observ-
ables.

Micritisation

La micritisation est un processus a deux étapes, la premiére résultant de I'activité biologique, la sec-
onde étant diagénétique. La premiére étape consiste en une recristallisation d’aragonite ou de calcite
par des algues, des cyanobactéries ou des champignons, en surface des grains carbonatés ou bien dans
les cavités creusées par ces organismes (Reid & Maclntyre, 2000). Lors de la seconde phase qui intervi-
ent lors de la diagenése précoce, I'aragonite et/ou la calcite est dissoute pour étre remplacée par de
la micrite (Bathurst, 1975). Ce processus est a l'origine des cortoides, des péloides bahamites et des
pellétoides (Fig. 2.2).

2.4 - STRUCTURES SEDIMENTAIRES BIOGENIQUES

Ces structures sont formées pendant ou aprés le dépdt et résultent de processus biogéniques liés es-
sentiellement a I'habitat et a la nutrition des organismes.

Constructions

Aucun édifice récifal n’a clairement pu étre observé. Des boundstones montrant des assemblages non
clastiques de coraux, d’éponges calcaires et de formes encroltantes, comme les nubéculaires (foramin-
iferes) ou Bacinella (cyanobactérie calcifiante) illustrent néanmoins la nature construite de ces dépots.
Des assemblages de bryozoaires encro(ités par des serpules ont pu étre observés dans le Valanginien
supérieur des marges des plates-formes dauphinoise et provencale.

Bioturbation

La bioturbation est tres fréquente dans I'ensemble des sédiments de plate-forme et de marge, mais
ne montre cependant pas une grande variété. Elle se résume a quatre grands types de terriers dont
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I'occurrence, individuellement considérée, n’est ni un indicateur environnemental, ni un estimateur
bathymétrique (Ekdale, 1988).

Les Thalassinoides sont les formes les plus fréquentes, notamment sur la marge. |l s’agit de terriers
d’un diameétre pluri-centimétrique. lls forment un vaste réseau de galeries verticales et horizontales
qui peuvent affecter la quasi-totalité du volume de certains bancs. Ces terriers sont principalement
formés par les crustacés et les décapodes (Bromley, 1996). Les Skolithos et Planolites sont des terri-
ers, assez longs (plusieurs dm) respectivement verticaux et horizontaux, attribués a des organismes
suspensivores (Tucker & Wright, 1990). Ils ont été observés essentiellement dans les Calcaires Roux.
Ces terriers font partie de I'ichnofacies Skolithos et indiqueraient un substrat semi-induré, en domaine
subtidal (Walker & James, 1992).

Rhizoturbation

La rhizoturbation est I'ensemble des traces laissées par des racines dans le sédiment en partie induré.
Laspect du sédiment est assez grumeleux et peut rappeler des niveaux a Thalassinoides. La rhizoturba-
tion n’a été observée qu’au niveau de la limite entre les Formations de Vions et de la Chambotte.

2.5 - STRUCTURES SEDIMENTAIRES HYDRAULIQUES ET GRAVITAIRES

Les structures sédimentaires les plus fréquemment rencontrées résultent de mécanismes hydrauliques
(essentiellement liés aux différents types de courants) et gravitaires (liés a la pente). Ces structures
ont donc fait I'objet d’une étude de détail afin de comprendre les conditions d’hydrodynamisme ayant
contrélé leur formation. Ainsi chaque structure sédimentaire caractérisera un milieu ou un processus
de dépot.

2.5.1 = Slumps

Un slump est défini par le mouvement d’'une masse sédimentaire le long de la pente entrainant une
déformation interne significative (Tucker & Wright, 1990). Les slumps observés dans le Valanginien du
Bassin Vocontien ont tendance a déformer I'ensemble des bancs, permettant ainsi de les suivre sans
trop de difficultés (Fig. 2.7). Leur épaisseur varie d’environ 3 a 15 m dans le Valanginien inférieur a Ver-
gol. Affectant des alternances marno-calcaires, ils déforment des intervalles dont les bancs sont plus
ou moins carbonatés. Ainsi le slump affectant les sédiments situés sous la limite Valanginien inférieur/
supérieur ne permet pas de suivre les bancs, ceux-ci étant a peine plus durs que les marnes.

Ces mouvements gravitaires peuvent avoir plusieurs origines. Lors de la progradation d’un systéme
delta / prodelta, la zone de dépdt sédimentaire avance vers le bassin et augmente alors la pression sur
les sédiments situés en haut de la pente. Cette pression peut entrainer une déstabilisation brutale des
sédiments, qui vont alors glisser et déformer les dépots de pied de la pente ou ils vont saccumuler. De
la méme maniére, une variation rapide du niveau marin va faire varier la pression hydrostatique de la
colonne d’eau, celle-ci variant parallélement a I'épaisseur de la couche d’eau. Ainsi lors de baisses ou de
montées du niveau marin, les sédiments en haut de la pente peuvent étre déstabilisés et glisser vers la
pente (Schlager, 2005), comme cela a été observé aux Bahamas (Haak & Schlager, 1987 ; Andresen et
al., 2003 ; Reijmer et al., 2005). Enfin les séismes peuvent étre un important mécanisme de remobilisa-
tion de sédiment le long de la pente (Reading, 1996).

2.5.2 - Turbidites et tempestites d’offshore

Les turbidites sont des dépots d’origine gravitaire observés le plus souvent en profondeur, des bassins
épicontinentaux aux plaines abyssales (Walker & James, 1992). Treés peu ont ici été observées. Elles se
présentent sous la forme de lits de quelques centimetres dont la granulométrie atteint celle des sables
moyens a la base, avant de diminuer pour revenir a la boue.

Un courant de turbidité est généré par une perturbation hydrodynamique entrainant la mise en suspen-
sion d’une masse importante de particules (Reading, 1996). Ses causes sont généralement identiques
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a celles entrainant la formation des slumps. La tres faible épaisseur des turbidites observées dans le
Valanginien du Bassin Vocontien indique néanmoins des remobilisations de plus faible amplitude que
celles ayant engendré les slumps.

Etant donné la faible distance entre le bassin et les plates-formes adjacentes, il est possible d’envisager
la mise en place de courants de turbidité associés a des tempétes, lorsque les courants de retour (storm
surge current) entrainent les sédiments vers le bassin dans une direction perpendiculaire a la coéte
(Walker & James, 1992). Si certaines turbidites peuvent étre générées par des tempétes (Guillocheau,
1990), elles sont donc aussi des tempestites. Il n’a pas été possible dans cette étude de proposer une
origine préférentielle des dépots gravitaires ne présentant pas d’orientation de grains.

2.5.3 — Enregistrement des événements de tempéte
2.5.3.a — Définition d’une HCS

Les HCS (« Hummocky Cross Stratifications », Harms et al., 1975) sont des stratifications entrecroisées
en mamelons a base érosive, a accrétion verticale ou latérale. Leur longueur d’'onde varie généralement
du décimétre a plusieurs m (Walker & James, 1992). Leur hauteur est variable, pouvant atteindre 50
cm (Walker & James, 1992) alors que les HCS observées au cours de ce travail sont d’une taille allant de
quelques centimétres a environ 25 cm. La granulométrie observée des sédiments affectés est générale-
ment d’une taille allant des silts aux sables fins, en accord avec les observations des sédiments actuels
(Harms et al., 1975) ; seuls les dépdts les plus proximaux montrent une granulométrie plus grossiere.

Cette structure a pour principale caractéristique géométrique de se développer dans les trois dimen-
sions de I'espace sans orientation préférentielle. Les HCS ne se forment donc pas sous I'influence d’un
courant unidirectionnel. Certains auteurs considérent qu’un courant venant du large et une dérive lit-
torale combinés peuvent générer des mamelons (Southard et al., 1990 ; Duke et al., 1991). Toutefois, la
genese de ces structures semble étre plutét due a un oscillation verticale, générée par la houle (Dumas
et al., 2005 ; Yang et al., 2006) qui favorisera la formation de structures symétriques

2.5.3.b — Caractérisation de la houle

La houle est un mouvement oscillatoire des masses d’eau qui se manifeste par les vagues. Johnson et
al. (1996) distingue les vagues de beau temps et celle de tempétes auxquelles la formation des HCS a
souvent été attribuée (Walker & James, 1992). lamplitude de la houle est tres variable et est notam-
ment amplifiée par les vents, tempétes et cyclones (Thiry-Bastien, 2002 ; Petitpierre, 2006).

Actuellement, les tempétes sont plus fréquentes |’hiver en haute et moyenne latitude alors que les
cyclones tropicaux, beaucoup plus violents, le sont a la fin de I'été, en basse latitude (Marsaglia &
Klein, 1983). L'influence de la houle diminuant avec une profondeur croissante et une intensité des
vents décroissante, I'enregistrement des structures de houle est continu et trés progressif sur un profil
cOte-bassin. Les événements de plus forte énergie, comme les tempétes de plus forte intensité, sont
les seuls a étre enregistrés en milieu distal.

La propagation de la houle dans la colonne d’eau faiblit rapidement avec la profondeur. Elle dépend
principalement de I'intensité de la houle : ainsi la profondeur de la limite d’action des vagues de houle
est égale a la moitié de la longueur d’'onde de ces derniéres (Johnson & Baldwin, 1996). Cette diminu-
tion d’amplitude peut se symboliser par la diminution rapide du diameétre des orbitales d’oscillation vers
le fond. D, désigne le diametre de I'orbitale basale, et d__ celui de la premiere orbitale, de diamétre
maximal. Yang et al. (2006) ont établi une relation linéaire entre le diamétre de l'orbitale en contact
du fond (d ) et la longueur d’'onde des HCS formées par la houle (Fig. 2.1). Vers le large, ce diametre
décroissant, les HCS auront une longueur d’onde de plus en plus faible et par conséquent une angula-
tion des mamelons plus importante (jusqu’a 20° observés). Ainsi une relation entre la morphologie des
HCS et la bathymétrie n’a pas de valeur directe, alors que cette morphologie peut étre directement
reliée a I'amplitude de la houle touchant le fond.
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2.5.3.c — Houle de tempéte Vs houle de beau temps

La définition d’une limite entre « houle de tempéte » et « houle de beau temps » est complexe car il
faut distinguer deux classes énergétiques de houle. Ce « seuil énergétique » semble arbitraire car les
parametres contrdlant la puissance de la houle et son impact sur la cote peuvent fortement varier d’un
endroit a un autre. S'il est facile de distinguer un contexte de houle trés calme, d’une houle de cyclone,
la définition d’une limite entre les domaines de tempéte et de beau temps semble délicate dans le fos-
sile.

Il est cependant possible de définir trois domaines bathymétriques :

1. le plus proximal est sous I'influence continue de la houle. lamplitude de celle-ci peut fortement
varier d’un régime tres calme a celui de fortes tempétes. La houle dite de beau temps, la plus fréquente
dans le temps, aura tendance a remanier I'enregistrement des événements de tempéte (Thiry-Bastien,
2002). Cette zone caractérise le shoreface supérieur (Fig. 2.1).

2. le second domaine n’enregistre pas continuellement I'influence de la houle. Seuls les épisodes de
plus forte énergie, associables aux tempétes et cyclones pourront étre enregistrés dans cette zone car-
actérisée par une énergie basse (dominance de boue et de marnes). Cette zone caractérise le shoreface
inférieur (Fig. 2.1).

3. le troisieme domaine désigne en fait la transition entre les deux premiéres, et peut comporter aussi
bien des structures de houle que des structures associées aux événements de tempétes.

2.5.3.d — Séquence de tempéte

Chacune des structures associées aux tempétes (définies plus loin) représentent un enregistrement
plutét complet, ou au contraire tres fragmentaire, d’'un événement de tempéte. L'ensemble des obser-
vations permet ainsi de reconstruire une séquence idéale de tempéte correspondant en grande partie
aux modeles proposés par Leckie & Krystinik (1989) et Cheel & Leckie (1993).

La préservation d’'une séquence compléte est trés rare comme le remarque Thiry-Bastien (2002). Qua-
tre grandes phases la caractérisent :

1) Une surface d’érosion, le plus souvent mamelonnée. Probablement a cause de la faible dureté
du substrat, aucune structure érosive orientée de type gutter cast ou sole mark n’a été ob-
servée, comme proposé par Leckie & Krystinik (1989 ; Fig. 2.8).

2) Unniveau a HCS de forte angulation (faible longueur d’onde, angulation élevée des mamelons),
souvent peu distinguables. Ce niveau est caractérisé par une granulométrie trés importante a
la base. Les grains sont des bioclastes, dominés par les coquilles, généralement de la taille des
sables grossiers mais parfois de plusieurs cm. Ce niveau montre souvent un granoclassement
normal.

3) Un second niveau caractérisé par de fines laminations planes qui recoupent horizontalement
les structures sous-jacentes. Souvent les laminations deviennent de plus en plus difficiles a
distinguer vers le haut.

4) Un troisieme niveau montrant des HCS. Elles sont d’abord de trés faible amplitude, rappelant
les laminations précédentes, puis leur longueur d’onde diminue (moins de 10 cm). Ces HCS ont
tendance a s’entrecroiser au sommet. Elles forment le plus souvent le toit de la séquence.

Les derniers centimetres de ces séquences de tempétes sont souvent bioturbés (Fig. 2.9). Les Thala-
ssinoides sont trés fréquents et presque systématiquement mis en évidence par une silicification. Cer-
tains auteurs ont pu observer au toit de ces séquences des rides de houle (Leckie & Krystinik, 1989 ;
Cheel & Leckie, 1993, Thiry-Bastien, 2002). Aucune n’a été reconnue ici.
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La succession de ces structures traduit I'évolution de I’hydrodynamisme au cours d’un événement de
tempéte (Reading, 1996). Laugmentation progressive de |'énergie se traduit par une érosion (1). Les
fragments des organismes arrachés de leur milieu de vie par la tempéte forment les premiers dépots
(2). Les sédiments montrent I'influence de courants unidirectionnels transportant le matériel vers le
large, caractérisée par |'orientation des grains. La houle de tempéte est également enregistrée et se
caractérise par des HCS a fort potentiel érosif (2) traduisant sa forte énergie. L'énergie de la tempéte
est maximale lorsque les courants de retour unidirectionnels sont les seuls a laisser leur empreinte
sédimentaire. Ils sont caractérisés par la lamination plane (3) qui recoupe une partie ou I'ensemble
des dépots précédents. L'énergie de la tempéte diminuant, la houle redevient prédominante et est
enregistrée par des HCS (4). Leur longueur d’onde diminuant et leur angulation augmentant indiquent
une diminution du diametre de 'orbitale basale d  (Fig. 2.1) et ainsi une diminution de l'intensité et de
la profondeur d’action de la houle. Le retour a un hydrodynamisme faible a nul et a un faible taux de
sédimentation est indiqué par les terriers (5) dans les niveaux formés.

Suivant la position du milieu de dépat, I'intensité de I'érosion, 'amplitude de la houle, les enregistre-
ments des tempétes présentent des variations en termes de granulométrie et de structures sédimen-
taires.

2.5.3.e - Tempestites d’offshore

Les enregistrements les plus distaux de I'activité des tempétes sont représentés par de fins niveaux car-
bonatés d’épaisseur pluri-centimétrique évoqués précédemment (Cf. chapitre 2.4.2). L'orientation hori-
zontale des grains traduit I'action du courant de retour. Ainsi ces niveaux représentent I'enregistrement
le plus distal de la phase la plus énergétique des tempétes (3). Aucune oscillation n’étant enregistrée,
ces niveaux sont interprétés comme déposés dans l'offshore.

2.5.3.f - Tempestites a micro HCS

Des niveaux carbonatés tres peu épais, de seulement quelques centimétres, montrent des petites HCS.
Celles-ci sont de faible longueur d’onde, de l'ordre du décimetre et sont formées de sables fins. Les
niveaux sont toujours isolés, généralement au sein de marnes. Ces dépots montrent a la fois I'influence
de la houle de tempéte et du courant de retour (laminations horizontales). La forte angulation, de
I'ordre de 10 a 20° et la courte longueur d’onde, indiquent un trés faible diameétre de l'orbitale de houle,
indiquant par la une bathymétrie importante, confirmée par la faible granulométrie.

2.5.3.g - Tempestites intermédiaires

A mesure que |'on se rapproche de la cbte, la granulométrie, I'épaisseur des bancs et la longueur des
HCS augmentent. Des niveaux toujours isolés peuvent atteindre une dizaine de centimeétres d’épaisseur
et présenter de petits niveaux plus grossiers a leur base. Ces niveaux ont tendance a montrer des gra-
noclassements normaux, qui sont de plus en plus évidents a mesure que la granulométrie augmente,
vers la cote. Ces niveaux représentent un enregistrement partiel de la séquence idéale de tempéte. Le
caractére érosif de la base n’a pu clairement étre observé.

2.5.3.h - Tempestites proximales

Les tempestites proximales montrent des séquences de tempétes complétes. Chacune d’entre elles
érode les niveaux précédents en recoupant les stratifications et laminations. Les niveaux grossiers a
conglomératiques et les granoclassements normaux sont fréquents. Les laminations planes passent
progressivement a des HCS dont la longueur d’onde décroit vers le sommet des niveaux. Ces intervalles
de tempéte peuvent fréquemment s'amalgamer et chaque nouvel épisode de tempéte peut éroder
une partie plus ou moins importante des dépots précédents. Généralement seul le sommet de ces
amalgames peut montrer une séquence de tempéte compléte.

2.5.4 - Structures de houle de beau temps

Ces structures ont tendance a former des successions plutét que des intervalles tranchant avec les
sédiments environnants comme dans le shoreface inférieur. Ces successions montrent un milieu con-
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stamment sous l'influence de la houle qui enregistre des structures générées par l'oscillation de cette
derniere, des HCS. Les variations de la morphologie de ces HCS sont controlées par I'épaisseur de la
couche d’eau et I'intensité de la houle. Alors que I'on continue de se rapprocher de la cote, la longueur
d’onde des HCS continue d’augmenter (Fig. 2.1), comme observé par Yang et al. (2006) sur la cote
ouest-coréenne. Les faciés du shoreface supérieur sont illustrés presque totalement par des bancs
carbonatés montrant des HCS.

Entrecroisées de houle

Certaines HCS sont de longueur d’onde comprise entre environ 1 et 2 m et se recoupent assez fréquem-
ment. Cet assemblage montre alors des stratifications entrecroisées indiquant un hydrodynamisme
pouvant étre assez fort. Ces structures traduisent une forte houle qui est probablement un intermédi-
aire entre les classiques « houle de tempéte » et « houle de beau temps ».

HCS a accrétion verticale

La morphologie la plus fréquemment rencontrée est représentée des HCS a trés grande longueur
d’onde, de 3 a 6 m. Langulation est tres faible (<5°) et la hauteur est généralement comprise entre
5 et 25 cm. Elles montrent clairement une accrétion verticale avec de trés rares surcreusements. Les
lamines sont tres faiblement angulées a horizontales. Les intervalles a grandes HCS sont généralement
épais et peuvent mesurer jusqu’a 15 m d’épaisseur. La longueur d’'onde des HCS observée dans ces
facies est ici maximale. Elle signifie que l'orbitale agissant sur la fond a un diametre maximal (d,=d__ ;
Fig. 2.1). Ces intervalles caractérisent donc une zone en avant de la breaker zone ou les trains de vagues
vont commencer a déferler. Au-dela, la longueur d’ondes des derniéres HCS va commencer a décroitre,
comme observé par Yang et al. (2006).

HCS a accrétion latérale

Rarement observées, ces HCS ont une longueur d’'onde de 1 a 3 m. Elles montrent une tendance a
I'accrétion latérale de forme sigmoide. Ces « sigmoides de houle » (Thiry-Bastien, 2002) montrent
des surcreusements basaux indiquant une érosion plus importante que lors de la formation des HCS
de grande longueur d’'onde a accrétion verticale. Cette érosion peut s’expliquer par I'abaissement de
I'orbitale d; associée a la différence entre marée haute et marée basse (Ferry, com. pers.). Ainsi ces
structures, qui ont rarement été observées, se forment en bas de plage sous une tres faible bathymé-
trie.

2.5.5 - Lamines plane-paralléles : plage

La plage est la zone de déferlement (swash) et de retrait (backwash) des vagues (Tucker & Wright,
1990). Loscillation qui prédomine en avant de la breaker zone n’est ici plus enregistrée : seul le courant
unidirectionnel du déferlement des vagues est enregistré. Il s’illustre par des laminations fines, par-
alleles, horizontales a subhorizontales, se recoupant légérement.

2.5.6 — Structures de plage

La plage est généralement située entre les niveaux de basse et haute mer (Walker & James, 1992). Des
fenestrea de 1 a 5 mm peuvent étre trés abondantes dans des grainstones bien triés, laminés horizon-
talement. Ces cavités sont formées par le retrait, lors du déferlement des vagues, de bulles d’air ou de
gaz, piégées dans le sédiment (Shinn, 1968). Ces keystone-vugs sont caractéristiques de la plage ont été
observées en grand nombre au sommet du Membre de la Chambotte inférieure (Fig. 2.10).

Les structures tidales indiquent une zone protégée de I'influence du large et de la houle, ou prédomi-
nent les courants de marée. Les principales manifestations de I'influence tidale sont les dunes hydrau-
liques tidales, aussi appelées mégarides tidales. Elles sont caractérisées par des lamines paralléles de
forte inclinaison (de I'ordre de 15 a 35°), a base angulaire a légérement tangentielle. Ces dunes sont
systématiquement tronquées par la suivante (figures en toplaps) et ont une épaisseur moyenne de 20
a 30 cm. Dans les différents affleurements présentant ces structures tidales, une direction de courant
domine toujours sur l'autre.
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Toutefois, des stratifications en herring-bones ont été observées dans les Membres de la Chambotte
inférieure et du Guiers, au Crozet. Elles sont formées par une succession de bancs a base érosive mon-
trant des stratifications obliques angulaire, dont le sens varie d’un banc a l'autre mais dans la méme
direction. Celles-ci marquent des sens opposés de courant de marée formant les dunes, de maniere
bipolaire (Walker & James, 1992). La présence de herring-bones traduit ainsi des périodes ou le jusant
et le flot semblent d’intensité égale.

2.5.7 — Lamines de backshore, dépots de wash-over

De 1 a 4 metres en arriére de la berme de plage peuvent s'observer des stratifications obliques, a an-
gulation tres forte, de l'ordre de 30 a 40 degrés. Ces lamines, d’une épaisseur moyenne de quelques
centimetres, ont une base angulaire et sont systématiquement recoupées en toplaps. Elles se sont dé-
posées en arriere du cordon dunaire suite a des événements de tempétes particulierement importants.
Ces derniers ont alors transporté les particules sédimentaires par-dessus la berme (wash-over) et se
sont alors déposées sur le flanc de cette derniere, en arriere de la plage (backshore).

2.6 - CONSTRUCTION D’UN MODELE DE FACIES

Lensemble des observations macro- et microscopiques des coupes étudiées du Bassin Vocontien, de
la marge de la plate-forme provengale, de la plate-forme dauphinoise et de sa marge a permis de
distinguer 31 facies. Ceux-ci sont définis par le contenu en termes de grains carbonatés, la nature du
sédiment (granulométrie, phase de liaison) et les structures sédimentaires. La figure 2.11 présente
I'ensemble de ces critéres les caractérisant. Ceux-ci sont interprétés en termes d’environnement de
dépbt et sont placés au sein de 7 grandes zones de faciés suivant la méthodologie de Wilson (1975)
synthétisée par Fliigel (2004).

Les observations de sédiments et corps sédimentaires du Berriasien moyen a I'Hauterivien basal per-
mettent de mettre en évidence des changements majeurs en termes de parameétres paléoenviron-
nementaux et de géométrie, qui seront discutés plus loin (Cf. Chapitres 4.5, 5.1 et 7.1). lls permettent
ainsi de distinguer deux grands contextes de dépot : celui d’une plate-forme plate et celui d’'une rampe
a tres faible pente (Fig. 2.12).

Lenvironnement de plate-forme barrée au sommet plat et étendu représente le milieu de dépdt pour le
Berriasien moyen/supérieur tandis que les sédiments de la fin du Valanginien inférieur a I’'Hauterivien
basal se déposent le long d’'une rampe a tres faible pente. La période séparant ces deux intervalles de
temps, le Valanginien inférieur, représente une transition entre ces 2 systemes (sédiments appartenant
ou contemporains des Membres du Guiers et de la Chambotte supérieure). Leurs faciés observés sont
reportés le long du profil de plate-forme.

Une fois les principaux facies définis, leurs relations établies, il est possible de construire un modele de
facies a grande échelle (Wilson, 1975 ; Walker & James, 1992 ; Tucker & Wright, 1990 ; Reading, 1996 ;
FlGgel, 2004 ; Schlager, 2005) qui replace en 2 dimensions I'ensemble des observations le long d’un
profil proximo-distal synthétique. Cette approche permet d’avoir un bon apercu des relations géomé-
triques entre les différentes zones (Fig. 2.12). La présentation des deux modéles permet d’avoir une
premiére idée des changements qui ont eu lieu au cours du Valanginien, sujets de ce travail.

2.6.1 - Détermination des facies

Lensemble des facies a été déterminé a partir des données de terrain de toutes les coupes et des mi-
crofacies associés. Quelques 485 lames minces ont été observées et le contenu de 281 d’entre elles a
été quantifié. Les échantillons choisis pour les quantifications proviennent de la plate-forme dauphi-
noise (Val-de-Fier, Saleve, La Chambotte), de sa marge (Sure Nord) et de la marge de la plate-forme
provencale.
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Nature et écologie

Les données de terrain ont permis de déterminer la nature des organismes macroscopiques (brachio-
podes, oursins, ammonites par exemple), celle des plus gros fragments (coquilles, articles de crinoides,
coraux, rudistes par exemple) et de certains minéraux (quartz, pyrite, glauconie). Les observations au
microscope optique a lumiéere polarisée avec analyseur a permis d’une part de confirmer les détermi-
nations faites sur le terrain et de déterminer la fraction des grains non-identifiés. L'écologie des organ-
ismes discutée précédemment a été intégrée dans la détermination des facies.

Les minéraux comme la pyrite, la dolomie et la glauconie n‘ont pas été intégrés aux 31 faciés décrits car
leurs occurrences et leurs abondances dépendent de facteurs environnementaux d’échelle de temps
différente de celle correspondant au passage d’un faciés a I'autre. Ainsi la présence de dolomie dans les
intervalles rencontrés se restreint autour de certaines surfaces remarquables. La glauconie et les bio-
clastes glauconitisés sont observés sur un intervalle plus large mais toujours dans les faciés du Calcaire
Roux, leur abondance croissant vers le sommet. Enfin la pyrite est trés rare dans les sédiments allant
du Berriasien moyen au milieu du Valanginien inférieur alors qu’elle est omniprésente dans le reste du
Valanginien.

Abondance

Une approche semi-quantitative a été adoptée dans ce travail et a été adaptée suivant la nature et la
taille des grains. Les abondances sont estimées par rapport au champ de vision au microscope, celui-
ci étant adapté a la taille des différents constituants (Pittet, 1996): par exemple la quantification des
petits foraminiféres benthiques a été réalisée a un grossissement de 100 tandis que celle des frag-
ments d’échinodermes I'a été a un grossissement de 40 et celle des fragments récifaux I'a été a la loupe
(x10).

Ces abondances ont été réparties sur une échelle comportant cinqg degrés :
- Absent:0
- Présent: 1. Un ou plusieurs fragments/individus ont été observés sur 'ensemble de la lame.
- Commun : 2. En moyenne un fragment/individu a été observé par champ de vue.
- Fréquent : 3. Deux a trois fragments/individus ont été reconnus par champ de vue.

- Abondant : 4. De nombreux fragments/individus ont été reconnus et représentent ou font
partie de 'assemblage dominant.

Tous les bioclastes, individus, allochems et minéraux ont été quantifiés de cette maniére a I'exception
du quartz dont I'abondance a été estimée a partir de diagrammes de fréquence (Baccelle & Bosellini,
1965 ; Fligel, 2004) pour étre donnée en pourcentage. Huit seuils ont été définis : 0, 1, 5, 10, 20, 30,
40 et 50%.

Texture

La détermination de la texture des échantillons suit la classification de Dunham (1962) étendue par
Embry & Klovan (1971) et révisée par Wright (1992 in Fliigel, 2004). Ainsi les textures rencontrées ap-
partiennent a 9 termes qui se définissent :

- Marnes (m) : marnes qu’elles soient argileuses, silteuses ou carbonatées.

- Mudstone (M) : calcaires avec moins de 10% de grains, le reste étant constitué de boue car-
bonatée (matrice).

- Wackestone (W) : toujours phase de liaison boueuse dominante, entre 10 et 50% de grains.

- Packstone (P) : les grains sont majoritaires (>50%), la phase de liaison est toujours compleéte-
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ment ou partiellement boueuse.

- Grainstone (G) : les grains sont majoritaires (>50%), la phase de liaison est d’origine diagé-
nétique, un ciment sparitique ou micro-sparitique. Des traces de boue peuvent étre observ-
ables.

- Floatstone (F) : au moins 10% des grains ont une taille supérieure a 2 mm. La phase de liaison
est boueuse.

- Rudstone (R) : au moins 10% des grains ont une taille supérieure a 2 mm. La phase de liaison
est un ciment sparitique.

- Boundstone (B) : définit les faciés construits par des coraux, éponges calcaires, rudistes sou-
vent avec des encro(itements par des foraminiferes ou de l'activité microbienne (Bacinella-
Lithocodium).

- Cemenstone (C) : un seul échantillon (Su 123) présente une texture supportée par le ciment
sparitique montrant une origine diagénétique de la structure (Wright, 1992).

Tous les échantillons ont également été décrits suivant le modeéle textural de Folk (1959, 1962), ce
dernier fournissant plus d’informations que le modele de Dunham (1962) quant a la nature des grains
les plus abondants. Cette texture est reportée figure (Fig. 2.11) pour décrire la nature du sédiment
typique de chacun des 31 faciés.

Granulométrie (grain-size) et tri (grain-sorting)

La granulométrie désignant la taille d’'un grain, celle-ci peut fortement varier au sein d’'un échantillon
ou d’une lame mince et la taille des grains et leur tri ont donc été systématiquement étudiés. Ainsi le
critére granulométrique désigne la taille moyenne dominante sur I’échantillon ou la lame mince tandis
que le tri indique les variations par rapport a cette taille.

Par exemple, un « grainstone, fin, trés mal trié » désignera un échantillon comportant plus de 50% de
grains. Plus de 50% de ces grains sont de granulométrie fine mais certains grains sont nettement plus
petits ou plus grands.

Le critere granulométrique suit la classification d’Udden-Wentworth (Fltigel, 2004) dont les termes
rencontrés sont reportés figure 2.13, adaptés aux observations. Les silts et les argiles ont été simplifiés
en un terme unique. Concernant les graviers (« pebbles » dans les figures), seuls les termes fréquents
(fin et moyen) ont été reportés. Seuls certains fragments coquilliers dans les intervalles lumachelliques
de Carajuan dépassent cette taille et peuvent atteindre le décimétre au maximum.

Le tri a été déterminé en utilisant la charte classique de Pettijohn et al. (1972 in Flligel, 2004) et a été
adaptée en 5 termes : tres bon, bon, moyen, mauvais, trés mauvais.

Structures sédimentaires

Lensemble des structures précédemment définies est intégré dans la détermination des faciés. Dans
certains cas, comme celui des dépbts générés par l'activité des tempétes ou de celle de la houle de
beau temps, les structures sédimentaires représentent le facteur majeur de discrimination d’un faciés
par rapport a I'autre, méme si la plupart du temps une limite entre deux facies ne peut étre rigoureuse-
ment définie. Ainsi le passage du facies W1 a W2 (Figs. 2.11 et 2.12) se fait trés progressivement par
une diminution de I'angle des stratifications entrecroisées, une augmentation de leur amplitude et une
réactivation des dépdts sous-jacents moins importante.

Groupes de faciés

La définition d’un facies a partir d’un seul échantillon n’étant pas pertinente, chaque faciés est déter-
miné a partir des criteres communs d’une association d’échantillons ou de niveaux. Dans la plupart des
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cas, les transitions entre facies sont progressives et une limite franche ne peut étre placée. Ces varia-
tions progressives traduisent I'évolution au cours du temps du systéme sédimentaire sans changement
majeur. Dans le cas contraire, les changements peuvent étre soulignés par des surfaces remarquables
(surface émersive, hardground, firmground) et un changement de la majorité voire de la totalité des
critéres définissant les facies.

En raison de ces transitions progressives, les facies sont regroupés en 9 groupes (Fig. 2.11) correspon-
dant chacun a un environnement de dép6t ou a une mécanique sédimentaire.

2.6.2 - Zones de facies

Sept zones de faciés ont été définies et sont reportées le long des profils synthétiques de la figure (Fig.
2.12) en allant du bassin vers le milieu continental. Chacun de ces zones se définit par sa bathymétrie,
son hydrodynamisme et sa géométrie.

FZ 1 - Bassin

Cette zone regroupe I'ensemble des facies hémipélagiques, c’est-a-dire qui enregistrent a la fois
I'influence pélagique et des apports depuis les zones proximales (carbonates des plates-formes, sili-
coclastiques depuis les zones émergées). Le faciés omniprésent est celui des alternances classiques de
bancs carbonatés et de marnes plus ou moins argileuses, parfois perturbées par des slumps. Quelques
turbidites peuvent s’intercaler. Les faciés typiques de cette zone sont aussi bien pélagiques que ben-
thiques. La faune pélagique est représentée par les ammonoides, les radiolaires, les ostracodes, les for-
aminiferes planctoniques (globigérines) et les nannofossiles calcaires (Cotillon et al., 1979b). La faune
benthique est dominée par les oursins, les brachiopodes, les spicules d’éponges, les échinodermes et
les foraminiferes textularidés.

FZ 2 - Talus/rampe distale

Cette zone est située dans le shoreface inférieur (Figs. 2.1 et 2.12). Les seules manifestations hydro-
dynamiques étant l'enregistrement sporadique des tempétes, la boue est tres abondante. Ce milieu
représente une importante zone de dép6t des sédiments exportés depuis la plate-forme formant des
clinoformes. Cependant la position distale par rapport a la plate-forme se distingue par un tri sélectif
des grains ; ainsi seulement une partie de la faune et de la flore de la plate-forme est représentée dans
ces dépots (partie Corrélations et Transferts). Au Valanginien supérieur, la sédimentation essentielle-
ment marneuse enregistre de fréquents dépots de tempétes représentés par des bancs carbonatés
riches en bivalves, brachiopodes, foraminiferes benthiques, bryozoaires et échinodermes. La faune
autochtone est dominée par les brachiopodes, oursins et trigonies.

FZ 3 - Talus/rampe proximale

Comme les autres zones, elle montre toujours deux grands types de faciés : ceux du Berriasien moy-
en au Valanginien inférieur et ceux du reste du Valanginien. Ainsi le premier intervalle est toujours
représenté par des dépots de clinoformes constitués de grains exportés depuis la zone de production
de la plate-forme. La plus faible bathymétrie au-dessus de la limite d’action de la houle de beau-temps
(shoreface supérieur) explique un hydrodynamisme plus important. Celui-ci se traduit par une absence
de boue, la quasi-totalité des dépots étant des grainstones. Le tri sélectif des bioclastes et allochems
de la plate-forme s’enregistre toujours mais il est moins prononcé en raison de la position proximale
de la zone de dépot.

La rampe proximale du Valanginien enregistre un hydrodynamisme permanent provoqué par la houle
de beau temps. Ainsi les grainstones et rudstones formés dans cette zone affichent en permanence les
structures formées par cette derniéere. La faune caractéristique est identique a celle de la zone 2, les
ostracodes étant plus abondants.

FZ 4 - Barriére / barres sableuses / plage

Des zones exposées a l'agitation hydrodynamique du large, ce milieu est celui de bathymétrie la plus
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faible. Ainsi dans le contexte de la plate-forme berriasienne, une barriére plus ou moins continue dé-
limite le domaine exposé au large d’'une zone plus ou moins protégée : le lagon. Cette barriere peut
étre bioconstruite ou étre formée par des shoals bioclastiques et/ou oolithiques. Ces barres plus ou
moins hautes peuvent comporter des structures de plage (foreshore ; Figs. 2.1 et 2.12) et peuvent
émerger en enregistrant des dunes éoliennes.

Dans le contexte de rampe cette zone représente la zone de plage ou déferlent les vagues formées par
la houle. Elle est représentée par les lamines de la swash zone en avant de la berme de plage.

FZ 5 - Lagon ouvert

Cette zone se situe en arriere de la zone de barriére. Celle-ci n’est pas continue dans l'espace et le
temps et un hydrodynamisme élevé peut donc y étre enregistré. Au sein de cette zone migrent des
shoals oolithiques et bioclastiques qui pourront ainsi protéger certaines zones a sédimentation donc
plus boueuse. Les récifs en patches qui peuvent également jouer ce réle, fournissant une grande quan-
tité de matériel s'accumulant dans le lagon. La faune qui représente I'usine a carbonates de la plate-
forme est trés diversifiée (Fig. 2.11) et est dominée par des organismes oligotrophes. Les zones plus
protégées peuvent donc occasionnellement enregistrer I'influence tidale.

FZ 6 — Lagon protégé a restreint / tidal flat

Le terme de milieu protégé désigne ici une zone ne montrant aucun indice d’hydrodynamisme impor-
tant, les barres sableuses et récifs jouant trés probablement le role de barriere. Cependant I'influence
tidale s’y enregistre et contribue a expliquer une biodiversité nettement plus réduite que dans le lagon
ouvert. La faible bathymétrie peut favoriser des variations de salinité et un faible taux de sédimenta-
tion. Ainsi peuvent se développer des voiles microbiens et la bioturbation y est importante. Certaines
zones tres restreintes n‘enregistrent que des marnes dans un contexte tendant a I'émersion. L'influence
des marées se traduit par la formation et la migration de trains de mégarides hydrauliques. Au niveau
de la zone de plage, les vagues plus importantes produites par les tempétes peuvent transporter du
matériel par-dessus la barre de plage et former des dépdts de wash-over.

FZ 7 - Influence continentale / milieux émergés

Les dunes éoliennes et les niveaux a charbons représentent les seuls sédiments attribuables a ce milieu
non marin. Les autres caractéristiques de ce milieu continental sont I'ensemble d’indices d’émersion
prolongée comme les traces de racine, la karstification ou la cristallisation en milieu non-saturé.
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3 « ANALYSE ENVIRONNEMENTALE ET SEQUENTIELLE

3.1 - PRESENTATION

Afin de caractériser les fluctuations des parameétres environnementaux le long de la marge du Bassin
Vocontien, au cours du Berriasien supérieur — Valanginien, quatorze sites sont étudiés. Ils sont répartis
le long d’un transect nord-sud allant du milieu le plus proximal a celui du Bassin Vocontien. Ainsi qua-
tre coupes sont, pour la période considérée, dans le domaine de la plate-forme dauphinoise et sept
coupes sur la marge de cette derniére. Trois coupes levées dans le bassin ont été assemblées sous la
forme d’une coupe synthétique. Enfin une coupe a été levée sur la marge de la plate-forme provencale
afin de tester I'extension géographique des variations du systeme sédimentaire observées le long du
systeme Plate-forme Dauphinoise — Bassin Vocontien.

Dans un second temps, des séquences de dépot sont définies pour chacune des coupes. La définition
des ces séquences est basée sur les microfaciés, les structures sédimentaires et, le cas échéant, sur les
géométries des corps sédimentaires. Lensemble de ces séquences est alors interprété en termes de
variations du niveau marin relatif, en faisant appel aux modeles de stratigraphie séquentielle. Parfois,
I'observation d’une hiérarchie de séquences peut permettre de mettre en évidence différentes échelles
des variations du niveau marin relatif.

Afin de mieux appréhender les variations paléoenvironnementales affectant la Plate-forme Dauphi-
noise au cours du Valanginien, les sédiments du Berriasien supérieur ont été également étudiés, plus
particulierement sur la marge. En effet I'observation dans cette zone des géométries des corps sédi-
mentaires permet de mieux contraindre les variations du niveau marin précédant le Valanginien pour
ensuite les comparer avec les fluctuations valanginiennes.

3.1.1 — Identification des séquences de dépot

Une séquence de dépdt représente un ensemble de sédiments, liés génétiquement, dont |’évolution
des faciés se répéte dans le temps, le long d’'une coupe (Strasser et al., 1999). Cette répétition peut
étre liée ou non a une période de temps donnée. Le plus souvent, les séquences identifiées sont sé-
parées par une discontinuité plus ou moins visible qui peut montrer soit une inversion de |’évolution
des paramétres paléoenvironnementaux, soit un arrét de la sédimentation. Divers criteres permettent
de définir ces séquences de dépot.

Surfaces remarquables, discontinuités

Si les conditions d’affleurement ne permettent que rarement I'observation des surfaces, souvent re-
couvertes notamment en Chartreuse, il a tout de méme été possible d’identifier plusieurs types de
surfaces remarquables.

Les surfaces émersives sont souvent érosives et soulignées par des enrichissements de fins niveaux
en fer. Elles peuvent montrer un modelé karstique dont I'amplitude peut atteindre le décimetre. Des
traces plus évidentes d’émersion comme les traces laissées par les racines peuvent également étre ob-
servées, indiquant alors le développement d’un paléosol. Si généralement un changement important
de faciés peut s’observer de part et d’autre de la surface, certaines surfaces émersives n‘ont été mises
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en évidence que par l'observation de ponts micritiques illustrant la cristallisation d’'un ciment en milieu
vadose.

Certaines surfaces montrent clairement leur caractére érosif sans toutefois afficher un des criteres pré-
cédent indiquant I'émersion. Les surfaces érosives de bancs sont assez communes, notamment dans
les sédiments proximaux déposés sous influence tidale. Toutefois, certaines surfaces érosives majeures
marquent un changement de faciés et sont souvent soulignées par un joint argileux. Ces dernieres
surfaces, corrélables sur plusieurs centaines de metres voire sur plusieurs dizaines de kilometres sont
interprétées comme des surfaces émersives.

Les surfaces de transgression sont mises en évidence par un changement brusque de faciés montrant
un ennoiement plus ou moins rapide. Typiquement ces surfaces montrent le passage d’un intervalle
assez carbonaté — qui en domaine de plate-forme montre la plus faible profondeur —a un passage plus
marneux voire argileux.

Faciés, géométrie

Au sein des environnements proximaux de plates-formes, I'environnement de dépot est essentielle-
ment lié a la bathymétrie. Ainsi les variations de la profondeur de la couche d’eau vont entrainer une
évolution des facies. L'étude des géométries des corps sédimentaires — nécessitant une large zone
d’observation latéralement et verticalement — permet de montrer le déplacement au cours du temps
de la zone de sédimentation la plus importante. Cette migration étant controlée par I'espace disponible,
donc par le niveau marin relatif, il est ainsi possible de mettre en évidence les surfaces d’inversion de
tendance : passage de la rétrogradation a la progradation ou inversement.

Stacking-pattern

Les variations d’épaisseur et de I'aspect plus ou moins massif des bancs carbonatés peuvent indiquer
des variations de 'espace d'accommodation et/ou du taux d’accumulation. Dans des environnements
assez distaux, comme la marge de la plate-forme, les variations de facies ne permettent, le plus sou-
vent, que de mettre en évidence les séquences de dép6t de grande échelle. Les variations du stacking-
pattern permettent en revanche de mettre en évidence différentes échelles de séquences. Les limites
de séquences sont alors représentées, assez fréquemment, par des joints argileux ou marneux, ou des
intervalles carbonatés moins massifs et plus bioturbés.

3.1.2 - Hiérarchie des séquences de dépot

Les séquences de dépot mises en évidence ont été déterminées a différentes échelles. Ainsi, si
I'ensemble des coupes étudiées a pu étre interprété en termes de séquences de dépot, toutes les
coupes n‘ont pas montré la méme hiérarchie et toutes n‘ont pas pu étre interprétées avec la méme
finesse (Figs 3.1, 3.2, 3.3). Quatre ordres de séquences (pour séquences de dépdt) ont pu au maximum
étre identifiés, ceux-ci s'emboitant hiérarchiquement.

Séquences élémentaires

C’est le plus petit degré hiérarchique de séquences reconnues. Leur épaisseur varie d’'un a quelques
dm. Bien que leur identification sur la plate-forme puisse se faire par une analyse a tres haute résolu-
tion des faciés et des limites de bancs (Strasser et al., 1999), elle est cependant difficile (Colombié,
2002). Dans ce travail, seuls les milieux les plus distaux (bassin, marge externe) ont permis de recon-
naitre de telles séquences (Fig. 3.1). Les séquences élémentaires se présentent le plus fréquemment
sous la forme d’un couplet marnes-banc calcaire. Ce couplet peut parfois étre doublé.

Séquences de petite échelle

Certains intervalles des coupes de plates-formes ont permis, dans de bonnes conditions d’affleurement,
d’identifier ces séquences (Fig. 3.2) qui ont une épaisseur allant de quelques dm a quelques m. Elles
représentent la plus petite échelle de séquences de dépot et ainsi la plus petite échelle de variations
du niveau marin relatif mises en évidence en domaine de plate-forme. Elles ont été préférentiellement
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observées dans des intervalles peu massifs et les limites sont souvent marquées par un changement
de lithologie (surfaces transgressives). Des surfaces érosives peuvent également marquer les limites de
ces séquences.

Dans le bassin, ces séquences sont composées de 4 a 6 séquences élémentaires. Leur empilement
montre quasiment systématiquement une stratocroissance et une augmentation de la dureté des
bancs carbonatés (Fig. 3.1). Le passage a la séquence suivante est alors marqué par un passage a des
bancs plus récessifs.

Séquences de moyenne échelle

Ces séquences sont les seules a avoir été identifiées sur 'ensemble des coupes étudiées. Elles mesurent
de quelques metres a quelques dizaines de métres d’épaisseur. Sur la plate-forme, elles sont souvent
délimitées par des discontinuités marquées, comme une surface émersive. Les séquences peuvent
montrer une certaine symétrie des facies, avec des passages plus lités et déposés en milieu proximal
en base et sommet de séquence, avec un maximum de bathymétrie et/ou d’ouverture vers le milieu
de séquence. Au contraire, certaines séquences de moyenne échelle peuvent montrer une forte asy-
métrie, avec les sédiments d’environnements les plus distaux a la base, puis un passage progressif et
assez continu — éventuellement modulé par I'enregistrement des séquences de petite échelle — vers un
intervalle de sédiments plus proximaux.

En contexte de plate-forme assez distale les séquences de moyenne échelle représentent souvent sur
la marge des séquences de clinoformes. Latéralement, des variations d’épaisseur et de I'aspect massif
des séquences peuvent étre observées. Des joints marneux ont ainsi tendance a se développer vers
le bassin. Les séquences de clinoformes ayant tendance a s’épaissir puis a s'amincir vers le bassin, il
peut localement étre possible de voir s’individualiser les séquences de petite échelle. Verticalement,
ces séquences se présentent assez typiquement en forme de « boules » (Fig. 3.4), trés massives dans
leur partie moyenne-supérieure, et au contraire tres récessive a la limite (Fig. 3.3). Cette derniére est
souvent plus marneuse et recouverte par la végétation.

Dans le bassin, les séquences de moyenne échelle sont formées par I'empilement de 4 séquences de
petite échelle (Fig. 3.1). Comme sur la plate-forme, ces séquences peuvent montrer une certaine asy-
métrie avec les intervalles les plus carbonatés au sommet et plus marneux en base.

Séquences de grande échelle

Ces séquences sont individualisées par des changements majeurs de facies ou par les discontinuités les
plus importantes. Elles ont le plus souvent plusieurs dizaines de metres d’épaisseur, lorsque qu’aucun
hiatus ne vient perturber le signal.

Contrairement aux séquences de moyenne échelle, les séquences de grande échelle ne sont pas sys-
tématiquement formées par un empilement hiérarchique de séquences d’échelle inférieure. Ainsi,
ces séquences peuvent étre formées d’une a cing séquences de moyenne échelle. Ces séquences de
grande échelle représentent trés souvent les formations définies dans la littérature par des change-
ments de faciés et de morphologie importants et corrélables sur des vastes distances.

Dans le bassin, ces séquences sont difficilement déterminables : en effet, si le milieu de bassin en-
registre de nombreuses fluctuations, notamment de I'export de sédiments depuis la plate-forme, sa
bathymétrie ne varie pas de maniere suffisamment importante pour entrainer des changements trés
importants. Toutefois certains changements identifiés sur la plate-forme peuvent se retrouver dans
le bassin, tel le passage abrupt d’une lithologie dominée par les carbonates a un intervalle nettement
plus argileux.

3.1.3 — Stratigraphie séquentielle et cyclostratigraphie : Mécanismes et nomenclature

Le modele de stratigraphie séquentiel, aujourd’hui largement utilisé, a été développé a la base sur
I’étude des géométries en subsurface par la réflexion sismique (Vail et al., 1977 ; Posamentier et al.,
1988 ; Posamentier & Vail, 1988). Cette étude, ayant pour objectif la discrimination de réservoirs po-
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tentiels, permet de mettre en évidence des corps sédimentaires aux géométries particuliéres. Leur
agencement permet d’interpréter les variations du niveau marin relatif ayant entrainé la migration vers
la cote (rétrogradation) ou vers le large (progradation) de ces corps sédimentaires. Ce modéle peut
toutefois s'appliquer a des données 1D ou 2D et a diverses échelles de temps. Dans ce travail, le modeéle
séquentiel utilisé est indépendant de I'échelle de temps et d’amplitude des variations du niveau marin
(Fig. 3.5).

Modéle séquentiel

Le modele utilisé ici visant a interpréter I'ensemble des séquences de toutes échelles en termes de
variations du niveau marin, il integre les principes de la stratigraphie séquentielle et de cyclostratigra-
phie.

Dans les milieux proximaux de plates-formes carbonatés, les dépots transgressifs (transgressive depos-
its) désignent les premiers dépots correspondant a une ouverture du milieu ou une augmentation de la
bathymétrie. lls traduisent une hausse de I'espace d’'accommodation. La surface a la base de ces dépots
est appelée surface de transgression (TS pour Transgressive Surface). Lespace d’'accommodation aug-
mentant, le systéme producteur carbonaté peut produire des quantités importantes de carbonates
(start-up sensu Kendall & Schlager, 1981), si toutefois les conditions environnementales (tempéra-
ture, luminosité, oxygénation...) le permettent (Schlager, 1992 ; Homewood, 1996). La vitesse de créa-
tion d’espace d’accommodation augmentant, 'usine a carbonates peut ne pas suivre la montée du
niveau marin relatif (give-up sensu Neumann & Maclntyre, 1985) ou fortement chuter (drop-down
sensu Pittet et al., 2000). La surface ou zone d’inondation maximale (MF pour Maximum Flooding) est
ainsi fréquemment illustrée dans les milieux proximaux par des bancs plus fins voire un joint marneux
traduisant une importante baisse du taux de production et d'accumulation des carbonates. Ensuite, la
vitesse de création d’espace d’accommodation diminue et le systéme peut a nouveau produire (catch-
up sensu Kendall & Schlager, 1981) mais avec un espace maximal, la plate-forme étant ennoyée. Les
dépots de haut niveau marin (highstand deposits) représentent ainsi I'intervalle de temps de produc-
tion carbonatée maximale pendant la phase de plus haut niveau marin relatif (Fig. 3.5).

La limite de séquence (SB pour Sequence Boundary) coiffe alors ces dépbts traduisant une chute du
niveau marin relatif et donc une diminution de I'espace d’accommodation pouvant aboutir, suivant la
bathymétrie et I'amplitude de la chute, a I'émersion. D’apres le modeéle originel, la limite de séquence
représente la vitesse maximale de chute du niveau marin. Les dép6ts de bas niveau (lowstand deposits)
représentent alors I'ensemble des sédiments déposés lorsque la vitesse de chute diminue et avant la
prochaine transgression (Fig. 3.5).

Si la chute du niveau marin est de forte amplitude, I'usine a carbonates peut étre forcée de migrer
vers le large, le long de la pente de la plate-forme. Les sédiments se déposant alors dans ce contexte
particulier illustrent une régression forcée des facies (forced regressive deposits, Hunt & Tucker, 1992).
La vitesse de chute du niveau marin augmentant, ces dépots sont généralement coiffés par la limite de
séquence (Fig. 3.5). Tres fréquemment, la plupart des dépots associés a la chute précédente du niveau
marin relatif sont érodés ou remaniés, et la surface de transgression est ainsi confondue avec la limite
de séquence.

Séquences et enregistrement

De plus, lors de variations fortement asymétriques du niveau marin — transgression rapide et régres-
sion nettement plus lente -, les surfaces transgressives seront beaucoup plus marquées que les limites
de séquences. Ainsi les séquences les plus facilement identifiables seront définies par ces surfaces
transgressives : il s'agit des séquences-TS (sensu Strasser et al., 1999) ou paraséquences (Van Wagoner
et al., 1988). Par opposition, les séquences-SB (sensu Strasser et al., 1999) sont définies par les limites
de séquences sensu Vail et al. (1977) et sont appelées séquences ou séquences simples (Vail et al.,
1991) bien que ce terme ne soit que rarement repris dans la littérature. Dans le cas présent, 'ensemble
des séquences de dép6t sont nommées « séquences » afin de simplifier 'exposé. Seuls ces deux types
de séquences (séquences SB et séquences TS) sont rencontrés.
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Cependant ce modele décrivant I'enregistrement sédimentaire d’un cycle des variations du niveau
marin reste simpliste car il ne tient pas compte de la superposition de plusieurs hiérarchies de cycles de
ces variations (Guillocheau, 1995). En effet, 'enregistrement sédimentaire d’'une inondation maximale
au cours d’un cycle de court terme surimposé a celle d’'un cycle de moyen terme va avoir tendance
a la mettre en évidence. De la méme maniere une chute de niveau marin relatif, synchrone a toutes
échelles, sera beaucoup plus marquée qu’une chute au cours d’un cycle de court terme dans un con-
texte de transgression a moyen terme par exemple.

De méme, une chute ou une remontée du niveau marin peuvent ne pas étre enregistrées au niveau d’une
surface mais d’un intervalle. Ainsi lors de la description d’une coupe, on parlera de zone d’inondation
maximales ou de zone de limite de séquence (MFZ et SBZ sensu Montafiez & Osleger, 1993) plutot que
d’une surface d’inondation maximale (MFS) ou d’une limite de séquence (SB).

Export et niveau marin relatif

L'hydrodynamisme important des premiers metres de la tranche d’eau explique, au niveau de la plate-
forme, la formation assez continue dans le temps de matériel clastique. Une fraction plus ou moins
importante de celui-ci est alors exportée par les courants vers le large : vers la marge puis le bassin.
Lexport du matériel carbonaté dépend de la quantité produite ; ainsi comme 'ont formulé Droxler &
Schlager (1985) puis Schlager et al. (1994) dans leur modéle de highstand-shedding, la période d’export
maximal vers le bassin correspond a la période de production carbonatée maximale, en contexte de
haut niveau marin relatif. Durant celui-ci, la surface inondée de la plate-forme est maximale, favorisant
ainsi la production de carbonates. La bathymétrie étant faible sur une plate-forme carbonatée « plate »
(flat-topped platform ; quelques m, Reading, 1996), la production et I'accumulation de carbonates peut
ainsi mener au comblement de I'espace disponible puis a 'émersion.

Toutefois, une grande quantité de matériel carbonaté peut étre exportée vers le bassin, au fort poten-
tiel d'accommodation. Cet export s’enregistre sur la marge et dans le bassin par des intervalles plus
carbonatés : le long de la pente, au sein de clinoformes, dans le bassin dans des alternances marno-
calcaires plus carbonatée qu’avant. Les intervalles les moins carbonatés représentent alors au contraire
les périodes de production carbonatée de plate-forme, et donc d’export plus faible, comme pendant
la transgression.

3.1.4 — Disposition et légendes

Lensemble des coupes détaillées et synthétiques est présenté de la méme maniere. Lensemble des
observations de macro- et microfaciés, des structures sédimentaires, du bedding, de biostratigraphie
sont reportées. Les légendes pour I'ensemble des figures sont présentées Figure 3.6. Seules les ten-
dances et variations importantes du faciés sont rappelées dans le texte. L'interprétation séquentielle
est également expliquée et reportée sur chacune des coupes. La numérotation des différents ordres
hiérarchiques de séquences, ainsi que les surfaces, n‘est pas commentée a ce point. Elle sera traitée
lors de la présentation des corrélations (Cf. chapitre 4). Les coupes provenant de configurations dif-
férentes (plate-forme, marge, bassin) n‘ont pas livré le méme type ou la méme quantité d’information.
Ainsi des criteres descriptifs ne se retrouvent pas toujours d’une coupe a l'autre mais I'organisation
générale reste la méme.

La colonne 1 (Fig. 3.7) présente les informations stratigraphiques : noms des formations lithologiques,
chronologiques (étages, sous-étages), biostratigraphiques (ammonites et foraminiferes benthiques),
ainsi que l'interprétation en terme de stratigraphie séquentielle. Les surfaces remarquables et les
numéros des séquences sont reportés. Pour la coupe synthétique du bassin, ces interprétations de
stratigraphie séquentielle et de cyclostratigraphie sont indiquées a droite de la coupe. La colonne 2
présente l'interprétation en termes d’environnement de dépot et de facies, qui se réfere au modele
de facies construit précédemment (Cf. chapitre 2.6). La colonne 3 (Fig. 3.7) présente le profil de la
coupe, I'ensemble des observations sédimentaires, I'échelle, I'échantillonnage, la texture, les grains
rencontrés, la granulométrie ainsi que le tri granulométrique. La colonne 4 présente toutes les déter-
minations et quantifications des grains rencontrés : minéraux non carbonatés, grains squelettiques et
non-squelettiques.
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La plupart des coupes de détail des marges et du bassin étant particulierement épaisses, une version
synthétique est présentée pour chacune d’elles afin de permettre I'observation des grands ensembles
et des tendances sur plusieurs dizaines de m. La position géographique de chacune des coupes est figu-
rée sur un extrait de la carte IGN au 25 000%™ ainsi que sur la photo aérienne équivalente. Ces images
ainsi que les coordonnées géographiques fournies (systéme géographique international) proviennent
du géoportail francais, en ligne.

3.2 — PLATE-FORME DAUPHINOISE

Quatre coupes ont été levées dans le domaine de plate-forme. Ces coupes ont été choisies pour leur
répartition réguliere le long d’un transect nord-sud d’une soixantaine de kilomeétres ainsi que pour les
données qu’elles ont livrées par le passé (ex : Steinhauser & Lombart, 1969 ; Salvini, 1982 ; Darsac,
1983 ; Blanc, 1996 ; Hillgartner, 1999 et Hennig, 2003) dont les corrélations chronologiques et la posi-
tion des les discontinuités majeures.

3.2.1 — Le Crozet

C’est la plus septentrionale des coupes levées. En raison de I'orientation de la plate-forme vers le sud-
est (Steinhauser & Charollais, 1971), le Crozet représente le secteur le plus proximal de la zone étudiée.
La grande homogénéité des facieés et la précédente étude de cette coupe par Hillgartner (1999) n’a pas
justifié un échantillonnage de détail. Une attention particuliere a été portée aux remarquables struc-
tures sédimentaires exposées afin de déterminer les différentes séquences de dépot.

Cadre géographique et temporel

La coupe est localisée sur le versant est du premier chainon anticlinal de la chaine jurassienne frangaise
duJura a environ 12 km au nord-ouest de Genéve (département de I'Ain). La coupe est située de part et
d’autre d’un parking non aménagé au pied du téléphérique du Crozet (Fig. 3.8 ; coordonnées E 6°0'21";
N 46°17°4”). Les conditions d’affleurement depuis la Formation de Vions jusqu’a celle du Calcaire Roux
sont excellentes ; les deux fronts de taille de la carrieére sont complémentaires et permettent de com-
pléter les lacunes d’affleurement. La coupe levée commence a la transition entre les Formations de
Vions et de la Chambotte. Le pendage d’une vingtaine de degrés vers le sud-est permet d’observer les
couches latéralement sur une quinzaine de metres en moyenne.

Hillgartner (1999) rapporte plusieurs occurrences de Pfenderina neocomiensis caractérisant le Membre
de la Chambotte inférieure, et de Montsalevia salevensis dans I'équivalent des Membres du Guiers
et de la Chambotte supérieure (Fig. 3.9). Aucun marqueur biostratigraphique n’a été décrit dans les
niveaux de la Formation du Bourget.

Description et interprétation sédimentologique

La limite entre les Formations de Vions et de la Chambotte s’identifie assez facilement et est marquée
par plusieurs épisodes émersifs dont le plus remarquable, environ 2 m sous la base de la coupe, est
souligné par un niveau de charbon. Le sommet de la Formation de Vions est représenté par un inter-
valle déposé a faible bathymétrie, indiquée un grainstone a petites rides de courant coiffé par une
surface bioperforée (métre 0.5), interprétée comme un hardground par Hillgdrtner (1999), probable-
ment émersif. L'intervalle suivant, d’'un metre d’épaisseur environ, indique par son intense bioturbation
(Thalassinoides) un faible taux de sédimentation dans une faible tranche d’eau.

Les sédiments du Membre de la Chambotte inférieure sont plus massifs, et les bancs, dont les limites
sont bien marquées sont d’'une épaisseur inframétrique assez constante. Les quatre premiers métres
sont des grainstones présentent quelques rares laminations horizontales indiquant un milieu de lagon
ouvert d’énergie assez élevée. Une diminution de la profondeur est indiquée, dans I'intervalle suivant
(metre 5.5 a 13.7, Fig. 3.9), par une sédimentation en milieu tidal. Le sédiment est formé de trains de
dunes hydrauliques a stratification oblique a forte angulation (environ 30°), systématiquement érodées
a leur sommet. A I'exception de certains passages montrant des herring-bones, les dunes sont presque
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toujours orientées vers le sud-est.

Lintervalle suivant (metre 13.7 a 20.3) montre encore des mégarides tidales qui se distinguent des
précédentes par une faible fraction boueuse (Hillgartner, 1999), une abondance en quartz détritique
comprise entre 1 et 5%. Le milieu est donc toujours celui d’'un estran. L'identification de Montsale-
via salevensis par Hillgartner (1999) indique que cet intervalle correspond a du Valanginien inférieur.
Labondance de quartz indique que ces sédiments se rattachent au Membre du Guiers. Le sommet de
ce passage est marqué par une surface érosive soulignée par un joint tres fin de calcaires marneux (Fig.
3.9).

Les calcaires sus-jacents montrent une teinte légérement rousse et une lamination horizontale pas-
sant latéralement a des stratifications sigmoides de quelques décimétres de hauteur. Verticalement, la
coupe montre plusieurs événements de migration latérale d’un systeme (Fig. 3.10) consistant en trois
ensembles : en position la plus distale, vers le large au sud-est (Fig. 1.1 ; Steinhauser & Charollais,
1971), une lamination horizontale parallele qui indique la zone de déferlement des vagues (swash-
backwash zone, Fig. 2.1) sur la plage, le long de la cote, d’'une fleche littorale, ou d’'une barre sable-
use émergée. En arriére, les structures sigmoides (Fig. 3.11) indiquent la berme de plage. Derriere la
berme, des laminations paralléles a forte angulation (15 a 35°) montrent une orientation opposée
aux précédentes structures. Elles sont orientées vers le continent au nord-ouest, et représentent des
dépots épisodiques de wash-over, lors d’épisodes hydrodynamiques importants (comme les tempétes)
transportant le sédiment derriere la zone de plage (backshore, Fig. 2.1). Sur une dizaine de metres
(metres 20.3 a 30.6 ; Fig. 3.9), ce systeme prograde a quatre reprises. Les phases de rétrogradation
sont rapides et ne sont enregistrées que par des surfaces érosives recoupant en toplaps I'ensemble
des structures du systeme foreshore-backshore. Cet ensemble de calcaires roux est coiffé d’'une double
surface érosive (séparées d’une dizaine de cm).

Les derniers metres sont formés par des packstones-grainstones assez silteux, montrant des HCS (Cf.
chapitre 2.5) de quelques décimétres d’amplitude, qui indiquent un approfondissement du milieu, vers
la transition shoreface inférieur-supérieur.

Interprétation séquentielle

La limite entre les Formations de Vions et de la Chambotte correspond a un événement émersif majeur
se corrélant aisément sur la plate-forme du Jura/Dauphiné (limite C). La transgression suivante est
marquée par la mise en place d’un milieu de lagon ouvert. Le milieu voit ensuite le niveau marin relatif
diminuer, soit par comblement, soit par baisse du niveau marin régional et la mise en place d’un milieu
d’estran tidal. La nature érosive du sommet de chaque banc rend difficile la définition d’une surface
plus importante que les autres. Toutefois, I'apparition de Montsalevia salevensis et le léger change-
ment de faciés indiquant le passage au Membre du Guiers correspond a une limite de séquence/sur-
face transgressive (limite D) qui ici n’est pas bien exprimée (Hillgartner, 1999).

La bathymétrie ne varie quasiment pas au sein du Membre du Guiers mais I'émersion est indiquée par
la surface érosive au sommet (métre 20.3, Fig. 3.9 ; limite E+F). A nouveau, la surface ne montre pas
de caractéres émersifs clairs ou de hiatus prolongé, uniquement interprétable par corrélations (Cf.
chapitres 4.2 et 4.4).

Les migrations successives du systéme de plage/arriére-plage au sein de la Formation du Bourget per-
mettent d’identifier 4 séquences. Elles sont formées par des dépots progradants qui peuvent aussi bien
correspondre au comblement de I'espace disponible qu’a une migration forcée vers le large, contrélée
par une baisse du niveau marin relatif. Les surfaces érosives indiquent I'’érosion qui a suivi ainsi que
I’'ennoiement suivant. Ces surfaces sont donc a la fois des limites de séquences et des surfaces trans-
gressives. Quatre séquences sont ainsi enregistrées et forment un ensemble de plus grande échelle qui
montre sur I'ensemble une progradation de ce systéme de plage. Les pulsations du niveau marin relatif
contrélant ces dépots semblent étre d’'amplitude peu variable, puisque les faciés restent identiques,
et controlent ainsi le dép6t de ces quatre séquences de court terme. Celles-ci forment une séquence
de moyen terme se déposant entre deux surfaces érosives plus importantes interprétées comme des
limites de séquences/surfaces transgressives (SB/TS) de moyen terme.
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La séquence de moyen terme suivante indique une bathymétrie supérieure dont I'évolution ne peut
étre suivie, le sommet de la coupe étant recouvert.

3.2.2 — Le Saleve

Cette coupe se situe sur la face nord-ouest du Mont Saléve au sud-est de Genéve. Elle n'a pas été levée
ayant déja fait I'objet de nombreux travaux (Salvini, 1982 ; Deville, 1991 ; Hillgartner, 1999 ; Hennig,
2003). Par ailleurs, il n’a pas été possible de suivre de maniere suffisamment continue les affleurements
de la Formation du Bourget. En me basant sur les levés de coupe d’Hillgdrtner (1999 ; Formation de
Vions a Chambotte supérieure) et d’Hennig (2003, Formation du Bourget), j'ai cependant pu reporter
I'ensemble des observations de terrain et de microfacies afin d’interpréter cette coupe.

Cadre géographique et temporel

La coupe a été suivie depuis la falaise du « Grand Saléve » le long du sentier de « la Corraterie » au
niveau du « Trou de la Tigne » (département de Haute-Savoie ; Fig. 3.12 ; coordonnées E 6°10°12" ;
N 46°8'3"’) ou affleure tres bien le sommet de la Formation de Vions jusqu’a la transition du Membre
de la Chambotte supérieure a la base de la Formation du Bourget. La majeure partie de cette derniere
(meétres 47 a 66) peut étre suivie dans les bois, 500 m au nord du trou de la Tigne (Fig. 3.12). Les don-
nées présentées tiennent également compte des affleurements sporadiques le long du sentier et dans
les environs.

Les marqueurs biostratigraphiques, comme pour toutes les coupes de plates-formes étudiées dans
ce travail, sont essentiellement des foraminiferes benthiques et des calpionelles. La microfaune a fait
I'objet d’un travail de détail par Salvini (1982) ou elle rapporte pour I'intervalle ici étudié I'occurrence
de Pfenderina neocomiensis dans la Formation de Vions et le Membre de la Chambotte inférieure.
Dans le Membre du Guiers, longtemps inclus dans une Formation des « Calcaires Roux sensu lato »,
elle décrit Montsalevia (Pseudotextulariella) salevensis envisageant alors la possibilité de rattacher la
Formation du Calcaire Roux au Membre du Guiers. Darsac (1983) confirme ces données en décrivant
cette forme dans sa séquence C qui correspond a la Formation de Vions et au Membre de la Chambotte
inférieure tout en mentionnant que Chabrier et al. (1975) envisageaient I'extension stratigraphique de
Montsalevia salevensis jusqu’a I’'Hauterivien. Hillgartner (1999) décrit Pfenderina neocomiensis dans
I'ensemble de la Chambotte inférieure alors que ce foraminifere serait absent de la Formation de Vi-
ons au Saléve. Il décrit Montsalevia salevensis dans sa « Formation du Calcaire Roux sensu lato » dans
I'intervalle qu’il corréle cependant déja avec le Membre du Guiers.

Description et interprétation sédimentologique

Les conditions d’affleurement du Berriasien supérieur étant particulierement remarquables, la limite
entre les Formations de Vions et de la Chambotte est tres bien exposée. Les bancs carbonatés sont as-
sez peu épais (décimétriques) et tres récessifs. Deux niveaux marneux enrichis en charbon (Fig. 3.13)
indiquent la mise en place d’un milieu palustre ou continental. La mise en place de paléosols est en
outre confirmée par la rhizoturbation au sommet de deux niveaux carbonatés. La bioturbation, essen-
tiellement de type Thalassinoides, est treés intense dans cet intervalle ou les éléments silicoclastiques
ont une abondance atteignant les 30% (Hillgartner, 1999).

Les facies blancs formant la barre treés massive de la Chambotte inférieure tranchent avec ces faciés
émersifs a confinés. La transgression est indiquée par des dépots de lagon ouvert dans lequel migrent
des barres sableuses, oolithiques et/ou bioclastiques. Ces barres peuvent émerger, comme indiqué par
les ciments vadoses reconnus par Hillgartner (1999) et indiquant une bathymétrie faible et un taux de
sédimentation assez élevé.

La partie supérieure du Membre de la Chambotte inférieure (meétres 16.5 a 27 ; Fig. 3.13) montre tou-
jours une faible bathymétrie et une fréquence plus élevée de faciés de plages, au sommet de barres
sableuses pouvant émerger. Cette tendance conduit a I'émersion, au sommet du membre, mise en
évidence par des faciés de dune éolienne, se formant en arriére de la plage (Kindler & Davaud, 2001),
dont les facies sont observables juste au-dessous. Lensemble est coiffée par un hardground légére-
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ment dolomitisé (Hillgartner, 1999) et karstifié. Cette surface remarquable est par ailleurs soulignée
par un mince horizon ferrugineux (Salvini, 1982) et sa lithification est indiquée par des perforations
d’organismes lithophages (obs. pers. ; Salvini, 1982).

La teinte roussatre des facies sus-jacents (Fig. 3.14) a entrainé une longue confusion quant a leur attri-
bution stratigraphique. En effet, malgré les données biostratigraphiques indiquant un équivalent laté-
ral aux Membres du Guiers et de la Chambotte supérieure, certains auteurs ont clairement attribué ces
15 m de sédiments aux Calcaires Roux (Formation du Bourget) comme Hennig (2003). D’autres auteurs
ont adopté un compromis en attribuant ces sédiments a un « Calcaire Roux sensu lato » comme Salvini
(1982) ou Hillgartner (1999), tout en mentionnant I'équivalence avec le Valanginien basal du Membre
du Guiers ou des Marnes d’Arzier. Dans ce travail, la grande différence de faciés entre ces sédiments
et les suivants (metre 41 ; Figs. 3.13 et 3.14), appartenant clairement a la Formation du Bourget, per-
met donc de distinguer trois formations au-dessus du hardground. La premiére (métre 27 a 33) est
formée de grainstones un peu plus silteux contenant une fraction de quartz détritique comprise entre
0.5 et 5%. Les HCS, trés abondantes a la base, montrent d’une part la transgression et, d’autre part,
I'influence claire de la houle, enregistrée auparavant uniquement au sommet des barres sableuses.
Ainsi, ce changement de faciés n’indique pas un approfondissement sous la limite d’action des vagues
de beau temps, comme proposé par Salvini (1982) et Hillgartner (1999), mais plutét une ouverture
plus franche du milieu a I'influence du large, sous une couche d’eau assez faible (shoreface supérieur,
Fig. 2.1). Le contact entre cette unité et la suivante n’a pu étre observé. Si Deville (1991) y signale un
beachrock indiquant une cimentation précoce dans le sédiment sous une faible couche d’eau (Scoffin
& Stoddart, 1983 ; Tucker & Wright, 1990 ; Reading, 1996), Hillgdrtner (1999) interpréte cette limite
comme un firmground subtidal.

Le Membre de la Chambotte supérieure expose a l'affleurement des sédiments ayant la méme teinte
rousse que les sédiments sous-jacents. Il s'agit de grainstones oolithiques bien lavés. Lensemble, trés
homogéene, montre des HCS d’amplitude métrique indiquant I'influence de la houle pres de la plage,
sous une tres faible tranche d’eau (Fig. 2.1). Aucune surface remarquable n’a pu étre observée en rai-
son des affleurements facilement recouverts par la végétation. Hillgartner (1999) y a décrit un niveau
imprégné de fer qu’il a interprété comme un firmground.

Les grainstones de la base de la Formation du Bourget, ici attribués aux Calcaires Roux inférieurs, sont
trés mal triés. La pyrite est omniprésente, le quartz a une abondance moyenne de 5% sur les pre-
miers métres et la faune est dominée par les bryozoaires et les huitres (Fig. 3.13). Les HCS affectant
I'ensemble des sédiments sont de longueur d’onde légérement inférieure (plusieurs dm) et indiquent
une augmentation de la profondeur. Le milieu de dépot est toujours dans le shoreface supérieur, milieu
largement ouvert a I'influence de la houle.

La seconde partie de la Formation du Bourget montre les mémes assemblages fauniques que dans la
partie basale, mais les structures sédimentaires indiquent une évolution du milieu. En effet, 'ensemble
des sédiments montre des stratifications obliques a forte angulation, systématiquement tronquées en
leur sommet. Ces structures illustrent une sédimentation clairement dominée par un courant unidirec-
tionnel. De plus, les dunes hydrauliques montrent presque toujours la méme direction d’avancée, vers
le sud-est. Les rudstones et grainstones de cet ensemble (métres 47 a 54 ; Fig. 3.13) indiquent ainsi
une sédimentation contrélée par un hydrodynamisme élevé, en milieu tidal, sous une faible tranche
d’eau. Ces « Calcaires Roux » ont un microfaciés typique mais montrent une couleur blanchatre a
I'affleurement, indiquant que la teinte rousse des sédiments, si elle est un critére pratique, n’est pas
caractéristique de la Formation du Bourget.

Les derniers bancs encore assez massifs n‘affleurent que sporadiquement mais montrent toujours
le faciés typique de la formation : échinodermes, bryozoaires, brachiopodes et serpules (Fig. 3.13).
Lintervalle suivant, dont les affleurements sont tres rares, montre des packstones nettement plus
mous et ont été attribués par Hennig (2003) a la base de I’Hauterivien. Toutefois I'étude des microfaciés
montre tout a fait les mémes faciés que précédemment et permet donc de rattacher cet intervalle
(meétres 58 a 64) a la Formation du Bourget. Ces niveaux sont probablement équivalents des « marnes
a Alectryona » identifiées dans le Jura vaudois et neuchatelois (Steinhauser & Charollais, 1971 ; Hen-
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nig, 2003). Les derniers bancs levés montrent a nouveau un faciés tres grossier et trés riches en échi-
nodermes, bryozoaires, brachiopodes, huitres et serpules. Les HCS observées indiquent un dépdt sous
une faible couche d’eau, sous l'influence de la houle.

Le sommet de la Formation du Bourget n’a pu étre observé mais son emplacement a pu étre estimé
grace aux zones ponctuelles d’affleurement. Les marnes bleues de I'Hauterivien basal ont au Saléve
une puissance estimée a une trentaine de metres par Joukowsky & Favre (1913) et a plus du double
seulement 12 km au sud, au pied du Vuache (Charollais et al., 1989). Il est intéressant de noter que les
premiers calcaires a affleurer au-dessus de ces marnes ont un faciés typiqguement « Calcaires Roux »,
indiquant des conditions paléoenvironnementales tout a fait semblables a celles régnant durant le
Valanginien supérieur. Ces calcaires correspondent a la base de la Formation de la Pierre Jaune de
Neuchatel. La transition vers les grainstones bien lavés et oolithiques du début du Barrémien est pro-
gressive et se fait sur une vingtaine de m.

Interprétation séquentielle

La limite entre les Formations de Vions et de la Chambotte est tres bien marquée au Saleve et cor-
respond a une limite de séquence majeure (limite C). La bathymétrie restant trés faible lors du dépot
des sédiments du Membre de la Chambotte inférieure, la reconnaissance des fluctuations du niveau
marin relatif a différentes échelles n’est pas aisée. Toutefois, le passage un peu plus boueux autour
du metre 17 (Fig. 3.13) est marqué par une baisse de la profondeur et un certain isolement du milieu
(développement de voiles microbiens). Cette limite est interprétée comme une limite de séquence
a moyen terme, conformément a l'interprétation cyclostratigraphique d’Hillgdrtner (1999). De nom-
breux épisodes émersifs matérialisés par les variations de facies et les ciments vadoses décrits par
Hillgartner, indiquent des variations bathymétriques attribuables aussi bien aux fluctuations du niveau
marin relatif qu’a la migration de barres sableuses pouvant émerger.

La surface karstifiée séparant les Membres de la Chambotte inférieure et du Guiers, coiffant les sédi-
ments attribués a une dune éolienne, est interprétée comme une limite de séquence émersive majeure
(SB/TS D). Méme s'il n’est pas possible d’estimer le hiatus enregistré par cette surface, la karstification
et les minéralisations observées tendent a montrer qu’un laps de temps important s’est écoulé avant la
transgression suivante marquée par les sédiments du Membre du Guiers.

Ces sédiments montrent un milieu ouvert dans lequel migrent des barres sableuses pouvant monter
des structures de plage, de trés faible profondeur. Le sommet du Membre du Guiers n’a pas été observé
mais est interprété par corrélation comme une limite de séquence majeure (limite E ; Cf. chapitres 4.2
et 4.4). De la méme maniére, aucune évolution bathymétrique n’est observable au sein des sédiments
du Membre de la Chambotte supérieure et la surface sommitale n’a pu étre observée. La bathymétrie
reste faible, comme attesté par les HCS de shoreface supérieur et I'émersion au sommet est une in-
terprétation (limite F), a nouveau par corrélations avec les autres coupes de plate-forme (Cf. chapitre
4.2).

La base de la Formation du Bourget montre a nouveau un milieu exposé a la houle du large sous
une bathymétrie assez faible. Celle-ci décroit assez rapidement, le milieu passant quelques métres au-
dessus a celui d’'un estran, probablement d’une baie, isolée de I'influence de la houle. Les mauvaises
conditions d’affleurement de cette formation n‘ont pas permis de proposer un découpage séquentiel
a moyen terme de I'ensemble des Calcaire Roux inférieurs. Cependant, le passage a I'’équivalent des
Marnes a Alectryona, montre un changement net du milieu, jusqu’ici tidal. Ce passage correspond a
une limite de séquence/surface transgressive de long terme (limite G).

La limite de séquence/surface transgressive majeure marquant le passage des Calcaires Roux supérieurs
aux Marnes d’Hauterive (limite 1) n’a pu étre observée, mais par corrélation peut étre placée avec une
incertitude de l'ordre d’1 m. Elle marque le passage d’un environnement d’avant plage peu profonde a
un milieu plus profond ou la sédimentation est nettement dominée par les marnes.
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3.2.3 — Val-de-Fier

La coupe du Val-de Fier a été étudiée en détail par Darsac (1983) puis par Hillgartner (1999). La coupe
n’a pas été levée en raison des conditions d’accés de la Formation du Bourget (en rappel ou en bateau).
Elle est, avec la coupe du Revard (non-étudiée, massif des Bauges, voir Darsac, 1983), la seule coupe
publiée des domaines sud-jurassien et subalpin a exposer la limite entre les Formations du Bourget et
des Marnes d’Hauterive, c’est-a-dire a peu prés la limite Valanginien supérieur — Hauterivien.

Cadre géographique et temporel

Elle affleure a I'entrée de la vallée anaclinale creusée par le Fier, dans le chainon anticlinal formant
également la montagne de Vuache et le Mont Jura. La coupe se situe a I'est du chainon a la sortie
du village de Saint André Val-de-Fier (département de Savoie ; Fig. 3.15 ; coordonnées E 5°33’23"; N
45°55’46""). La Formation du Bourget n’affleure qu’au niveau de I'étroit défilé que forme le Guiers en
recoupant le Crétacé inférieur et a été levée en partie par Darsac (1983). Le contact entre le sommet de
la Formation du Bourget et les marnes d’Hauterive affleure sporadiquement le long d’une petite combe
perpendiculaire au cours du Fier entre le chemin menant a la carriére abandonnée et le « sentier des
Mulets ».

Les études précédentes de Darsac (1983) et d’Hillgartner (1999) ont permis de bien contraindre les
principales unités lithostratigraphiques (Formations de Pierre-Chatel, Vions, Membres de la Chambotte
inférieure, du Guiers et de la Chambotte supérieure, Formation du Bourget). Ainsi le Membre de la
Chambotte Supérieure contient des spécimens de Montsalevia salevensis (Hillgartner, 1999) , comme
dans les autres coupes de la plate-forme jurassienne, mais aucun n’a été décrit dans la partie de la
Formation du Bourget levée par Darsac (1983).

Description et interprétation sédimentologique et séquentielle

Darsac (1983) a estimé la puissance de la Formation du Bourget a environ 35 m. Le contact étudié ici
(Fig. 3.16) se situe entre le dernier banc de cette formation et les Marnes d’Hauterive. Seul le toit de ce
banc affleure sous la forme d’une dalle se suivant sur environ 20 m. Il s’agit d’un calcaire packstone trés
grossier, tres mal trié, dont la fraction bioclastique est caractéristique de la Formation du Bourget : les
fragments de brachiopodes, d’échinodermes, de bivalves et les spicules d’éponges y sont abondants.
Quelques fragments de bryozoaires, de serpules et de lenticulines ont pu étre observés mais aucun pé-
loide n’a été identifié. Ces bioclastes indiquent un hydrodynamisme élevé a moyen (présence de boue)
sous une faible bathymétrie, vraisemblablement dans le shoreface supérieur.

Les minéralisations sont importantes : la pyrite est omniprésente, les oxy-hydroxydes de fer et les
imprégnations de fragments de crinoides par de la glauconite sont nombreuses. Les métasomatoses
sont tres fréquentes : recristallisations en calcite, sphérolites de calcédoine préférentiellement dans
les bivalves, pyritisations essentiellement dans les échinodermes, quelques dolomitisations et de rares
épigénies de glauconite, assez diffuse et petite, sans affinité avec un type de grain particulier.

La surface sommitale est trés irréguliére et karstifiée (profondeur de plusieurs cm ; Figs. 3.16 et 3.17)
suggérant une émersion pendant un intervalle de temps significatif. Des bivalves encroltent localement
cette surface. Dans les creux du karst, quelques lambeaux de marnes bleu-gris trés riches en grains de
glauconie sont encore visibles. Le contact avec les marnes peut se suivre sur quelques metres : on peut
observer ces dernieres remplir en discordance les reliefs de la surface calcaire irréguliére. Les marnes
bleues, grises a verdatres sont tres riches en glauconie et affleurent sur une puissance maximale de 3
m environ. Elles témoignent d’un approfondissement rapide et important.

Les nombreuses minéralisations, le changement drastique de faciés et la karstification du contact en-
tre le sommet de la Formation du Bourget et les Marnes d’Hauterive indiquent un enregistrement
polyphasé d’une phase émersive de longue durée puis d’'un ennoiement rapide (SB/TS 1). Toutefois
I'absence de marqueurs biostratigraphiques ne permet pas d’évaluer la durée du hiatus sans faire appel
aux corrélations avec les autres coupes (Cf. chapitres 4.4 et 4.5).
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3.2.4 — La Chambotte

La coupe de la Chambotte a servi a Steinhauser & Lombart (1969) a définir les Formations de la Cham-
botte (Membres de la Chambotte inférieure et supérieure) et du Bourget dans le cadre de la définition
d’un nouveau découpage lithostratigraphique du Crétacé inférieur, découpage utilisé dans ce travail.
Ainsi cette coupe a fait I'objet de nombreuses études sur des intervalles stratigraphiques variables,
notamment dans les théses de Steinhauser (1969), Darsac (1983), Blanc (1996) et Hillgdrtner (1999).

Cadre géographique et temporel

La coupe a été levée le long de la départementale 991b qui monte vers le hameau de la Chambotte, le
long de I'anticlinal du chalnon du Gros Foug bordant a I'est le lac du Bourget (département de Savoie ;
Coordonnées E 5°51°58” ; N 45°47’8" ; Fig. 3.18), une vingtaine de kilométres au sud de la coupe du
Val-de-Fier.

La section présentée (Fig. 3.19) débute a la limite entre les Formations de Vions et de la Chambotte
et sacheve dans la partie terminale de la Formation du Bourget. Des travaux de réfection de la route
bordant les terrains néocomiens ont permis de lever une coupe dans la majeure partie de la Formation
du Bourget dans de bonnes conditions. La lithologie trés marneuse de la partie inférieure de la forma-
tion explique la tres rapide dégradation des conditions d’affleurement au cours des derniéres années.
La qualité de la coupe levée par Heiko Hillgartner lors de sa thése (1999) explique que son levé des ter-
rains allant de la base du Membre de la Chambotte inférieure a quelques metres avant le sommet de la
Chambotte supérieure a été intégré dans ce travail. Ainsi, la partie inférieure de la coupe présentée est
celle d’Hillgartner (1999) tandis que la partie supérieure a été levée plus récemment et a notamment
fait 'objet d’'un mémoire de maitrise (Stienne, 2004).

La biostratigraphie de la coupe est une nouvelle fois essentiellement basée sur les foraminiferes ben-
thiques décrits par Steinhauser (1969), Darsac (1983), Blanc (1996) et Hillgartner (1999) et sur de rares
données de calpionelles de Darsac (1983) et Blanc (1996). Le Membre de la Chambotte inférieure est
trés riche en Pfenderina neocomiensis (Darsac, 1983 ; Blanc, 1996 ; Hillgartner, 1999) et a été attribuée
par Blanc (1996) aux zones a calpionelles D3i, D3s et E plagant ainsi la limite Berriasien / Valanginien
guelques metres sous la base du Membre du Guiers. De nombreux Montsalevia salevensis y ont été
observés jusqu’au sommet du Membre de la Chambotte supérieure (Steinhauser, 1969 ; Darsac, 1983 :
Hillgartner, 1999), conformément aux observations faites dans la majorité des coupes de la plate-forme
du Jura.

Description et interprétation sédimentologique

Le passage de la Formation de Vions a celle de la Chambotte n’est pas aussi tranché que dans les coupes
plus proximales. En effet, aucune émersion n’a pu étre détectée. Toutefois les témoignages d’une trés
faible bathymétrie dans la partie supérieure de la Formation de Vions sont nombreux. Ainsi des dép6ts
de wash-over, des firmgrounds et surfaces microkarstifiées sont fréquents sur les derniers metres de
cette formation et montrent différents épisodes d’émersion ou de condensation. Le contact entre les
Formations de Vions et de la Chambotte correspond a une surface soulignée par un joint marneux (Fig.
3.19). Le taux de quartz détritique jusqu’alors trés élevé (1 a 30%) diminue fortement dans les premiers
metres de la Chambotte inférieure pour ne plus dépasser 1 %.

Ce membre comprend deux grands ensembles. Le premier (metres 1 a 16.5) montre un ennoiement
progressif puis I'installation d’un environnement de lagon vers lequel migrent des barres sableuses
bioclastiques. Le sommet de cet ensemble correspond a un milieu de lagon plus protégé (boue) dont
la faune périrécifale montre une diversité plus élevée. Cet ensemble se termine au niveau d’une sur-
face microkarstifiée bien marquée (Blanc, 1996) indiquant I'’émersion. La transgression suivante est
indiquée par la mise en place d’un nouveau milieu de lagon dans lequel migre des barres bioclastiques.
Celles-ci peuvent mener a I'émersion comme observé au sommet du membre. Lémersion est trés bien
marquée par un hardground microkarstifié (Blanc, 1996) érodant les sédiments sous-jacents. Cette sur-
face est, comme au Saléve, soulignée par une imprégnation d’hydroxydes de fer (Hillgartner, 1999).
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Le changement majeur vers les facies du Membre du Guiers est tout a fait visible dans le paysage. Les
faciés plus mous montrent I'apparition de la pyrite, de la goethite (expliquant la teinte plus brunatre
des calcaires du Guiers) et du quartz détritique (entre 1 et 5% ; Fig. 3.19). Le Membre du Guiers montre
deux ensembles affichant la méme tendance : I'approfondissement est indiqué par une fraction boueuse
plus importante et des barres sableuses (bioclastes, ooides) migrent dans ce milieu de shoreface su-
périeur distal (Fig. 2.1) ouvert sur le large comme attesté par les figures de houle. Une surface érosive
au sommet d’une de ces barres permet de distinguer les deux ensembles.

Aucun critére érosif n’a pu étre observé au contact entre les Membre du Guiers et de la Chambotte su-
périeure, comme décrit par Blanc (1996). Ce membre comporte deux ensembles : le premier posséde
une sédimentation trés homogéene de lagon ouvert dont la biodiversité est, comme dans le Membre du
Guiers, nettement plus faible que dans la Chambotte inférieure. Le second ensemble débute par une
vire de calcaires packstones tres bioturbés et passe au sommet a une sédimentation de lagon protégé
a biodiversité élevée.

Le passage bien marqué a la Formation du Bourget est illustré par un hardground imprégné d’oxydes
de fer (Hillgdrtner, 1999) et de traces de racines indiquant I'émersion et la formation d’un paléosol
(Stienne, 2004).

Les facies de la base de la Formation du Bourget sont formés par des marnes silteuses et argileuses
riches en quartz (5 a 20%) ou s’intercalent des tempestites distales pluricentimétriques (Fig. 3.19).
La profondeur significative indiquée par ces dépbts décroit progressivement, tendance marquée par
I'épaississement et I'amalgame des événements de tempétes dont les particules deviennent plus
grossieres (Fig. 2.9). Cette évolution se répete a deux reprises (jusqu’au metre 66), tout en montrant
une baisse de la bathymétrie a plus grande échelle. Le dernier de ces trois ensembles se termine par un
fin niveau (quelques cm) de marnes noires a rosatres évoquant certains niveaux émersifs de la Forma-
tion de Vions au Saleve. Toutefois, I'émersion n’a pu étre démontrée.

Lensemble suivant, trés massif, comprend des calcarénites a HCS de longueur d’'onde plurimétrique,
indiquant un milieu d’avant-plage sous faible tranche d’eau. Celle-ci diminue, comme indiqué par le
passage progressif a la lamination de foreshore (Fig. 2.1). Le sommet de 'unité étant recouvert, il n’a
pas été possible d'observer des indices d’érosion. Une lacune d’observation d’environ 7 m, traduite la-
téralement par une dépression géomorphologique, pourrait correspondre a I'équivalent des Marnes a
Alectryona. Au-dessus, les 3 derniers metres visibles sont formés par des packstones gris a HCS. Ils sont
treés riches en glauconie, en débris d’échinodermes et de brachiopodes et indiquent un dépét sous un
régime hydrodynamique élevé dans le shoreface supérieur. Ce faciés rappelle tout a fait celui observé
au Val-de-Fier sous la surface karstifiée. Le reste de la série étant ici recouvert, il n'a pas été possible
d’observer I'équivalent de cette surface.

Interprétation séquentielle

La limite de séquence majeure marquant la limite entre les Formations de Vions et de la Chambotte
(SB C) est trés bien marquée malgré I'absence de d’indices d’émersion. La séquence de grande échelle
formée par la Chambotte inférieure peut se diviser en deux séquences de moyen terme. La premiere
montre une inondation puis une diminution de la bathymétrie, toutes deux assez progressives. La sec-
onde est deux fois moins épaisse et ne montre qu’une baisse de la bathymétrie apres un ennoiement
rapide. Le hardground émersif du sommet du membre marque une limite majeure (SB/TS D).

Dans la coupe de la Chambotte, la limite entre les Membres du Guiers et de la Chambotte supérieure
n’est pas marquée. Par corrélations (Cf. chapitre 4.2), elle correspond a une limite de long terme (SB/
TS E). La séquence de long terme formée par le Membre du Guiers se découpe en deux séquences de
moyens termes séparées par une limite de séquence émersive. La séquence de long terme formée par
le Membre de la Chambotte supérieure peut ici également se diviser en deux séquences de moyen
terme. La surface émersive au sommet de la formation représente une limite de séquence/surface
transgressive majeure (SB/TS F).

Les Calcaires Roux inférieurs de la Formation du Bourget a la Chambotte montrent un agencement
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cyclostratigraphique remarquable (Fig. 3.2). En effet, il est possible d’observer la méme tendance
séquentielle a trois degrés hiérarchiques différents. A long terme, I'ensemble des Calcaires Roux in-
férieurs montrent une baisse de la bathymétrie illustrée par un passage trés progressif de marnes
argileuses a une barre de calcaires roux massifs. Si I'’émersion n'a pu étre observée, cette barre se
termine par une limite de séquence majeure, placée par corrélations (SB/TS G). Trois séquences de
moyen terme forment cette séquence de long terme. Chacune montre également cette forte asymétrie
entre un ennoiement confondu avec I'inondation maximale (SB/TS/MFS) et une baisse progressive de
la bathymétrie. Enfin, chacune de ces trois séquences de moyen terme peut se découper aisément en
guatre séquences de court terme, montrant cette méme tendance a une baisse assez progressive de
la bathymeétrie. Ainsi, 'ensemble des Calcaires Roux inférieurs montre, aprés un ennoiement rapide et
trés important, une diminution progressive du niveau marin relatif, diminution modulée par les fluctua-
tions de ce dernier a des échelles de temps plus courtes.

La position des Marnes a Alectryona ne pouvant qu’étre déduite de la géomorphologie, la limite de
séquence les séparant des Calcaires Roux supérieurs (SB/TS H) est approximative. Ce membre de la
Formation du Bourget montre les mémes faciés qu’au Val-de-Fier ou ils précédaient une émersion ma-
jeure. A nouveau celle-ci n'a pu étre démontrée mais ces calcaires sont néanmoins interprétés comme
précédant la limite majeure (SB/TS I) indiquant la derniére chute importante du niveau marin relatif
avant I'ennoiement de la base de I’'Hauterivien.

3.3 — MARGE DE LA PLATE-FORME DAUPHINOISE : MASSIF DE CHARTREUSE

Afin de mieux comprendre la dynamique des transferts sédimentaires entre le domaine de la plate-
forme et celui du Bassin Vocontien, la marge de la plate-forme dauphinoise a fait I'objet d’'une attention
particuliére. Le terme marge désigne la partie proximale de la zone de transition entre la plate-forme et
le bassin. Concernant le Berriasien supérieur/Valanginien inférieur, cette zone de transition s’étend du
nord du Massif de la Chartreuse au Vercors. Le Massif subalpin de la Chartreuse est formé de chainons
paralleles (NNE-SSW) séparés par des chevauchements (Fig. 3.20). Les terrains a I'affleurement appar-
tiennent au Jurassique supérieur et surtout au Crétacé inférieur.

Le premier chainon a l'ouest de la Chartreuse occidentale expose ainsi de maniere assez continue sur
une vingtaine de kilomeétres du nord au sud une succession s’étendant du Kimméridgien a I'’Aptien su-
périeur. Comme au-dessus du lac du Bourget, les calcaires du Berriasien supérieur/Valanginien basal
forment une barre caractéristique entre les barres tithonique et urgonienne. Cette barre se présente
sous la forme d’une falaise assez abrupte dont le pendage un peu plus élevé au niveau du Massif de la
Grande Sure (40° environ) a pu permis le levé de 6 coupes dans des cheminées escarpées. Les terrains
y sont bien exposés et permettent de suivre latéralement et verticalement les géométries des corps
sédimentaires. Néanmoins la quasi-totalité des terrains de la partie médiane du Valanginien inférieur
au sommet de I'Hauterivien supérieur est recouverte par la végétation dans la dépression orthoclinale
séparant les cuestas berriasienne et urgonienne.

Les terrains du Néocomien affleurent de moins en moins bien vers le sud, sauf dans la région de
Voreppe ou une grande partie du Berriasien affleure (Arnaud et al., 1981) mais ou les formations sont
affectées par de nombreuses failles dans un contexte tectonique complexe (Blanc et al., 1992 ; Blanc
et al., 1993). La coupe la plus méridionale de Chartreuse levée dans ce travail se situe au nord de se
secteur perturbé par la tectonique.

3.3.1 - La Pointiere

La coupe de la Pointiere, ou du Pertuis, a servi a Arnaud et al. (1981) et Darsac (1983) a corréler les
formations du Berriasien et du Valanginien basal de la plate-forme jurassienne avec celles du bassin.
Cette coupe a également été levée par Boisseau (1987) puis Blanc (1996) afin d’établir des corrélations
séquentielles entre ces domaines. La coupe de détail présentée se correle tres bien avec celle de Bois-
seau (1987) tandis que le manque de clarté de la coupe de Blanc (1996) n’a pas permis de corrélations
précises.
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Les terrains du Berriasien moyen au Valanginien basal affleurent le long de la falaise calcaire surplom-
bant le monastere situé juste a I'est de Saint-Laurent du Pont (département de I'Isére). La coupe de la
Pointiere est levée le long de la route forestiere menant au Pertuis. La coupe (coordonnées E 5°45’51";
N 45°23’17""; Fig. 3.21) commence au sommet de la Formation Goldberg (faciés purbeckiens). Les sur-
faces remarquables affleurent tres bien et les conditions d’affleurement sont assez bonnes a I'exception
d’un intervalle fortement tectonisé (failles, recristallisations) sur une quinzaine de m (Fig. 3.22). Les mi-
crofaciés des Membres de la Chambotte inférieure et supérieure et du Guiers n‘ont pu étre observés.
Le sommet de la coupe se situe quelques metres au dessus de la base du Membre de la Chambotte
supérieure dont les affleurements deviennent rapidement recouverts par la végétation. L'observation
de quelques lambeaux de calcaires assez silteux et de teinte rousse une vingtaine de métres au-dessus
marque la partie inférieure de la Formation du Bourget.

Les données biostratigraphiques de cette coupe sont assez rares. Boisseau (1987) a pu identifier les
foraminiféres benthiques Pfenderina neocomiensis et Montsalevia salevensis dans la partie supérieure
de la coupe (Fig. 3.23), permettant ainsi de valider les attributions lithostratigraphiques proposées ici.

Description et interprétation sédimentologique

Les premiers metres montrent des faciés marno-calcaires tres lités. lls indiquent un milieu de lagon
assez protégé, parfois confiné, dont la faible profondeur est confirmée par une surface d’émersion tres
bien marquée et microkarstifiée (metre 7, Fig. 3.23). Des faciés plus massifs et tres homogenes con-
stituent ensuite la totalité du Berriasien supérieur, sur presque 200 m.

Les packstones de la base de la Formation de Pierre-Chatel indiquent un milieu distal, sur la pente de
la plate-forme. Une diminution trés progressive de la bathymétrie est indiquée par le passage a des
grainstones montrant une diversité de grains de plus en plus élevée et par I'enregistrement de HCS
de grande longueur d’onde illustrant I'influence de la houle. Le milieu passe ainsi progressivement a
celui d’un lagon ouvert puis protégé. Cette tendance a la diminution de profondeur sur I'ensemble de
la Formation de Pierre-Chatel est modulée par des approfondissements illustrés par des facies plus
distaux (meétres 50 et 62, Fig. 3.23). L'observation d’un facies de type « Calcaires Roux », un grainstone
a échinodermes, bryozoaires et bivalves, enrichi en quartz (Fig. 3.23) indique une perturbation environ-
nementale durant le dép6t des sédiments de la Formation de Vions. La partie supérieure de la Forma-
tion de Pierre-Chatel (métres 62 a 94.5, Fig. 3.23) est formée par une barre tres massive. Elle est consti-
tuée de dépots de clinoformes, assez distaux puis de plus en plus proximaux, I'ensemble s’achevant par
des dépots d'avant-récifs, tronquée en leur sommet par une double surface érosive et microkarstifiée
(metre 94.5, Fig. 3.23).

Les sédiments de la base de la Formation de Vions montrent un milieu sous l'influence de la houle de
beau temps, dans le shoreface supérieur (Fig. 2.1). La faune est dominée par les échinodermes et les
foraminiféres benthiques, particulierement les orbitolines. Si les variations de la granulométrie et de
I'abondance de boue indiquent des variations de la bathymétrie au cours du temps, I'ensemble des
faciés montre une assez faible profondeur. Ainsi, de nombreuses chutes du niveau marin relatif expli-
guent la formation de surfaces érosives, souvent karstifiées ou microkarstifiées, suggérant I'émersion.
Le quartz, absent des sédiments de la Formation de Pierre-Chatel, est parfois trés abondant dans cer-
tains intervalles de la partie supérieure de la Formation de Vions (jusqu’a 20%, Fig. 3.22). La transition
entre les Formations de Vions et de la Chambotte est fortement perturbée par I'activité de failles, ayant
rendu impossible 'observation des faciés des terrains sus-jacents.

La partie du Membre de la Chambotte inférieure située au-dessus de I'intervalle tectonisé (métres 180 a
193, Fig. 3.23) montre un milieu de lagon boueux trés protégé. Les lamellibranches et rudistes, souvent
en place, y représentent la faune dominante. Quelques niveaux a coraux indiquent des patchs-reefs
dans le lagon. La tres faible bathymétrie du milieu s’illustre par de nombreuses surfaces émersives. La
seconde partie du membre (metres 193 a 217, Fig. 3.23) montre des structures de houle traduisant une
ouverture du lagon. Toutefois I'abondance de fragments trés grossiers de rudistes indique la proximité
des récifs a rudistes. Plusieurs surfaces émersives dans la partie sommitale indiquent a nouveau une
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tres faible profondeur de la couche d’eau.

Les facies du Membre du Guiers suggerent un nouvel approfondissement. Le milieu enregistre
I'influence assez distale de la houle (HCS de longueur d’onde allant de 1 a 2 m ; shoreface inférieur a
supérieur). La partie supérieure du Membre du Guiers (metres 223.5 a 237) est formée par des pack-
stones et grainstones fins montrant des HCS de longueur d’'onde métrique en moyenne, indiquant a
nouveau un milieu de dépot vers la transition shoreface inférieur/supérieur. Une surface émersive est
le seul indice de la baisse de la bathymétrie au sommet du Membre du Guiers.

Les dix meétres affleurant du Membre de la Chambotte supérieure montrent un milieu ouvert assez
distal (abondance de la boue) dont la bathymétrie diminue assez rapidement, comme indiqué par
I'augmentation progressive de la granulométrie. L'épaisseur maximale manquante de cette formation
est estimée a une dizaine de m.

Interprétation séquentielle

La surface émersive a la base de la Formation de Pierre-Chatel, treés bien exprimée, représente une
limite de second ordre corrélable globalement (de Graciansky et al., 1998 ; SB/TS A). Lennoiement
important a la base de la formation, puis la trés progressive diminution de la bathymétrie jusqu’a
I’émersion au sommet (SB/TS B, Figs. 3.22 et 3.23) illustrent les fluctuations du niveau marin relatif
a long terme. La séquence de grande échelle formée par la Formation de Pierre-Chatel montre des
fluctuations mineures de la profondeur permettant de scinder la formation en quatre séquences de
moyen terme (Fig. 3.22). Si les fluctuations du niveau marin relatif au sein de chacune de ces séquences
semblent étre assez symétriques, les variations a long terme montrent une forte asymétrie avec une
transgression rapide et importante et une régression nettement plus lente et modulée par les varia-
tions a moyen terme.

Les fluctuations du niveau marin relatif a long et a moyen terme dans la Formation de Vions sont plus
marquées que celles interprétées dans la Formation de Pierre-Chatel. Les chutes sont beaucoup plus
importantes en termes d’amplitude et sont fréquemment marquées par des émersions. Cinq séquenc-
es de moyen terme composent la séquence de grande échelle de la Formation de Vions dont la limite
de séquence sommitale (SB/TS C) n’est quasiment pas enregistrée, probablement en raison de 'activité
des failles quelques métre au-dessus.

Le Membre de la Chambotte inférieure peut clairement se découper en deux séquences de moyen
terme. Les derniers métres de la premiére montrent des émersions répétées, probablement dues aux
fluctuations du niveau marin relatif de plus haute fréquence. La seconde séquence est marquée par un
nouvel ennoiement, une franche ouverture du milieu puis a une réduction de la bathymétrie menant a
I’émersion (SB/TS D, Figs. 3.22 et 3.23).

Le Membre du Guiers montre un nouvel approfondissement (shoreface inférieur a supérieur) mais la
diminution de la bathymétrie suivant cet approfondissement n’est quasiment pas enregistrée. Une
plus grande proximalité (metre 223, Fig. 3.23) permet toutefois de distinguer la limite entre les deux
séquences de moyen terme formant le Membre du Guiers. La limite entre celui-ci et le Membre de la
Chambotte supérieure est a nouveau marquée par une émersion importante (SB/TS E).

Le Membre de la Chambotte supérieure, bien qu’incompléte, montre une séquence de moyen terme
presque compléte : aprés un ennoiement assez rapide, la profondeur de la tranche d’eau diminue plus
lentement.

3.3.2 — La Grande Sure (Nord)

Comme I'ensemble des coupes levées dans le massif de la Grande Sure, la coupe de la Sure Nord est
inédite dans la littérature. Elle se situe plusieurs centaines de métres au sud de la coupe du Cul-de-
Lampe levée par Blanc (1996).
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La coupe présentée (coordonnées E 5°42°1"”" ; N 45°20°27") est la seule de Chartreuse occidentale a ex-
poser de maniere assez continue (Fig. 3.24) les sédiments depuis le sommet du Tithonien a la base de
I’'Hauterivien (Fig. 3.25), la qualité des affleurements variant fortement le long de la coupe. En effet, les
faciés de la base du Berriasien (Formation de Vouglans) sont souvent recouverts tandis que ceux de la
Formation de Goldberg, purbeckiens comme les précédents, sont plus massifs et forment localement
une falaise d’une cinquantaine de metres environ. La falaise principale du massif est uniquement for-
mée, sur la partie nord de ce dernier, par les sédiments trés massifs de la Formation de Pierre-Chatel.
La falaise est quasi-verticale jusqu’au Cul-de-Lampe situé plus au nord. La coupe de la Sure a été levée
dans la cheminée la plus septentrionale dont le col ne se franchit qu’avec un équipement d’alpinisme.
Les sédiments de la Formation de Vions affleurent sous forme de buttes sur le sommet du massif, tan-
dis que les facies treés massifs du Membre de la Chambotte inférieure forment une falaise de 10 a 20 m.
Cette falaise forme en partie la pente structurale du massif. Quelques failles perturbent la continuité
latérale de cette barre massive dont les facies se retrouvent toutefois au pied de la pente. Les condi-
tions d’affleurement des sédiments des Membres du Guiers et de la Chambotte supérieure sont assez
médiocres mais permettent toutefois de lever la coupe en continu jusqu’aux premiers metres de la For-
mation du Bourget. Lensemble de la Formation est ensuite levé plus au nord dans le lit du ruisseau qui
rejoint ensuite le Cul-de-Lampe. Les conditions d’affleurement y sont mauvaises mais la majorité des
bancs peut étre observée. Sur les 585 m de la coupe (Fig. 3.25), 417 ont été levés en détail (Fig. 3.26),
de la partie inférieure de la Formation de Goldberg jusqu’a la base de I'Hauterivien.

Cette coupe étant inédite, aucune donnée biostratigraphique n’est disponible dans la littérature.
Toutefois, I'identification de plusieurs spécimens de Montsalevia salevensis dans les derniers bancs
du Membre de la Chambotte supérieure a permis de confirmer le découpage stratigraphique proposé
ci-dessous.

Description et interprétation sédimentologique

Les faciés de la Formation de Goldberg affleurent sous forme d’ensembles assez massifs dont les faciés,
trées homogenes, indiquent une sédimentation assez distale, sur la pente de la plate-forme. Ces barres,
séparées par des interbancs plus marneux, forment des clinoformes qu’il est possible de suivre sur
quelques centaines de metres latéralement. Les derniers bancs de la formation sont des wackestones-
packstones alternant avec des niveaux de marnes calcaires, rappelant tout a fait les faciés observés a
la Pointiere. Les sédiments de la Formation de Pierre-Chatel sont nettement plus massifs et affleurent
sous forme de « boules » formées par des ensembles plurimétriques trés massifs séparés par des in-
tervalles nettement plus récessifs et bioturbés (Fig. 3.2, 3.4 et 3.25). De méme qu’a la Pointiére, une
diminution de la bathymétrie est trés bien exprimée a grande échelle, sur 'ensemble de la Forma-
tion de Pierre-Chatel. Les variations du paléoenvironnement a plus petite échelle ne sont pas expri-
mées, certainement en raison de la paléoprofondeur importante du milieu de dépét. Ainsi le milieu
passe progressivement d’un environnement distal de pente de plate-forme a un milieu plus proximal
au sein duquel s’enregistre assez fréquemment l'activité de la houle (Fig. 3.26). La forte diminution
d’abondance de la boue et 'augmentation de la taille des grains confirment par ailleurs cette baisse de
la bathymétrie.

La limite entre les Formations de Pierre-Chatel et de Vions n’a pu étre levée et aucun témoignage
d’approfondissement n’a été observé dans cette intervalle (métres 108 a 118 ; Figs. 3.25 et 3.26). Le
milieu de dép6t correspond a un milieu assez proximal de la marge de la plate-forme, ou I'influence
de la houle s’enregistre localement. Cependant, un changement assez prononcé des assemblages bi-
otiques montre un développement nettement plus important des organismes encro(tants comme les
nubécularidés ou l'algue Bacinella. Souvent identifiés au sein de clastes encro(tés ou d’oncoides, ils
indiquent vraisemblablement une hausse des niveaux trophiques comme observée sur la plate-forme
(Adatte, 1988). Cette tendance peut étre reliée au taux de quartz détritique plus important (1 a 5 %)
dans la base de la formation (Cf. chapitre 5.1). Une nouvelle tendance a une baisse progressive de la
bathymétrie est enregistrée sur I'ensemble de la Formation de Vions. Ainsi, les premieres dizaines de
meétres montrent un milieu de pente proximale de plate-forme (métres 110 a 140 ; Fig. 3.26) et le reste
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de la formation (métres 140 a 206) montre une alternance de ces mémes facies avec des sédiments
de lagon ou périrécifaux. Cette tendance a long terme a la baisse de la profondeur atteint son terme
a la limite entre les Formations de Vions et de la Chambotte ou des faciés trés restreints indiquent un
milieu proche de I'émersion. Sur une échelle de temps moins longue, les soixante derniers métres de
la Formation de Vions montrent un milieu qui enregistre des fluctuations du niveau marin relatif (Fig.
3.26). U'ensemble des sédiments observés indiquent un milieu peu profond d’énergie assez élevée. La
faune et la flore sont toujours trés diversifiées et les organismes encroltants sont tres fréquents. Le
guartz détritique augmente en abondance vers le sommet jusqu’a représenter 50% des grains dans
les faciés tres récessifs du passage de la Formation de Vions au Membre de la Chambotte inférieure
(metres 200 a 207). Ces facies, tres différents de ceux rencontrés jusqu’a présent, ont une biodiversité
trés faible, les assemblages étant dominés par les échinodermes et les ostracodes. Ce passage indi-
guerait un milieu de plate-forme proximale dont la production aurait fortement chuté en raison du
détritisme trés fort, enregistré par le quartz.

Les faciés blancs et trés massifs du Membre de la Chambotte inférieure marquent le retour d’'une
sédimentation carbonatée trés proximale (Fig. 3.26). En fait, la totalité des dépots de la formation est
composée de débris périrécifaux (floatstones et rudstones) ou de boundstones indiquant les récifs. Les
récifs en patches sont dominés par les coraux et les nubéculaires. En arriere des récifs, dans un milieu
plus protégé, les bivalves, les gastéropodes et les milioles sont tres abondants. Si I'ouverture du milieu
et I’'hydrodynamisme varient au cours du temps et au gré de la position des récifs, le milieu est en per-
manence sous une faible tranche d’eau. Le sommet du membre est marqué par une émersion (meétre
254, Fig. 3.25).

Les sédiments du Membre du Guiers montrent une ouverture plus franche du milieu mais toujours
sous une faible bathymétrie (Fig. 3.25). Le détritisme est assez important, indiqué par une teneur en
quartz de l'ordre de 5%. Une baisse progressive de la profondeur est illustrée par le confinement pro-
gressif du lagon. Le Membre de la Chambotte supérieure indique toujours une sédimentation de lagon
dont la biodiversité est assez faible. Les faciés tres lités (Fig. 3.27) montrent quelques HCS de grande
amplitude, I’hydrodynamisme est toujours élevé et la profondeur, faible. Une baisse plus marquée de
la biodiversité dans les derniers metres marque le début d’une phase de disparition de nombreux tax-
ons n’apparaissant plus au cours du reste du Valanginien.

Le passage aux facies de la Formation du Bourget est difficilement identifiable au niveau du profil, tan-
dis qu’il est trés bien marqué dans les microfacies (metre 301.5 ; Figs. 3.26 et 3.28). Les premiers metres
des Calcaires Roux inférieurs sont des calcaires encore assez blancs mais plus silteux et tres fins. La te-
neur en pyrite et en quartz devient trés importante (20% de quartz, 5% de pyrite) tandis que la faune
se réduit a quelques foraminiferes benthiques et des échinodermes. Ces faciés précedent la coupure
lithologique majeure de la Formation du Bourget avec le passage a des alternances entre des bancs
de mudstones et des marnes calcaires marquant un approfondissement brutal et trés important, de
plusieurs dizaines de métres, comme indiqué par les tempestites distales (metres 305 a 315, Fig. 3.26).
Les assemblages biologiques sont nettement moins diversifiés et ne montrent que des organismes
hétérotrophes, comme les échinodermes, les foraminiféres benthiques, les bryozoaires et les bivalves.
Lenregistrement de dépots de tempétes de plus en plus proximaux puis le passage a des grainstones
d’avant-plage indiquent une nouvelle diminution importante de la bathymétrie des environnements
de dép6bts. Ces calcaires trés bioturbés montrent toujours des HCS de trés grande longueur d’onde
confirmant la faible bathymétrie (Cf. chapitre 2.5) et dont la faune est constituée d’échinodermes, de
foraminiferes benthiques (textularidés), de bivalves et de brachiopodes.

Ce cycle bathymétrique se répéte entre les métres 347.5 et 380 (Fig. 3.26). Lapprofondissement rapide
et important est illustré par le passage abrupt a de nouvelles alternances marno-calcaires, dominées
par les marnes puis, a nouveau trés rapidement a des calcaires a HCS d’avant-plage (Fig. 3.26). La bio-
turbation y est toujours tres importante et dominée par des terriers verticaux, indiquant probablement
un taux de sédimentation assez élevé.

Un changement du milieu est indiqué par le passage a des faciés plus boueux et beaucoup plus grossiers
(metre 380, Fig. 3.26). Les échinodermes y sont toujours trés abondants mais les bryozoaires et sur-
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tout les huitres deviennent prépondérants. Les coquilles d’Alectryona (Arctostrea) rectangularis sont
toutes fragmentées et indiquent leur remaniement et transport suite a des événements de tempétes.
Une nouvelle diminution progressive de la bathymétrie est indiquée par le passage a des calcaires plus
massifs montrant une lamination de plage. Celles-ci sont difficilement observables, I'intervalle ayant
été soumis a une forte diagenese illustrée par le boudinage de certains bancs.

Un nouvel approfondissement trés important (metre 401.5, Fig. 3.26) est marqué par des marnes fines
et assez argileuses dans lesquelles s’intercalent quelques tempestites distales a micro-HCS (métre
401). Une fois encore, la bathymétrie chute rapidement et des faciés calcaires plus proximaux for-
més de quartz de brachiopodes et a plus de 70% par des fragments de crinoides. LUobservation de
lamines horizontales illustrent ainsi un milieu d’avant-plage peuplées de ces échinodermes (Fig. 3.26).
Ces facies représentent les derniers Calcaires Roux avant le passage quelques metres au-dessus aux
Marnes d’Hauterive qui illustrent un nouvel approfondissement du milieu. Ces marnes passent ensuite
progressivement sur une trentaine de metres a des alternances marno-calcaires a nombreux nodules
calcaires.

Interprétation séquentielle

Les tendances bathymétriques observées a différentes échelles dans les sédiments de la Formation de
Pierre-Chatel de la coupe de la Sure Nord sont tout a fait équivalentes a celles observées le long de la
coupe de la Pointiére. En effet, la tendance la mieux marquée est une diminution de la bathymétrie a
grande échelle, sur 'ensemble de la Formation, qui correspond de ce fait a une séquence de grande
échelle. Elle est encadrée par deux limites de séquence majeures (SB/TS A et B). Quatre séquences
de moyen terme s’individualisent par les variations du stacking-pattern au sein de la Formation, mais
la bathymétrie élevée et la position distale du milieu explique I'absence de variations du contenu bi-
ologique liées aux fluctuations du niveau marin relatif.

La plus grande proximalité du milieu de dépot des sédiments de la Formation de Vions explique un meil-
leur enregistrement des variations du niveau marin relatif a moyen terme. Cing séquences, montrent
ainsi, plus ou moins symétriguement, une augmentation puis une diminution de la bathymétrie. La
derniere séquence est a la fois la plus épaisse et la plus proximale. Ainsi, il est possible d’individualiser
trois séquences de court terme, montrant des variations bathymétriques semblables a celles de moyen
terme. Cette évolution montre, a grande échelle, une diminution de la bathymétrie et une prograda-
tion au sein de la Formation de Vions, qui forme ainsi une séquence de grande échelle, s'achevant par
des niveaux récessifs déposés a tres faible profondeur (SB/TS C, Fig. 3.25).

La base du Membre de la Chambotte inférieure est marquée par le développement de faciés construits.
Aucune variation bathymétrique ne peut étre identifiée (transgression, régression), la nature des sédi-
ments et le stacking-pattern le long de la coupe variant trés peu. Toutefois, le passage a des facies plus
protégés puis a I'émersion au sommet de la formation permet de reconstituer I'évolution bathymé-
trique au sein de la séquence de grande échelle formée par le Membre de la Chambotte inférieure.

Les sédiments du Membre du Guiers ne montrent pas de fortes variations de I'épaisseur de la tranche
d’eau (Fig. 3.26). Ces variations semblent toutefois fortement asymétriques, avec une rapide transgres-
sion a la base, la régression étant enregistrée pendant le dép6t de la majeure partie de la séquence.
Lorganisation séquentielle du Membre de la Chambotte supérieure montre une premiere séquence
de moyen terme assez symétrique en termes de variations bathymétriques. Au contraire la seconde et
derniere séquence est semblable a 'organisation des séquences de moyen terme du Membre du Gui-
ers. Cette séquence se termine au niveau d’une surface majeure (SB/TS F) marquant le passage vers la
Formation du Bourget.

Trois séquences de long terme sont reconnues au sein de la Formation du Bourget. La premiere
représente I'ensemble des Calcaires Roux inférieurs (Fig. 3.25). Les deux premiers métres marquent
les dépots de bas niveau, avec une sédimentation assez proximale, tandis que les alternances marno-
calcaires qui suivent marquent une transgression majeure et un maximum d’approfondissement le
plus important observé dans le Valanginien. Lensemble des Calcaires Roux inférieurs montre ensuite
une tendance discontinue a la baisse de la bathymétrie jusqu’aux dépots d’avant plage au sommet.
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Cette tendance est trés fortement modulée par les fluctuations du niveau marin relatif a moyen terme.
Comme a grande échelle, ces fluctuations montrent une tres forte asymétrie avec une transgression
quasiment confondue avec le maximum d’approfondissement alors que la régression est nettement
plus lente. Enfin, la partie supérieure de chacune des séquences forme les dép6ts de bas niveau.

Les deux dernieres séquences (metres 380.5 a 412, Fig. 3.26) montrent une organisation séquentielle
tout a fait semblable a celle des séquences sous-jacentes, avec une transgression rapide et tres bien
marquée et une régression plus progressive et enfin des dépots de bas niveau qui représentent entre
un tiers et la moitié de I'épaisseur totale de la séquence.

3.3.3 — Le Goulet de la Sure

La coupe inédite du Goulet de la Sure a été levée a environ 200 m au sud de la coupe de la Sure levée
par Quaghebeur (2002).

Cadre géographique et temporel

La coupe a été levée dans une des nombreuses cheminées de la face ouest du massif de la Sure. Elle est
située environ 400 m au nord de la cheminée anciennement balisée menant au sommet de la Grande
Sure (coordonnées E 5°42'9” ; N 45°20’16" ; Fig. 3.29). La coupe commence a la transition a peine
visible entre les Formations de Goldberg et de Pierre-Chatel. L'évolution géomorphologique du massif
vers le sud fait qu’ici, la falaise du flanc ouest du massif est formée par les sédiments des Formations
de Pierre-Chatel et de Vions ainsi que par la premiére barre, tres massive, du Membre de la Chambotte
inférieure (Fig. 3.30). La partie supérieure de celle-ci et le Membre du Guiers affleurent sous forme
de buttes, se suivant difficilement latéralement, tandis que le Membre de la Chambotte supérieure,
peu développée, forme une partie de la pente structurale. Au niveau d’une zone moins pentue, sur
le sentier principal menant au sommet de la Grande Sure, le contact avec la base des Calcaires Roux
inférieurs est visible. La quasi-totalité de la Formation du Bourget est recouverte. Les variations assez
douces du relief permettent de retrouver, par la géomorphologie, les grands ensembles identifiés au
nord dans la coupe de la Sure Nord. Plus bas, au niveau du col de la Sure, affleurent les premiers metres
des Marnes Bleues d’Hauterive.

Description et interprétation sédimentologique

Lensemble des sédiments appartenant a la Formation de Pierre-Chatel montrent un milieu de sédi-
mentation sur la pente de la plate-forme. De maniére trés progressive, ce milieu clairement distal a
la base de la coupe passe a une position plus proximale comme illustré par I'augmentation de I'indice
granulométrique et la diminution de la fraction boueuse (Fig. 3.31). Le minimum bathymétrique est
indiqué, au sommet de la formation, par des HCS générées par la houle.

Les sédiments de la base de la Formation de Vions montrent un changement des conditions paléoen-
vironnementales. Toujours dans un milieu de pente de plate-forme assez proximal, la biodiversité
augmente légérement et les encrolitements par les algues et les foraminiferes représentent une frac-
tion importante du sédiment. Aprés un léger approfondissement, marqué par une augmentation de
la quantité de boue et une baisse de la diversité des grains (métres 83 a 91), la bathymétrie du milieu
diminue assez rapidement. Dans la partie supérieure de la Formation de Vions (meétres 97 a 154), les
fluctuations du niveau marin relatif a3 moyenne échelle sont plus marquées en raison de la baisse de
la bathymétrie a grande échelle. Le milieu de sédimentation fluctue alors entre la pente proximale de
la plate-forme et le lagon, ouvert a protégé voire confiné (metre 113.5, Fig. 3.31). Le taux de quartz
détritique, en augmentation dans les dernieres dizaines de métres, fluctue entre 0.5 et 50%, illustrant
ainsi un fort détritisme en contexte de baisse du niveau marin.

Les massifs récifaux massifs de la base du Membre de la Chambotte inférieure, typiques dans ce sect-
eur, marquent la reprise de la sédimentation carbonatée de plate-forme sous une faible tranche d’eau.
Les organismes constructeurs sont dominés par les coraux et les nubéculaires, tandis que les gasté-
ropodes sont localement trés abondants. Alors que la premiére partie de la formation est formée de
dépots périrécifaux tres grossiers, la seconde montre une sédimentation de lagon ouvert plus ou moins
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distal. Vers le sommet de cet ensemble (metres 195 a 219 ; Fig. 3.31), le milieu devient de plus en plus
proximal, cette tendance menant a I'émersion observée a la limite entre les Membres de la Chambotte
inférieure et du Guiers.

La premiére partie du Membre du Guiers montre une sédimentation de lagon périrécifal, trés riche en
fragments d’encroltements récifaux et en gastéropodes, dont la bathymétrie est faible. La seconde
partie montre de maniere plus prononcée qu’a la coupe de la Sure Nord un changement des conditions
paléoenvironnementales. En effet, une chute de la biodiversité, une prédominance de foraminiferes
benthiques et des échinodermes, ainsi qu’un aspect de plus en plus lité des bancs, montre un milieu
de lagon ouvert dans lequel les récifs semblent absents. La bathymétrie toujours faible est indiquée
localement par des laminations de plage et d’avant-plage (exemple metre 237, Fig. 3.31).

Les sédiments du Membre de la Chambotte supérieure montrent toujours une diminution de la bio-
diversité, tendance qui s’accentue dans la partie supérieure (métres 255 a 280) ou la faune n’est plus
représentée que par les foraminiféres benthiques, les échinodermes et les brachiopodes. La trés faible
bathymeétrie et I’'hydrodynamisme élevé sont rappelés dans les derniers meétres par des rudstones qua-
si-lumachelliques a coquilles de gastéropodes et de lamellibranches.

Le passage aux Calcaires Roux inférieurs de la Formation du Bourget est plus marqué qu’a la coupe de
la Sure, par le passage aux alternances marno-calcaires d’offshore (Figs. 3.30 et 3.31).

Interprétation séquentielle

Lorganisation séquentielle est, de par la proximité de la coupe de la Grande Sure Nord, tres semblable
a celle de la coupe du Goulet de la Sure. Ainsi, la diminution progressive de la profondeur s’enregistre
trés bien au sein de la séquence de long terme formée par la Formation de Pierre-Chatel, alors que
les variations de moyenne échelle ne sont que trés peu marquées. Les conditions d’affleurement ren-
dent par ailleurs peu aisée la reconnaissance des quatre séquences de moyenne échelle composant
la formation. La limite de séquence majeure (SB/TS B) est ici soulignée par un intervalle trés récessif
ressortant bien sur le profil d’érosion (Fig. 3.30).

Les variations du niveau marin relatif a grande échelle sont moins asymétriques au sein de la séquence
suivante, formée par les sédiments de la Formation de Vions. En effet, les deux premiéres séquences
de moyenne échelle indiquent un approfondissement tandis que les trois suivantes montrent une dimi-
nution constante de la bathymétrie jusqu’a la limite de séquence majeure a la base du Membre de la
Chambotte inférieure (SB/TS C, Figs. 3.30 et 3.31). Ces tendances a long terme sont modulées par les
fluctuations du niveau marin relatif a moyenne échelle. Les cing séquences de moyen terme montrent
la méme asymétrie de ces variations avec une transgression rapide et une régression plus progres-
sive.

La nature construite ou périrécifale des dépots de la premiere partie du Membre de la Chambotte
inférieure ne permet pas d’interpréter ces dépots en termes de fluctuations du niveau marin relatifs.
Dans la seconde partie, ici interprétée comme la seconde des deux séquences de moyen terme du
membre, une forte asymétrie des fluctuations du niveau marin relatif est encore observable. Le milieu
treés ouvert et assez distal a la base de la séquence devient ensuite progressivement de plus en plus
proximal, jusqu’a I'émersion marquant également la limite de la séquence de long terme du Membre
de la Chambotte inférieure (SB/TS D, Figs. 3.30 et 3.31).

Deux séquences de moyen terme peuvent a nouveau étre individualisées au sein du Membre du Gui-
ers. La limite de séquence les séparant marque le passage a un milieu plus ouvert et plus distal, illus-
trant le début de la phase de transition entre les faciés blancs et massifs de la Formation de la Cham-
botte et ceux de la Formation du Bourget. Les sédiments du Membre de la Chambotte supérieure ne
montrent quasiment pas de variations de la bathymétrie. Le découpage séquentiel ici proposé est ainsi
essentiellement basé sur les corrélations avec les coupes environnantes ou I'évolution bathymétrique
est mieux enregistrée. Le sommet de la formation montre clairement une chute de la bathymétrie
avant 'ennoiement majeur de la base de la Formation du Bourget (SB/TS F, Figs. 3.30 et 3.31).
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3.3.4 — La Croix de la Sure

Les variations géomorphologiques importantes le long de la falaise du Massif de la Sure compliquant
les corrélations entre les coupes du Goulet de la Sure au nord, de Velouze au sud, ont justifié le levé de
cette coupe synthétique. La coupe de la Croix a ainsi permis de mieux suivre les ensembles de part et
d’autre de I'angle entre la falaise ouest et la falaise sud du massif de la Grande Sure (Fig. 3.29).

Cadre géographique et temporel

Cette coupe synthétique (Fig. 3.32) a été levée environ 500 m au nord de la coupe du Goulet dans la
cheminée la plus méridionale, quelques dizaines de metres au sud de la cheminée anciennement bali-
sée, au niveau de la steéle (coordonnées E 5°42’5” ; N 45°20°9”, Fig. 3.29). La falaise principale est ici
formée par les Formations de Pierre-Chatel et de Vions, ainsi que par la majeure partie du Membre de
la Chambotte inférieure, tres massive et formant une barre d’une quarantaine de metres d’épaisseur.
La coupe se termine au sommet de la falaise, le reste de la série étant difficilement corrélable laté-
ralement. En effet les sédiments des Membres du Guiers et de la Chambotte supérieure forment une
surface structurale ici tres pentue (35 a 55°) et haute (400 m environ). De plus, ils sont recouverts par
les éboulis sur une grande superficie.

Description et interprétation séquentielle

Comme observé dans I'ensemble des coupes, les faciés calcaires de Pierre-Chatel sont de plus en plus
massifs vers le sommet de la Formation (Fig. 3.32) et dans I'ensemble plus massifs que ceux de la For-
mation de Vions. Lensemble de la Formation de Pierre-Chatel peut se subdiviser en quatre séquences
de moyenne échelle que I'on peut suivre latéralement. De plus, a mesure que l'on se déplace vers le
sud, chacune de ces séquences initialement formée par une barre a tendance a se décomposer en deux
barres moins épaisses (Fig. 3.32).

Lexcellente qualité des affleurements permet en fait de diviser chacune de ces séquences de moyenne
échelle en quatre séquences de petite échelle. Dans la Formation de Pierre-Chatel, chaque petite barre
est formée de deux séquences de court terme, la premiéere étant plus récessive et généralement plus
bioturbée que la seconde. Au sein de la Formation de Vions, le contraste est plus marqué entre les
facies massifs en barres arrondies, en « boules », et les vires parfois recouvertes d’herbe. Chacune des
cing séquences de moyenne échelle est formée par une barre massive suivant un intervalle récessif
(Fig. 3.32).

Au sein des Formations de Pierre-Chatel et de Vions, les barres formant les séquences de moyenne
échelle sont les séquences les mieux exprimées. Ces barres peuvent se découper aisément en quatre
ensembles d’épaisseur a peu prés équivalente représentant les séquences de petite échelle. Ainsi,
I'organisation séquentielle de chacune des séquences de moyen terme suit un schéma variant peu
verticalement. La premiére des séquences de court terme est la plus récessive et forme les dépots de
bas niveau a I'’échelle des variations du niveau marin relatif a moyenne échelle. Cette interprétation
basée sur les corrélations de proche en proche avec les autres coupes est confirmée par I'observation
des mémes faciés latéralement. La seconde séquence plus massive marque les dépots transgressifs.
Souvent, une vire qui peut séparer la séquence de moyen terme en deux barres, marque I'inondation
maximale (MFS ou MFZ) a la base de la troisieme séquence de court terme. Celle-ci et la quatrieme et
derniere séquence de court terme représentent ainsi les dépots de haut niveau. Il n'a pas été possible
d’observer une organisation séquentielle au sein des séquences de court terme.

A grande échelle, comme observé dans les coupes de la Sure Nord et du Goulet de la Sure, une ten-
dance asymétrique des variations bathymétriques montre une transgression plus rapide que la régres-
sion. Les facies trés récessifs et riches en quartz détritique, a la base du Membre de la Chambotte
inférieure, marquent probablement une émersion, ou la proximité d’un environnement fluviatile char-
riant du matériel depuis les massifs ardennais et rhénan (Fig. 1.2).

Au fur et a mesure que I'on se déplace vers le sud, la barre formée par les calcaires récifaux du Membre
de la Chambotte inférieure devient de plus en plus massive. La coupe de la Croix utilise le passage le
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plus au sud permettant de franchir cette barre massive. La croix marquant le sommet est posée sur les
premiers bancs de la seconde des deux séquences de moyen terme formant la séquence de grande
échelle de la Chambotte inférieure. Cette séquence de moyen terme peut, comme précédemment, se
découper en quatre ensembles d’épaisseur égale, représentant les séquences de court terme.

3.3.5-Velouze 1

La coupe de Velouze correspond a peu prés a la coupe synthétique levée par Quaghebeur (2002).
La coupe de détail présentée ici mesure pres de 450 m et a été levée en deux secteurs séparés de
quelques centaines de m.

Cadre géographique et temporel

La coupe de Velouze 1 a été levée le long d’'une combe recoupant plus ou moins les terrains allant du
sommet de la Formation de Goldberg au pied de la barre trés massive et infranchissable de la Cham-
botte inférieure (coordonnées 5°42’4"’E ; 45°19’51" ; Fig. 3.33). Plus bas, les terrains de la Formation de
Goldberg affleurent de maniére assez semblable a la coupe de la Sure Nord. L'évolution de la géomor-
phologie de la falaise se traduit, sur le flanc sud du massif de la Grande Sure, par des barres calcaires
moins épaisses mais ressortant plus dans la topographie que les vires systématiquement recouvertes
d’herbe (Fig. 3.34). Comme dans les précédentes coupes, les barres calcaires de la Formation de Vions
sont moins massives que celles de Pierre-Chatel (Fig. 3.35) mais cet aspect évolue assez rapidement
vers le sud-est (bassin) (Fig. 3.34). La coupe se termine au passage aux facies treés massifs du Membre
de la Chambotte inférieure. Ce passage étant habituellement trés récessif, il est recouvert et n’a donc
pu étre observé.

Description et interprétation sédimentologique

Les faciés de la Formation Goldberg, ici équivalents distaux des faciés purbeckiens du domaine proxi-
mal, ne montrent que trés peu de variations faciologiques (Fig. 3.36). L'environnement reste trés distal
le long de la pente de la plate-forme ; les particules sont fines, la boue omniprésente. La biodiversité
est assez faible et les grains sont essentiellement les particules qui ont été exportées le plus loin (on-
coides, échinodermes, péloides), a I'exception de quelques foraminiféres benthiques peu transpor-
tés. Les passages plus calcaires et légérement plus massifs correspondent probablement aux périodes
de haut niveau marin et d’export maximal des carbonates depuis la plate-forme (Cf. chapitres 4.4 et
4.5). La Formation de Goldberg s’achéve par des alternances entre des mudstones-wackestones et des
marnes calcaires, comme observées dans les coupes de la Pointiere et de la Sure Nord.

La base de la Formation de Pierre-Chatel est marquée, comme dans les autres coupes, par des calcaires
blancs plus massifs formant les premiéres barres des structures de clinoformes qu’il est possible de
suivre le long du flanc sud de la Grande Sure (Fig. 3.34). De méme que dans les autres coupes, les facies
des sédiments de la Formation de Pierre-Chatel montrent clairement une tendance tres progressive a
une diminution de la profondeur a grande échelle. La base de la formation indique une sédimentation
sur la pente distale de la plate-forme, sous la zone en permanence affectée par la houle alors que le
milieu devient progressivement plus proximal.

De la méme maniére, les facies de la Formation de Vions montrent une diminution de la profondeur
a grande échelle, mais les fluctuations de I'environnement, plus particulierement de la bathymétrie,
peuvent étre suivies sur une échelle de temps plus courte. Apres un léger approfondissement a la
base de la formation, la bathymétrie fluctue légérement sur les premiéres dizaines de m. (metres 151
a 194 ; Fig. 3.36). Ces variations sont illustrées par un milieu de dép6t plus ou moins proximal le long
de la pente de la plate-forme. La progradation observée dans les coupes précédentes et observable a
grande échelle le long du flanc sud du massif (Fig. 3.34) est également bien marquée dans la coupe de
Velouze. Ainsi, dans la partie supérieure de la Formation de Vions (métres 181 a 251), la position plus
proximale du milieu de dépot est indiquée par des facies de lagon ouvert, une plus grande biodiversité
et une augmentation de l'indice granulométrique. De plus, le taux plus élevé de quartz détritique (1
a 20% voire 50% localement) indique une forte augmentation du détritisme. Le passage aux faciés du
Membre de la Chambotte inférieure est couvert. Toutefois les facies trés différents des derniers metres
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(taux de quartz élevé et faible biodiversité) indiquent comme dans les coupes précédentes une impor-
tante perturbation des conditions paléoenvironnementales.

Interprétation séquentielle

Dans un contexte légérement plus distal que les coupes situées plus au nord, les variations bathymé-
triques observées le long de la coupe de Velouze 1 sont tout a fait concordantes. Ainsi, I’éloignement
de la plate-forme et la grande profondeur de dép6t des sédiments des Formations de Goldberg et de
Pierre-Chatel expliquent le manque de variations de faciés liées aux fluctuations du niveau marin relatif
a moyenne échelle. A long terme, la séquence de Pierre-Chatel marque une baisse trés progressive de
la profondeur. La Formation se termine par des faciés assez proximaux avant la limite de séquence (SB/
TS B) marquant une nouvelle augmentation de la bathymétrie.

La séquence de long terme de la Formation de Vions enregistre elle aussi cette tendance, mais la posi-
tion plus proximale du milieu de dépot permet un meilleur enregistrement des variations faciologiques
associées aux fluctuations du niveau marin relatif de moyen terme. Cing séquences de moyen terme
peuvent ainsi étre identifiées au sein de la formation. Laugmentation de |’épaisseur de la derniere de
ces séquences vers le sud (Fig.3.34) et par rapport aux coupes précédentes illustre la progradation im-
portante en contexte de chute du niveau marin jusqu’a la limite de séquence majeure SB/TS D.

3.3.6 — Velouze 2

La seconde partie de la coupe de Velouze, située environ 600 a 700 m plus au sud-est (Fig. 3.33), cor-
respond a la coupe synthétique levée par Quaghebeur (2002).

Cadre géographique et temporel

Le sommet de la falaise sud du massif de la Sure étant formé par la barre trés massive de plus d’'une
cinquantaine de metres d’épaisseur (Fig. 3.34), le seul levé potentiel est situé quelques dizaines de
meétres au-dessus du sentier joignant Velouze (vers Hurtieres et la Sure) au Pas de la Miséricorde (co-
ordonnées 5°42'18"'E ; 45°19’45"'N ; Fig. 3.33). Le long de cette zone toutefois, le profil d’érosion levé
ne correspond pas tout a fait a celui de la barre visible le long de |a falaise et a été en partie rectifié par
les observations a plus grande échelle. Au-dessus de cette formation, les Membres du Guiers et de la
Chambotte supérieure, trés difficilement distinguables I'un de I'autre, sont formés par des facies tres
lités et récessifs. Ils forment la pente structurale et le replat traversé par deux sentiers rejoignant le col
de la Sure et menant a la petite falaise formée par la premiére partie des Calcaires Roux inférieurs.

Description et interprétation sédimentologique

La coupe débute a la base de la derniére séquence de la Formation de Vions (Fig. 3.37). Comme dans
la coupe de Velouze 1, les variations faciologiques indiquent une rapide baisse de la bathymétrie
et l'installation d’un milieu de lagon, en arriére de la barriere (Fig. 3.38). La partie supérieure de la
séquence est couverte et ne permet pas d’observer le passage aux faciés massifs périrécifaux du Mem-
bre de la Chambotte inférieure.

La base de ce membre montre un milieu de lagon ouvert dont la bathymétrie diminue progressivement,
baisse illustrée par le passage a des faciés périrécifaux tres grossiers puis a un milieu de lagon proté-
gé. La partie supérieure du membre montre a nouveau un lagon ouvert dont la bathymétrie diminue
progressivement jusqu’a 'émersion (meétre 90 ; Fig. 3.38). Conformément aux observations au niveau
des coupes situées plus au nord, les sédiments du Membre du Guiers ne montrent pas d’évolution
prononcée du paléoenvironnement. Des facies de lagon enregistrant sporadiquement l'activité de la
houle indiquent un milieu de profondeur assez faible. Comme observé dans le coupe du Goulet de la
Sure, la seconde partie du Membre du Guiers montre un changement progressif des conditions de
dépot. Le milieu n’enregistre plus le développement de récifs — a I'exception d’un petit intervalle dans
la Chambotte supérieure (metres 154 a 160 ; Fig. 3.38) - et la biodiversité diminue de maniére notable.
Les faciés tres lités affichent quelques structures de houle et indiquent un milieu ouvert. Les sédiments
des Membres du Guiers et de la Chambotte supérieure se déposent sous une faible tranche d’eau.
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Comme pour la coupe de la Sure Nord, la coupe de Velouze enregistre le dépot de quelques bancs cal-
caires de facies tres différent sous les alternances marno-calcaires de la transgression de la base de la
Formation du Bourget. Ces bancs comprennent une faune dominée par les organismes hétérotrophes,
foraminiferes benthiques, bivalves et échinodermes, ainsi qu’une granulométrie plus fine et un taux de
quartz tres élevé (20%). En conséquence, les faciés tres distaux des Calcaires Roux inférieurs montrent
des tempestites distales devenant assez rapidement plus proximales, correspondant au shoreface su-
périeur (Fig. 2.1). Apres un nouvel approfondissement, les faciés passent a des calcaires roussatres trés
bioturbés et a HCS de longueur d’onde plurimétrique. Ces bancs indiquent la mise en place d’un milieu
d’avant-plage ouvert a I'influence de la houle. Les derniers décimetres d’affleurement montrent des
alternances marno-calcaires indiquant un nouvel approfondissement important.

Interprétation séquentielle

Comme cela a été observé dans les autres coupes du massif de la Grande Sure, les facies du sommet
de la Formation de Vions montrent une bathymétrie faible concordante avec la progradation observée
a plus grande échelle. La limite de séquence majeure SB/TS C est ici recouverte mais le passage aux
faciés périrécifaux du Membre de la Chambotte inférieure illustre une nouvelle transgression. A trés
grande échelle, les sédiments de la Formation de la Chambotte ne montrent pas de variations de pro-
fondeur trés importante. Les trois séquences formées par chacune des formations montrent un milieu
de lagon plus ou moins ouvert et soumis a I'influence de la houle, surtout dans les Membres du Guiers
de la Chambotte supérieure. La trés faible bathymétrie de I'ensemble de ces dépbts est rappelée par
I’émersion observée au sommet du Membre de la Chambotte inférieure (SB/TS D). Les variations faci-
ologiques permettent d’individualiser deux séquences de moyen terme au sein de chacune des trois
séquences de long terme (Figs. 3.37 et 3.38).

Les premiers bancs de la Formation du Bourget représentent les dépots de bas niveau ou de début de
transgression. Cette transgression s’accélere et se confond avec le maximum d’inondation, illustré par
les alternances marno-calcaires dont les bancs sont formés par des tempestites distales. Le passage
a des tempestites plus proximales marque la diminution du niveau marin relatif a moyen terme. Une
nouvelle séquence, dont la base est marquée par une surface transgressive montre un ennoiement a
nouveau rapide puis une régression assez rapide également. Lensemble des calcaires roux affleurant
forme ainsi les dépbts de bas niveau de cette séquence a moyen terme de la Formation du Bour-
get. Seule la base de la troisieme de moyen terme est observée et montre a nouveau un ennoiement
rapide.

3.3.7 — La Cheminée de Saint-Martin

La coupe de la Cheminée Saint-Martin a été levée par Quaghebeur (2002), a quelques centaines de
meétres au nord de la coupe de la Rivoire, levée par Blanc et al. (1992, détaillée dans Blanc, 1996).

Cadre géographique et temporel

La coupe de la Cheminée a été levée le long du sentier en escalier franchissant la falaise formée par les
Membre du Guiers et de la Chambotte supérieure. Ce sentier relie le village de Mont-Saint Martin au
monastere de Chalais (Fig. 3.39 ; coordonnées E 5°40°7”’; N 45°16’46"). Alors que les terrains du Ber-
riasien ont en grande partie perdu leur aspect massif, comme l'illustrent les marnes du Peuil situées
plus bas, les facies de la base du Valanginien sont les seuls a affleurer dans de bonnes conditions. lls
forment une falaise allant du rocher du Lorzier (quelques centaines de m au sud du lieu-dit Velouze,
voir précédemment) jusqu’a la cluse de I'lsére au niveau du village du Fontanil (Fig. 3.20). Les facies des
Calcaires Roux sont systématiquement recouverts et n‘affleurent que sporadiquement en montant vers
les Bannettes, au nord. Lobservation de quelques bancs quelques métres au-dessus du sommet de la
coupe présentée a permis de confirmer son calage stratigraphique.

Description et interprétation sédimentologique

Au pied de la montée du sentier affleurent les derniers bancs du Membre de la Chambotte inférieure.
Le passage au Membre du Guiers est tres récessif et marqué par un joint marneux dont le sommet
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onduleux marque probablement une émersion (Fig. 3.40). Les faciés du Membre du Guiers sont tres
homogenes en raison de leur position assez distale marquée notamment par une granulométrie fine.
IIs indiquent une sédimentation de grains exportés depuis la zone de production sur la plate-forme vers
un milieu ouvert soumis a l'influence quasi permanente de la houle.

Interprétation séquentielle

Lensemble des sédiments des Membres du Guiers et de la Chambotte supérieure présentent une ba-
thymétrie assez faible et un environnement en permanence largement ouvert, situé dans le shoreface
supérieur. La transition entre les Membres de la Chambotte inférieure et du Guiers (métre 46, Fig. 3.40)
est la manifestation la plus marquée d’un changement paléobathymétrique. Si I'émersion n’a pu étre
démontrée, les facies tres récessifs et restreints indiquent une limite de séquence majeure correspon-
dant ala SB/TS D.

La grande homogénéité des faciés rend le découpage séquentiel assez difficile. Néanmoins les varia-
tions du stacking-pattern et des structures sédimentaires permettent d’identifier deux séquences de
moyen terme au sein de chacune des séquences de grande échelle formées par chacune des deux
formations. La hiérarchie entre ces deux familles de séquences n’est pas visible et repose sur les cor-
rélations avec les autres coupes de Chartreuse, plus au nord.

3.4 — BASSIN VOCONTIEN

Afin de simplifier les corrélations entre le domaine proximal de la plate-forme dauphinoise, les marges
dauphinoise et provencale et le Bassin Vocontien, une coupe synthétique du bassin est présentée.
L'étude de détail des nombreuses coupes du Bassin Vocontien pour le Valanginien a permis de les cor-
réler avec une grande précision au banc pres (Cotillon et al., 1979a, 1980). Les fluctuations de la calci-
métrie traduites par I'existence de bancs, de lits secondaires et d’interbancs peuvent se suivre sur plus
de 130 km sur une superficie de 'ordre de 10 000 km? (Cotillon, 1984).

Cadre géographique et temporel

La coupe synthétique présentée est basée sur les données des coupes de Vergol, de Morenas et de
la Charce, dont le calage biostratigraphique établi par Reboulet (1996) permet de la corrélation. Ces
coupes ont été choisies pour la qualité de leurs affleurements ainsi que par leur position géographique
au milieu du Bassin Vocontien. Elles ne sont donc pas inféodées a I'une des plates-formes — proven-
cale, ardéchoise, dauphinoise — mais correspondent a une zone située a peu pres a égale distance de
ces trois derniéres. Ainsi la coupe d’Angles classiquement citée dans la littérature et hypostratotype
du Valanginien (Busnardo et al., 1979) n’a pas été choisie étant donné sa proximité de la plate-forme
provencale a 20 km de la coupe de Carajuan.

La coupe de Vergol est située sur la commune de Montbrun-les-bains dans le sud de la Dréme pro-
vencale (coordonnées E 5°25’9’; N 44°12’12" ; Fig. 3.41). Elle représente la partie la plus épaisse de
la coupe de bassin présentée et expose dans d’excellentes conditions les sédiments du Berriasien su-
périeur jusqu’a la base de la seconde moitié du Valanginien supérieur. Il est possible de lever le reste
du Valanginien dans cette localité mais les conditions d’affleurement se détériorent rapidement. La
présence d’un premier intervalle « slumpé » dans la partie inférieure du Valanginien inférieur de Vergol
ne géne en rien l'interprétation cyclostratigraphique. Ceci a été confirmé par les corrélations banc a
banc de la coupe d’Angles (Giraud et al., 1995), montrant que I'enregistrement sédimentaire a Vergol
est complet pour cette partie de la coupe. Un autre slump dans une partie nettement plus marneuse
sous la « tétrade » (limite Valanginien inférieur / supérieur) a nécessité un levé de coupe additionnel
guelques km au nord sur la commune d’Aulan preés du lieu-dit de Morenas (coordonnées E 5°25’23"" ; N
44°13'52" ; Fig. 3.42), ou le Valanginien supérieur est exposé en falaise. La seconde moitié du Valang-
inien supérieur, au-dessus du « faisceau valanginien médian » (Cotillon et al., 1980) a été levée sur les
hauteurs a I'ouest de la commune de la Charce (département de la Dréme ; coordonnées E 5°26’23" ;
N 44°28’13" ; Fig. 3.43). Les conditions d’affleurement sont excellentes sur les 30 premiers métres au-
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dessus du « faisceau médian ». Elles sont ensuite nettement moins bonnes mais permettent de lever la
coupe jusqu’aux bancs calcaires tres massifs de I’'Hauterivien basal.

Cette coupe synthétique a été réalisée afin d’observer les fluctuations du signal sédimentaire dans le
bassin et d’en déduire les liens avec les plates-formes et les événements paléoenvironnementaux les
affectant. Lautre intérét majeur de cette coupe est de batir un canevas temporel de la fin du Berriasien
supérieur a la limite Valanginien / Hauterivien. En effet, la résolution de la biostratigraphie par ammo-
nites y est excellente, plus particulierement pour l'intervalle compris entre les 30 m. de coupe situés
sous la « tétrade » jusqu’a I’Hauterivien basal (Atrops & Reboulet, 1993 ; Reboulet & Atrops, 1995 ;
Reboulet, 1996), permettant de contraindre les corrélations lithologiques effectuées entre le bassin et
les zones plus proximales. Hormis la limite Berriasien-Valanginien étudiée par Blanc et al., 1992), la ma-
jeure partie du Valanginien inférieur de Vergol n’a pas encore été analysée en terme de biostratigraphie
détaillée. Ainsi, la zonation présentée pour cet intervalle est basée sur les corrélations avec les coupes
de la Charce (Reboulet, 1996) et d’Angles (Busnardo et al., 1979 ; Giraud, 1995).

Description et interprétation sédimentologique

Lensemble néocomien du bassin vocontien est représenté par des alternances marno-calcaires (Cotil-
lon et al., 1979b, 1980) typiques des bassins épicontinentaux hémipélagiques dont la profondeur est
située largement au-dessus de la limite de compensation des carbonates (quelques centaines de m ;
Ferry et al., 1980).

Le carbonate présent dans les bancs et interbancs est composé en moyenne de 80% par la fraction
boueuse des carbonates produits et exportés depuis les plates-formes et a 20% en moyenne par les
carbonates pélagiques produits essentiellement par les nannofossiles calcaires (Pittet, 2006). Cepen-
dant, sur 'ensemble du Berriasien supérieur et du Valanginien (Fig. 3.44), ces alternances de bancs
carbonatés et d’interbancs marneux, plus ou moins argileux, montrent d’importantes variations tant
en terme d’épaisseur que de richesse en calcite, en moyenne de 65% (Cotillon et al., 1980 ; Giraud,
1995).

Les alternances marno-calcaires du Berriasien sont de faible épaisseur et sont dominées par les bancs
carbonatés (Figs. 3.44, 3.46 et 3.47). Deux niveaux plus grossiers (métres 6.5 et 29) indiquent des évé-
nements gravitaires turbiditiques. Les premiers metres de Valanginien montrent une augmentation
progressive de I'épaisseur des alternances, épaississement le plus notable au niveau des interbancs
marneux. Au-dessus du slump (metres 56 a 65), les alternances ont une épaisseur proche du metre, les
interbancs étant en moyenne trois a quatre fois plus épais que les bancs carbonatés massifs.

La premiere coupure lithologique majeure est tres marquée (metre 112, Fig. 3.45) : les bancs car-
bonatés deviennent nettement moins épais, les marnes plus argileuses et quatre niveaux noirs sont
enregistrés. Ces niveaux centimétriques, les « niveaux Barrande » (notés B1-4, Fig. 3.45 et 3.48) sont
riches en carbone organique (TOC entre 3 et 4%, Reboulet et al., 2003). lls indiquent des conditions
défavorables au développement du nannoplancton calcaire ainsi qu’un renouvellement important des
assemblages d'ammonoides, dominés pour cet intervalle par des formes déroulées. Reboulet et al.
(2003) ont par ailleurs montré que le taux de sédimentation chute de maniere importante autour de
ces niveaux, baisse soulignée par une augmentation de la bioturbation. Ainsi la formation des niveaux
Barrande semble étre liée a des épisodes successifs de stratification de la colonne d’eau ayant mené
a l'installation de conditions dysoxiques a anoxiques sur le fond (Reboulet et al., 2003). Les derniers
métres de Valanginien inférieur sont formés par des alternances de bancs moins carbonatés et plus fins
et d’interbancs de marnes plus argileuses qu’auparavant (métres 115 a 130 ; Fig. 3.45). Au sein de cet
intervalle, un slump indique un nouvel épisode d’instabilité gravitaire sur les pentes bordant le bassin.
Les bancs carbonatés de la « tétrade » (métres 130 a 135, Figs. 3.44, 3.45 et 3.49) marquent la limite
entre le Valanginien inférieur et supérieur et le dernier intervalle de bancs clairement carbonatés avant
le « faisceau médian » situé plus de 40 m au-dessus.

La premiere moitié du Valanginien supérieur du bassin est représentée par une sédimentation hémi-
pélagique dominée a plus de 80% par les intervalles marneux, trés argileux (Figs. 3.46, 3.47 et 3.49).
Les fluctuations cycliques de la teneur en calcite ne sont que difficilement visibles, atteignant rarement
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des valeurs suffisamment élevées pour former un banc (supérieures a environ 70% ; Giraud, 1995).
Les trés rares niveaux carbonatés visibles entre les métres 140 et 158 sont ainsi trés fins et feuilletés.
Les premiers bancs carbonatés du Valanginien supérieur apparaissent au niveau du « faisceau mé-
dian », un ensemble de dix bancs plus clairs et massifs que les précédents qui se corrélent aisément sur
I'ensemble du bassin (Cotillon et al., 1979a ; 1980). Les marnes séparant ces bancs sont elles aussi plus
carbonatées et de teinte plus claire.

La succession sédimentaire de la seconde moitié du Valanginien supérieur est semblable a celle de la
premiére moitié : au-dessus du faisceau médian, les marnes redeviennent trés argileuses, sombres et
finement feuilletées tandis que les bancs, a I'exception d’une récurrence au niveau du « faisceau a Nick-
lesi » (meétre 199, Fig. 3.45), redeviennent nettement plus marneux et fins. Lensemble de la série allant
jusgu’a I’'Hauterivien basal est ainsi représenté a environ 85% par les marnes argileuses (Figs. 3.46 et
3.47) ; les bancs trés fins, le plus souvent infra-décimétriques, sont nombreux et souvent regroupés en
doublets ou triplets.

Interprétation séquentielle

A ce stade des interprétations, il n’est pas possible de proposer un modéle séquentiel basé uniquement
sur les données de la coupe synthétique du Bassin Vocontien. En effet, afin d’interpréter les sédiments
du bassin en termes de fluctuations du niveau marin relatif, il est nécessaire de les comparer avec ceux
des marges et/ou des plates-formes, ce qui sera I'objet du chapitre 4.

S’il n’est pas possible de présenter un découpage séquentiel basé sur la stratigraphie séquentielle et les
variations du niveau marin, une approche cyclostratigraphique permet de distinguer certaines séquenc-
es de dépot. En se basant sur le stacking-pattern de la coupe, quatre différentes échelles de séquences
(sensu Strasser et al., 1999) ont pu étre identifiées (Figs 3.44 et 3.45), les trois premiéres étant agen-
cées hiérarchiquement (Fig. 3.3). Chaque séquence de moyen terme est formée par la superposition de
guatre séquences de petite échelle, ces derniéres étant composées de quatre a six séquences élémen-
taires, le plus fréquemment de cing. Cette hiérarchie reste constante au cours du Berriasien terminal
et de I'ensemble du Valanginien méme si un léger changement est enregistré dans la seconde partie
du Valanginien supérieur. Les séquences élémentaires, jusqu’ici formée par un couplet marno-calcaire,
sont presque systématiquement formées par un doublet voire un triplet. Ce changement indique un
changement dans I'importance relative des facteurs de controle de la sédimentation carbonatée et
donc probablement du niveau marin.

3.5 - MARGE DE LA PLATE-FORME PROVENCALE : Carajuan

La coupe de Carajuan est la plus méridionale des sections levées. Elle se situe sur la bordure nord du
domaine provencal (Cotillon, 1971) et illustre des dépbts de plate-forme externe. Elle a été étudiée
par de nombreux auteurs, sur divers intervalles stratigraphiques et avec une résolution d’observation
variable (notamment Cotillon, 1971 ; Walter, 1991 ; Arnaud & Bulot, 1992 ; Atrops & Reboulet, 1995 ;
Hennig, 2003 ; Reboulet et al., 2003).

Etant donné les incertitudes biostratigraphiques, la coupe a été levée en détail sur I'intervalle le plus
large possible, notamment a la base. L'objectif est a la fois de comparer les événements sédimentaires
affectant la marge de la plate-forme provencale avec ceux reconnus sur la plate-forme dauphinoise
mais également de mieux contraindre la mécanique sédimentaire dans le domaine de transition entre
plate-forme et bassin.

Cadre géographique et géologique

La coupe est située au nord de I'entrée des gorges du Verdon, en Provence, prés du lieu-dit « Pont de
Carajuan » (Fig. 3.50 ; coordonnées E 6°25'25” ; N 43°47°54"”) sur la commune de Rougon (département
des Alpes de Haute Provence). La coupe, levée sur plusieurs centaines de métres de long, suit le petit
canyon du « Ravin des Fondis » jusqu’aux bancs a Karakachiceras (Fig. 3.51) a partir desquels la coupe
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grimpe le long du versant sud-est de la montagne de « la Beule ». Uintervalle séparant le sommet de
la « grande lumachelle » et les bancs massifs a Acanthodiscus radiatus n’affleure pas la ou la coupe
est classiguement levée (Hennig, 2003). Il est cependant possible de I'observer plus en hauteur vers
le Nord (Fig. 3.50), dans un ravin secondaire. Ainsi, a condition de se déplacer latéralement parfois sur
des distances importantes, les conditions d’affleurement sont excellentes. La coupe commence dans la
partie inférieure du Valanginien inférieur et s'acheve dans I’'Hauterivien inférieur.

Biostratigraphie

La biostratigraphie de la région a fait I'objet de nombreuses études (Cotillon, 1971 ; Atrops & Reboulet,
1995 ; Reboulet, 1996) mais la biozonation par ammonites de la coupe de Carajuan n’a toujours pas
été établie de maniére précise notamment pour le large intervalle du Berriasien terminal / Valanginien
inférieur. Les éléments acceptés par les auteurs sont : I'appartenance de l'intervalle allant de la base
des bancs a Karakachiceras (Figs. 3.51 et 3.52) au sommet de la « petite lumachelle » (metres 40 a 82 ;
Fig. 3.53) a la zone a Busnardoites campylotoxus. Lintervalle séparant les deux lumachelles (metres 82
a 98) est attribué a la zone a Saynoceras verrucosum, tandis que la « grande lumachelle » (métres 98 a
102) est attribuée a la zone a Neocomites peregrinus, incompléte, le sommet étant tronqué au niveau
d’une surface karstifiée.

Lintervalle suivant (métres 102 a 110) a été d’affinité incertaine (Kilian & Leenhardt, 1895 ; Kilian,
1918 ; Cotillon, 1971 ; Arnaud et al., 1981 ; Autran, 1993) jusqu’a ce que Thieuloy et al. (1990) le placent
dans la sous-zone a Criosarasinella furcillata de la zone du méme nom (Hoedemacker et al., 2003). Les
bancs suivants assez massifs marquent la base de |I’'Hauterivien par I'apparition de I'espace marqueur
Acanthodiscus radiatus. Pour les occurrences d'ammonites trouvées dans les sédiments valanginiens,
on se réferera a Cotillon (1971), Thieuloy et al. (1990), Atrops & Reboulet (1995) et Hennig (2003).

Description et interprétation sédimentologique

Le Valanginien inférieur de Carajuan se compose de deux grands ensembles lithologiques distincts.
Le premier est formé de calcaires blancs trés fins et massifs (metres 0 a 40 ; Figs. 3.52 et 3.53). Ces
calcaires sont des mudstones a packstones trés fins dont la faune est composée de rares ammonites,
oursins, brachiopodes et bivalves qui indiquent une position tres distale des environnements de dépot.
Ces faciés sont en fait des alternances marno-calcaires de bassin mais dont les bancs calcaires sont tres
développés et dont les marnes trés pauvres en argiles peuvent quasiment étre considérées comme des
calcaires. Ces alternances indiquent ainsi un export trés important de carbonates depuis la plate-forme
provencale. Le milieu de dépdt est trés calme et n’enregistre aucun événement énergétique de type
tempéte.

Un changement majeur de facies est indiqué par un passage a des marnes plus argileuses. Ces marnes,
d’une épaisseur d’environ 3 m, indiquent un milieu toujours profond mais dont la sédimentation car-
bonatée a chuté drastiquement. Les 7 m suivants sont formés par des alternances de bancs carbonatés
épais et de marnes calcaires, correspondant dans la littérature aux bancs a Karakachiceras. Ces bancs
indiquent une nouvelle augmentation des apports carbonatés depuis la plate-forme, dans un milieu de
profondeur toujours élevée.

Une nouvelle coupure sédimentologique majeure, corrélable sur plusieurs dizaines de kilométres est
marquée par des marnes beaucoup plus sombres (metre 50 ; Figs. 3.51, 3.52 et 3.53). De rares et
fins niveaux carbonatés indiquent des apports depuis les zones proximales suite a des événements de
tempétes. Le milieu de dép6t est toujours dans 'offshore et contient en abondance des oursins (Toxas-
ter ; Cotillon, 1971), des térébratules et des bivalves (trigonies).

Lintervalle de la petite lumachelle marque le passage assez rapide a une sédimentation nettement
plus proximale (métres 74 a 82). Les dépots carbonatés indiquent toujours I'influence des tempétes
mais la granulométrie beaucoup plus élevée, une faune plus diversifiée, toutefois composée unique-
ment d’organismes hétérotrophes, indiquent une bathymétrie nettement plus faible, dans le shoreface
supérieur.
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Le milieu repasse ensuite en quelques décimetres a une sédimentation marneuse d’offshore (meétres
82 a98; Fig. 3.53). Les oursins, brachiopodes et bivalves représentent la majeure partie des organismes
autochtones, les ammonites étant trés rares mais toutefois présentes. L'intercalation de niveaux de
tempétes tres proximaux (shoreface inférieur proximal) semble indiquer de brusques et importantes
variations du niveau marin, rappelant celles observées sur la plate-forme et la marge dauphinoise. Une
chute plus importante est alors enregistrée par 'intervalle de la grande lumachelle (métres 98 a 102.5).
Ces dépots résultent de I'accumulation de bioclastes, principalement des coquilles, a faible profond-
eur. Les fragments d’huitres (Exogyra couloni, Exogyra milletiana, Alectryona rectangularis ; Cotillon,
1971) tres nombreuses et de taille tres importante (jusqu’au dm) indiquent une profondeur trés faible,
probablement inférieure a 10 m. Aprés un nouvel ennoiement (metre 102.5), la sédimentation repasse
trés rapidement a des dépots trés proximaux de tempéte avant de voir le milieu émerger.

Cette émersion est marquée par la karstification du sommet du banc, les reliefs pouvant localement
atteindre une dizaine de cm (Fig. 3.49). La présence d’un horizon ferrugineux centimétrique recouvrant
uniformément cette surface karstifiée et le passage abrupt a des marnes d’offshore riches en ammo-
nites, nautiles et bélemnites, suggére la nature polygénétique de cette surface. Le sommet du banc
lumachellique, dont les particules sont fortement glauconitisées, a dans un premier temps été lithifié
lors de I’émersion. Laction de I'eau météorique a ensuite, au cours du temps, créé un modelé karstique.
Aprés un intervalle de temps assez long, la transgression suivante, d’'une amplitude trés élevée, a en-
trainé la condensation du milieu et la formation d’un hardground sous-marin (Hillgartner, 1998). Le
temps d’émersion ne peut étre qu’estimé, mais l'absence de plus de deux sous-zones d'ammonites
(sous-zones a Nicklesi et a Callidiscus ; Atrops & Reboulet, 1995) suggére une émersion de plusieurs
centaines de milliers d’années.

La transgression de la fin du Valanginien (sous-zone a Furcillata ; Thieuloy et al., 1990) est donc mar-
quée par un approfondissement rapide et important illustré par la mise en place de facies d’offshore
directement sur la surface émersive. Ces faciés sont ceux d’alternances classiques de bassin, les bancs
carbonatés étant des mudstones a micro-wackestones dépourvus de quartz détritique omniprésent
jusqu’alors.

Les premiers bancs de I'Hauterivien plus massifs montrent le repeuplement du milieu par les am-
monoides alors assez rares. Les céphalopodes et les oursins représentent la faune dominante de ce
milieu trés distal visible jusqu’au sommet de la coupe levée (Fig. 3.53). Au-dessus, les alternances devi-
ennent tres progressivement de plus en plus calcaires jusqu’aux faciés massifs du Barrémien.

Interprétation séquentielle

La premiére partie de la coupe, formée par au moins 40 m de mudstones et micro-packstones massifs,
ne suggere pas de variations significatives de la bathymétrie. La coupe commence sur les derniéres dall-
es d’'un ensemble tres massif que le ravin ne recoupe pas et qui correspondrait a la fin de la séquence
de grande échelle précédente. Les faciés plus récessifs de la base de la coupe illustrent ainsi les dépots
de bas niveau consécutifs a cette limite de séquence majeure (SB/TS E). Uanalyse du stacking pattern
de I'ensemble des calcaires massifs permet d’identifier trois séquences de moyen terme dont chacune
peut se découper en quatre séquences de court terme (Figs. 3.52 et 3.53). Lorsque les faciés ne sont pas
trop massifs, cing séquences élémentaires peuvent étre reconnues au sein de chacune des séquences
de court terme. Ces derniéres montrent une organisation rappelant les séquences de petite échelle
identifiées dans le Valanginien inférieur du Bassin Vocontien avec des bancs devenant de plus en plus
massifs vers le sommet. Les deux premieres séquences de moyenne échelle montrent des dépots plus
massifs dans leur partie supérieure, illustrant ainsi les dépo6ts de haut niveau. La qualité moindre des
affleurements le long de la troisieme séquence n’a pas permis de bien observer cette tendance.

Les 3 m de marnes coiffant cet ensemble est ici interprété comme une chute importante du niveau
marin qui aurait fait émerger la zone principale de production carbonatée, sur la plate-forme, faisant
du coup chuter I'alimentation du milieu en matériel bioclastique calcaire. Cette chute correspond a une
limite de séquence majeure (SB/TS F, Fig. 3.52). Ces niveaux évoquent tout a fait les marnes entourant
les niveaux Barrande dans le bassin. Les bancs a Karakachiceras indiquent un nouvel intervalle pendant



3 e Analyse environnementale et séquentielle

71

lequel la zone proximale alimente en carbonate le bassin et la marge externe.

La coupure majeure de la base des « marnes a Toxaster » (metre 50, Fig. 3.53 ; sensu Cotillon, 1971)
n’indique pas, semble-t-il, de variations bathymétriques importantes, avec une sédimentation tou-
jours trés distale. Les dép6ts carbonatés sont des tempestites distales, formant des bancs nettement
plus fins que précédemment. Cette faible épaisseur est probablement liée a une hausse du détrit-
isme, les marnes argileuses étant trés épaisses. Le niveau marin chute assez rapidement puis le milieu
voit s’installer une sédimentation proximale dominée par les tempétes (metres 74 a 82, Fig. 3.53).
Lensemble formé par la petite lumachelle et les marnes a Toxaster sous-jacentes forme ainsi une
séquence de moyenne échelle.

Le nouvel intervalle de marnes a Toxaster montre des variations trés importantes et rapides du niveau
marin relatif, le milieu oscillant entre celui des prairies a oursins dans 'offshore a des dépo6ts assez
proximaux sous l'influence des tempétes. Cette tendance a la baisse de la profondeur s’accentue lors
du dépbt des tempestites trés grossieres de la grande lumachelle, marquant la plus faible bathymétrie
enregistrée jusqu’alors. Lensemble formé par les deux lumachelles et les deux intervalles de marnes
a Toxaster forme une séquence de long terme montrant une nouvelle fois des variations asymétriques
du niveau marin relatif.

La séquence suivante est extrémement réduite puisqu’aprés un ennoiement assez important, le mi-
lieu voit la bathymétrie diminuer jusqu’a la longue émersion enregistrée par une surface karstifiée. La
sédimentation reprend au Valanginien terminal aprés un ennoiement rapide et important matérialisé
par un hardground et I'installation d’un milieu d’offshore peuplé par les céphalopodes. Sur 'ensemble
de I'Hauterivien inférieur levé, seules des fluctuations mineures du niveau marin sont enregistrées
par la fluctuation des apports en carbonates depuis la plate-forme illustrés par les alternances marno-
calcaires.
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4 « CORRELATIONS ET CHRONOLOGIE

4.1 - METHODES DE CORRELATION

Les corrélations précédemment réalisées entre les différentes coupes de la plate-forme du Jura, de la
marge dauphinoise, de la marge de la plate-forme provencale et du Bassin Vocontien reposent avant
tout sur des criteres lithologiques et sédimentologiques. Différents marqueurs biostratigraphiques ont
été utilisés mais aucun n’a toutefois pu étre appliqué a I'ensemble des coupes.

4.1.1 - Biostratigraphie

Les ammonites sont d’excellents marqueurs de milieux relativement profonds comme la marge distale
de la plate-forme provencale et le bassin Vocontien. C’est dailleurs dans ce dernier domaine qu’a été
définie la zonation du domaine téthysien (Hoedemacker et al., 2003 ; Reboulet et al., 2006), également
basée sur les nombreux travaux de Le Hégarat (1971), Thieuloy (1977), Thieuloy et al. (1990), Bulot et
al. (1992), Atrops & Reboulet (1993) et Reboulet & Atrops (1999).

La marge de la plate-forme dauphinoise de Chartreuse méridionale n’a livré aucune ammonite va-
langinienne tandis que les spécimens berriasiens sont tres rares (Morand, 1914 ; Le Hégarat, 1971 ;
Arnaud et al., 1981 ; Thieuloy, 1979 ; Quaghebeur, 2002). Sur la plate-forme du Jura, extrémement peu
d’ammonites ont été récoltées. Leur description remontant souvent a plusieurs décennies, leur posi-
tion stratigraphique exacte est incertaine (Guillaume, 1966 ; Steinhauser & Charollais, 1971 ; Bulot,
1995).

Néanmoins les milieux plus proximaux sont assez riches en calpionelles et en foraminiferes ben-
thiques. Ces marqueurs ont permis a différents auteurs de réduire considérablement les incertitudes
stratigraphiques des sédiments de la plate-forme du Jura. Ainsi les travaux de Le Hégarat (1971), de
Remane (1998) et de Blanc et al. (1994) ont permis de définir la position stratigraphique des dép6ts du
Berriasien moyen et supérieur et de la partie inférieure du Valanginien supérieur. Les travaux de Salvini
(1982), Darsac (1983), Boisseau (1987), Blanc (1996) ou encore Hillgartner (1999), décrivant notamment
les assemblages de foraminiferes benthiques, ont permis de confirmer 'attribution stratigraphique de
ces mémes dépots jusqu’au Valanginien inférieur.

Toutefois, pour les domaines proximaux de la plate-forme du Jura et de sa marge dauphinoise, une
grande partie du Valanginien n’a livré que peu d’informations biostratigraphiques, expliquant ainsi les
importants décalages concernant l'attribution stratigraphique des sédiments de plate-forme d’une
étude a l'autre (Arnaud et al., 1981 ; Blanc, 1996 ; Hennig et al., 1999 ; Hillgartner & Strasser, 2003).

4.1.2 - Isotopes stables du carbone

Depuis une trentaine d’années, la géochimie des isotopes stables du carbone est de plus en plus utilisée
comme outil de corrélation stratigraphique (Weissert, 1979 ; Scholle & Arthur, 1980 ; Weissert et al.,
1998 ; Grocke et al., 2006 ; Follmi et al., 2006). Les fluctuations importantes du 6*3C lors d’événements
de crises ou de perturbations environnementales peuvent parfois fournir une résolution temporelle
plus élevée que celle de la biochronologie, a fortiori quand ces crises affectent les faunes (Voigt et al.,
2007 ; Hesselbo et al., 2007). La période de crise de production carbonatée des plates-formes du Va-
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langinien montre également des fluctuations du 83C, sous la forme d’une excursion positive de I'ordre
de 2%o durant 2 a 3 Ma (Weissert event ; Erba et al., 2004). Ce signal est trés bien conservé dans la
plupart des bassins sédimentaires et peut ainsi permettre des corrélations a I'échelle globale (Jenkyns
et al., 2002).

La tres bonne conservation du signal dans les coupes du Bassin Vocontien et de la marge de la plate-
forme provencale a Carajuan, permet ainsi de corréler finement le Valanginien supérieur de ces deux
zones (Hennig et al., 1999). De nouvelles mesures autour de la transition Valanginien inférieur/su-
périeur de la coupe de Vergol (Duchamp-Alphonse et al., 2006 ; McArthur et al., 2007 ; M. Joachimsky,
Erlangen, données non publiées), permettent alors des corrélations a haute résolution entre le Bassin
Vocontien et la marge provencale (Fig. 4.1). Ces corrélations, basées sur les fluctuations du signal du
O13C, sont tout a fait en accord avec les données biostratigraphiques fournies par les ammonites (Atrops
& Reboulet, 1995).

Siles corrélations des zones distales sont excellentes, I'utilisation des fluctuations du signal du 6**C dans
les coupes proximales s’avere plus difficile. En effet, les nombreuses mesures réalisées sur les coupes
du Jura neuchételois, vaudois (en Suisse) et francgais par Hennig (2003) ont montré des fluctuations
tres différentes. Hennig a pu reconnaitre, dans certaines de ces coupes, des portions de I'excursion du
Weissert event et les a ainsi utilisées afin de corréler les Calcaires Roux (Formation du Bourget) avec
les sédiments du bassin. Dans de nombreuses coupes, le signal du 8*3C est cependant fortement altéré
par la diagenése, un inconvénient probablement lié aux nombreux hiatus émersifs de ces coupes. Ces
émersions ont de plus rendu le signal trés fragmentaire et les différentes portions de courbes corrélées
par Hennig (2003) pourraient étre de résolution temporelle différente. Des variations du 8*3C sur la
plate-forme pourraient en effet représenter des enregistrements a haute-résolution de courtes péri-
odes de temps, qui ne pourraient étre observables qu’a trés haute résolution dans le bassin.

Par conséquent, c’est la coupe stratigraphiquement la plus compléte de la marge dauphinoise qui a
été choisie et échantillonnée pour étudier les fluctuations du 8*3C au cours du Valanginien. Il s’agit de
I'intervalle allant du sommet du Membre du Guiers au sommet des Calcaires Roux supérieurs de la
coupe de la Sure Nord (Fig. 4.2). Le signal a été étudié sur roche totale, comme la majorité des résultats
publiés du Weissert event (Cotillon & Rio, 1984 ; Weissert, 1989 ; Hennig, 2003). Les fluctuations trés
importantes du 6*3C enregistrées par les sédiments du Membre de la Chambotte supérieure et la For-
mation du Bourget ne permettent aucune corrélation avec la courbe de bassin du Weissert event. Il est
possible que les pics négatifs observés au sommet de la Chambotte supérieure et des Calcaires Roux
inférieurs (Fig. 4.2), correspondent a une altération du signal par les eaux météoriques lors d’épisodes
émersifs, probables mais non avérés. Cependant, la mesure d’une valeur du 8*3C a -8%o. s’est finalement
avérée étre celle d’'un échantillon fortement recristallisé, le seul cemenstone (Wright, 1992) observé
par la suite en lames minces. Il représente I"échantillon le plus recristallisé d’une succession de grain-
stones silteux a trés fins, dans lesquels les ciments sont assez importants. Ainsi, les fluctuations valang-
iniennes du 63C n’ont pas été préservées sur la plate-forme, méme en position distale. Les corrélations
entre ces coupes et celles du bassin doivent donc étre établies a I'aide d’autres outils.

4.1.3 — Discontinuités et changements faciologiques majeurs

L'étude des sédiments de la plate-forme du Jura et de sa marge dauphinoise pour l'intervalle allant du
Berriasien moyen a I’'Hauterivien basal a permis de mettre en évidence de nombreuses surfaces remar-
quables. Les surfaces émersives, particulierement bien préservées sur la plate-forme, marquent des
événements de chute importante du niveau marin relatif qui peuvent étre corrélés sur plusieurs dizaines
voire centaines de km. Ces événements sont considérés comme synchrones ou légerement diachrones,
mais a une échelle de temps largement inférieure a la résolution temporelle de I'étude. Ces surfaces
remarquables peuvent parfois étre soulignées par des changements majeurs de faciés s’enregistrant a
la fois sur la plate-forme, les marges et le bassin. Toutefois, les corrélations ont été établies en tenant
compte de la migration des environnements de dépots controlées par les fluctuations du niveau marin
relatif et des apports sédimentaires au cours du temps (Arnaud-Vanneau & Arnaud, 1991 ; Schlager,
1993 ; Cunningham & Collins, 2002 ; Della Porta et al., 2004) en intégrant ces différentes surfaces et
changements de faciés dans un modeéle de dépdt utilisant la stratigraphie séquentielle.
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4.1.4 - Séquences de dépots et stratigraphie séquentielle

Sur I'ensemble des coupes étudiées ont été définies des séquences de dépot a quatre échelles dif-
férentes (Cf. chapitre 3). Si les limites des séquences de grande et de moyenne échelle se corrélent
assez bien de la plate-forme au bassin (Vail et al., 1977), la corrélation des sédiments compris entre
ces discontinuités est plus délicate. Les limites encadrant une séquence de moyenne échelle étant
considérées comme synchrones, il est possible de les corréler. En revanche l'observation des mémes
variations de facies pourrait entrainer une erreur de corrélation directe (voir I'exemple de la figure
4.3). Les corrélations réalisées doivent en effet tenir compte des migrations latérales (proximo-distales)
des environnements de dépots au gré des fluctuations du niveau marin relatif. Lobservation de facies
de plage ou d’avant-plage au sommet de la méme séquence dans 2 coupes séparées par plusieurs
dizaines de km signifie donc, qu’au cours d’une baisse du niveau marin relatif, les sédiments de plage
se sont d’abord déposés au niveau de la coupe la plus proximale. La chute du niveau marin relatif se
prolongeant, ce premier milieu va émerger tandis que la progradation va entrainer une migration vers
le large des environnements et donc le dép6t de sédiments de plage sur la seconde coupe. Si la chute
du niveau marin relatif continue, on pourra alors observer une émersion puis la formation de dépots
de plages sur une coupe plus distale.

Ainsi la limite de séquence, ici émersive (Fig. 4.3) coiffant I'ensemble de ces dépots est clairement
diachrone. L'émersion est d’abord enregistrée dans les zones plus proximales puis vers les zones plus
distales. Néanmoins, la transgression suivante est trés rapide et donc quasi synchrone, comme pour
I'ensemble des transgressions de grande amplitude a moyenne échelle. Cette caractéristique souligne
I'aspect composite des grandes limites enregistrant 'émersion, avec un début de formation diachrone
et la reprise de la sédimentation de maniere quasi synchrone sur I'ensemble des coupes, permettant
ainsi de considérer ces surfaces, en partie, comme des lignes-temps.

Lempilement hiérarchique des séquences de moyen terme, de court terme et élémentaires étant con-
stant - une séquence de moyen terme composée de quatre séquences de court terme et chacune
composée d’en moyenne cing séquences élémentaires -, il est possible de reconnaitre dans différentes
coupes cette hiérarchie afin de la corréler. Ainsi, dans des séries assez monotones, la reconnaissance
d’une méme hiérarchie d’'une coupe a l'autre est une bonne base de corrélations.

4.2 - CORRELATIONS SUR LA PLATE-FORME DU JURA/DAUPHINE

Les corrélations des coupes de la plate-forme du Jura sont présentées le long d’un transect proximo-
distal (Fig. 4.4). Les positions exactes des coupes sont données dans la Figure 1.1. Pour la description
détaillée de chaque coupe, il est possible de se reporter au chapitre 3.2.

Berriasien terminal (Membre de la Chambotte inférieure)

Les trois coupes du domaine de la plate-forme jurassienne (Fig. 4.4) ont pour base la limite régionale
du sommet de la Formation de Vions. Cette limite correspond, plus au nord et jusqu’au Saléve, a une
ou plusieurs surfaces émersives ou des paléosols, et a la Chambotte a des facies trés proximaux. Cette
discontinuité est surmontée des calcaires blancs massifs de la Chambotte inférieure qui attestent d’une
nouvelle transgression mais dont les facies indiquent en permanence une bathymétrie n’excédant pas
qguelques m. Vers le Nord, au Crozet, une sédimentation tidale indique que cette zone était alors un
estran, milieu protégé coupé de I'influence de la houle probablement par les différents récifs de la
barriere située au sud de la Chambotte. La progradation a long terme est indiquée par des facies plus
proximaux a la Chambotte et au Saléve tandis que la zone du Crozet émerge. Celle-ci s'achéve, sur la
plate-forme, par une émersion trés bien enregistrée sur I'ensemble des coupes (SB/TS D), marquant
dans ce domaine la limite Berriasien/Valanginien (Fig. 4.4).

Valanginien inférieur (Membres du Guiers et de la Chambotte supérieure)

Les sédiments du Membre du Guiers marquent une nouvelle transgression importante puisque les ter-
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rains jusqu’au Crozet sont ennoyés (Figs 3.9 et 4.4). De plus, les facies enregistrés marquent un change-
ment majeur de faciés. En effet, les sédiments du Saléve et de la Chambotte montrent une nette aug-
mentation du détritisme et enregistrent en permanence l'activité de la houle, jusqu’alors sporadique.
La transgression du Valanginien basal se fait dans un contexte ou les facies récifaux semblent absents
(Figs. 3.9, 3.13 et 3.19), ce qui pourrait expliquer une ouverture plus marquée du milieu a I'influence
du large. Les faciés de barre et de plage enregistrés au Saleve marquent probablement la proximité
d’une barriere sableuse bioclastique ou oolithique (Fig. 3.13) protégeant les zones plus au nord. Ainsi,
le Crozet enregistre a nouveau une sédimentation tidale, sans aucune manifestation d’un courant oscil-
latoire lié a la houle (Fig. 3.9).

Le Valanginien inférieur est marqué par une progradation importante enregistré au sein de deux
séquences de grande échelle (SB/TS D a F ; séquences V1 a V4 ; Fig. 4.4). Si les sédiments du Membre
de la Chambotte supérieure sont moins riches en éléments silicoclastiques, ils montrent toujours un
milieu essentiellement ouvert a I'influence hydrodynamique du large. Au Saléve, ces calcaires sont as-
sez roux (Fig. 3.13) et montrent, apreés les faciés du Guiers, I'existence d’'un changement environnemen-
tal. Ce changement est trés bien marqué a long terme par le passage aux sédiments de la Formation du
Bourget. La derniére séquence de moyen terme (V4) n’est enregistrée qu’au niveau de la coupe de la
Chambotte (Fig. 4.4), illustrant toujours cette progradation a grande échelle, et montre quelques facies
périrécifaux. Lensemble des coupes enregistre alors une émersion importante, d’autant plus longue
au Crozet qu’aucun sédiment du Membre de la Chambotte supérieure ne s’y est déposé (SB/TS E et F
confondues, Fig. 4.4).

Fin du Valanginien inférieur — Valanginien supérieur (Formation du Bourget)

Les facies de la base des Calcaires Roux inférieurs montrent un nouvel épisode transgressif majeur, as-
socié semble-t-il a un changement de morphologie de la plate-forme. Ce changement est indiqué par
une modification du différentiel de bathymétrie entre les sites de la Chambotte et du Crozet vers la fin
du Valanginien inférieur. A la base de la Formation du Bourget, des faciés de plage sont enregistrés au
Crozet (Fig. 3.9), des faciés d’avant-plage assez distale au Saléve (Fig. 3.13), tandis que la coupe de la
Chambotte montre une sédimentation passant rapidement de l'offshore au shoreface inférieur (Figs.
3.19 et 4.4). Ainsi la différence bathymétrique entre les sites de la Chambotte et du Crozet est nette-
ment plus importante a la base de la Formation du Bourget que pendant le dép6t des sédiments pré-
cédents. Uouverture plus importante du milieu est confirmée par un enregistrement permanent de la
houle, que celle-ci soit plutot de beau temps ou plutot associée a des événements de tempéte.

Lensemble des séquences de plate-forme de la Formation du Bourget montrent, a toutes échelles, des
phases transgressives trés rapides quasi confondues avec les maximums d’inondation, tandis que les
dépots enregistrent essentiellement la chute de la bathymétrie, entrainant une importante prograda-
tion de plusieurs dizaines de km vers le sud (Fig. 4.4).

La premiére séquence de moyen terme des Calcaires Roux inférieurs (V6) est formée, au Crozet, de
guatre séquences de court terme (Figs. 3.9 et 4.4). Chacune d’entre elles montre la progradation de la
berme de plage, suivie d’'une émersion. La position identique de cette berme, se situant toujours au
Crozet, montre que l'avancée maximale des eaux se fait jusqu’a la méme position géographique, au
cours de chacune des fluctuations du niveau marin relatif de court terme (Fig. 4.4). Lobservation de
guatre séquences de court terme a la Chambotte, montrant une nette progradation a moyen terme,
indique une tendance différente. En effet, 'observation de ces deux coupes suggeére quatre phases
transgressives d'amplitude comparable au cours d’'une séquence de moyen terme, entrainant un recul
de la ligne de rivage jusqu’a la méme position géographique (Fig. 4.4). Cependant, au cours du temps,
chacune des quatre régressions consécutives est de plus en plus importante, entrainant ainsi une pro-
gradation de plus en plus marquée des environnements de dépot (Fig. 4.4). Ceci explique I'observation
d’une progradation a plus grande échelle temporelle, au sein de la séquence de moyen terme V6.

La séquence de long terme formée par les Calcaires Roux inférieurs montre une progradation a grande
échelle, illustrée par des dépots de plus en plus proximaux dans les environnements distaux (Fig. 3.19).
Tandis que la Chambotte (au sud) enregistre une sédimentation de rampe proximale jusqu’a la plage, la
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sédimentation au Saléve (au nord) montre une influence tidale. Cette zone géographique est alors en
arriere d’une barriére sableuse ou d’un cordon cétier situé plus au sud. La zone du Crozet est émergée.
La progradation enregistrée a long terme traduit des chutes de plus en plus importantes du niveau
marin relatif. Cette chute conduit alors a une émersion probable de I'ensemble de la plate-forme du
Jura-Dauphiné qui n'a malheureusement pu étre attestée en raison du manque d’affleurements du a la
dominance des marnes dans l'intervalle sus-jacent.

Lintervalle suivant est tres marneux et correspond tres probablement aux « marnes a Alectryona »,
par sa lithologie et sa position stratigraphique entre les Calcaires Roux inférieurs et supérieurs (Fig.
4.4). Cet intervalle étant souvent recouvert, il n’a pas permis d’observations de détails. Cet intervalle
est présent jusqu’a la région de Neuchatel (Blanc, 1996 ; Hennig, 2003), illustrant ainsi un nouvel épi-
sode transgressif majeur. La sédimentation plus marneuse indique une hausse des apports en matériel
silicoclastique dans un contexte de dépot ouvert. Les Calcaires Roux supérieurs montrent une sédi-
mentation plus carbonatée dans un milieu ouvert et trés réducteur (fort taux de pyrite) (Figs. 3.13 et
3.19; Wilkin et al., 1997). L'émersion, tres bien marquée au Val-de-Fier (Figs. 3.16 et 3.17), traduit une
nouvelle fois une importante chute du niveau marin relatif. La prochaine transgression est marquée par
le dépot des marnes hauteriviennes tres riches en glauconie (Fig. 4.4).

4.3 — CORRELATIONS SUR LA MARGE DAUPHINOISE : MASSIF DE LA CHARTREUSE

Sept coupes ont été levées en Chartreuse occidentale (Figs. 1.1 et 3.20). Elles sont décrites en détail
dans le chapitre 3.3. Ce massif s’étant formé lors de la surrection des Alpes, l'orientation des struc-
tures et des affleurements suit un transect a peu pres orienté nord-sud, dans I'axe proximal distal de
la présentation de 'ensemble des affleurements étudiés dans ce travail (Fig. 4.5). Les coupes dans le
massif de la Grande Sure ont permis de suivre en deux dimensions I'évolution des géométries des corps
sédimentaires sur un transect proximal-distal. La coupe de la Pointiére, située quelques km au nord,
représente un intermédiaire entre le coupe de la Chambotte et celles du massif de la Sure : d’'une puis-
sance tres importante, elle expose a I'affleurement des barres trés massives de calcaires de plate-forme
distale et montre de fréquentes émersions. A I'opposé, plus au sud, la nature émersive de certaines
surfaces ne peut qu’étre supposée, et les barres calcaires sont séparées par des vires de calcaires plus
marneux et bioturbés suggérant un taux de sédimentation plus faible, probablement en contexte de
bas niveau.

A quelques variations locales prés, 'ensemble de la série berriaso-valanginienne montre un épaississe-
ment vers le bassin. Toutefois, les formations berriasiennes montrent, apres un épaississement impor-
tant, une réduction de leur épaisseur vers le Sud. Cette évolution progressive de |'épaisseur des corps
sédimentaires est typique de clinoformes (Vail et al., 1977 ; Van Wagoner et al., 1988). Il est également
possible d’observer ces clinoformes a plus petite échelle au niveau des séquences de moyen terme,
notamment au sein de la Formation de Vions (Fig. 4.6). A I'opposé, les formations valanginiennes mon-
tre une augmentation progressive, plus ou moins continue, de leur épaisseur vers le bassin (Fig. 4.6).
De plus, ces sédiments sont tres lités et le sont de plus en plus vers le Sud.

En raison de la grande incertitude stratigraphique des dépots calcaires néocomiens de Chartreuse et
plus spécifiguement entre Voreppe et Saint-Laurent du Pont (Fig. 3.20), les coupes levées dans le Mas-
sif de La Chartreuse recoupent un large intervalle de temps. Ce domaine n‘ayant jusqu’a présent pas
été finement corrélé avec celui de la plate-forme, et la limite Berriasien/Valanginien n’ayant jamais été
clairement fixée (Arnaud et al., 1981 ; Blanc et al., 1993, Quaghebeur, 2002), une partie importante
du Berriasien a été levée afin d’identifier les équivalents marginaux des formations de la plate-forme.
Une fois les corrélations effectuées, il s'avére que la base de la plupart des coupes se situe autour de la
limite entre les Formations de Goldberg et de Pierre-Chatel sous la limite Berriasien moyen/supérieur.

Berriasien moyen et supérieur (Formations de Pierre-Chatel, de Vions et Membre de la
Chambotte inférieure).

Chacune des coupes de Chartreuse montre, au sein de la Formation de Pierre-Chatel, une baisse de la
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bathymétrie a long terme. Cette tendance s’illustre trés bien par des faciés de plus en plus massifs et
proximaux (Figs. 3.23, 3.26, 3.31, 3.36 et 4.5). Les vires, indiquant les limites de séquences de moyen
terme, se développent vers le sud et augmentent le contraste entre ces facies récessifs et les barres
massives (Fig. 4.5) formées pendant les hauts niveaux de moyen terme. Cette baisse de la bathymétrie
a long terme s’achéve a la Pointiére par une émersion tandis que les coupes de la Sure sont restées
immergées.

Les facies de la Formation de Vions sont encore massifs mais les vires sont plus marquées et épaisses,
traduisant une amplitude plus importante des variations du niveau marin relatif. Ces vires marquent en
effet I'inversion de la tendance lithologique observée dans les barres massives et elles marquent ainsi
les dépbts de bas niveau. Ces vires plus marquées et les barres plus massives illustrent un contraste
lithologique plus marqué correspondant a un changement de facies important (Figs. 3.23, 3.26, 3.31,
3.32 et 3.36) suggérant ainsi des variations de la bathymétrie plus importantes. Cette interprétation est
confirmée par plusieurs surfaces émersives a la Pointiere.

L'évolution séquentielle au sein de la Formation de Vions est assez comparable a celle de la Formation
de Pierre-Chatel, au moins a long terme. En effet, I'évolution des facies de la formation montre claire-
ment une diminution progressive de la bathymétrie, diminution modulée par les fluctuations du niveau
marin relatif de moyen terme (Figs. 3.23, 3.26, 3.31 et 3.36). Cette baisse a long terme est trés bien
exprimée en Chartreuse et dans le massif de la Sure. Les géométries retracées par corrélation (Fig. 4.5),
ou directement sur les affleurements (Figs. 3.34 et 4.6), montrent des clinoformes dont la migration
est particulierement marquée au sommet de la Formation de Vions. Les quatre premiéres séquences
de moyen terme ont une épaisseur variant assez peu du nord au sud. Au contraire, la cinquiéme et
derniere séquence de moyen terme (B13) se dilate trés fortement dans le massif de la Grande Sure,
jusqu’a permettre de distinguer ses quatre séquences de court terme. Chacune de ces séquences pro-
grade sur la précédente et illustre clairement I'avancée des environnements de dépots jusqu’a la limite
de séquence majeure (SB/TS C). Cette limite est soulignée par quelques niveaux trés silicoclastiques
marquant éventuellement la plus grande proximité d’'un environnement deltaique (Blanc, 1996).

Les sédiments du Membre de la Chambotte inférieure sont les plus massifs de la série étudiée en Char-
treuse. lls forment soit une barre sur la pente structurale du massif de la Grande Sure, soit une falaise
au sommet de ce méme massif (Fig. 3.20). Sur le versant sud, cette barre atteint une épaisseur de pres
de 70 m (Fig. 3.34). Vers le Sud, elle devient plus litée et des interbancs plus marneux se développent,
préfigurant les marnes des alternances de bassin. Ces marnes se développent de plus en plus vers le
sud le long de la falaise du Lorzier et de la Roize (Quaghebeur, 2002). Les sédiments du Membre de la
Chambotte inférieure indiquent une reprise de la sédimentation avec une installation de récifs coralliens
durant la transgression. Le massif de la Sure est alors un lagon peu profond dans lequel de nombreux
patches protégent les zones plus au nord dont la sédimentation est alors nettement plus boueuse. A la
Pointiere, le milieu est trés peu profond et enregistre de nombreuses émersions. La séquence de long
terme de la Chambotte inférieure a également la morphologie d’un clinoforme (Fig. 4.6), confirmant
I'interprétation des facies indiquant une baisse du niveau marin relatif. Celle-ci s’achéve par une émer-
sion majeure de I'ensemble du massif qui marque la limite Berriasien-Valanginien (Figs. 3.25, 3.30,
3.32,3.37 et 4.5).

Valanginien inférieur (Membres du Guiers et de la Chambotte supérieure)

Les facieés du Membre du Guiers sont toujours des calcaires blancs, mais qui marquent néanmoins un
important changement de facies. La faune nettement moins diversifiée, le taux de quartz détritique plus
élevé (5%), les facies nettement plus lités et les nombreuses structures de houle (Figs. 3.26, 3.31, 3.38
et 3.40) sont autant d’indicateurs d’'un changement paléoenvironnemental au début du Valanginien,
plus précisément une ouverture du milieu a I'influence du large. De plus, la morphologie du Membre
du Guiers est différente de celles des séquences sous-jacentes et ne montre pas de clinoformes : a
long terme comme a moyen terme, les variations d’épaisseur du nord au sud sont faibles (Fig. 4.6).
Labsence de clastes récifaux ou de toute traces d’organismes constructeurs suggére I'absence d’une
barriére construite qui isolerait la zone plus au nord de I'influence hydrodynamique du large. Les faciés
sont ainsi tout a fait semblables sur une vingtaine de km du nord au sud (Figs. 3.26, 3.31, 3.38 et 3.40).
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La bathymétrie n'augmente pas de maniere significative et deux émersions a la Pointiéere illustrent les
chutes du niveau marin relatif a moyen et long terme (Fig. 3.23).

Les sédiments de la Chambotte supérieure montrent le retour des constructions récifales, mais dans
une moindre proportion que dans le Chambotte inférieure (Figs. 3.26, 3.31 et 3.38). La profondeur ne
semble pas augmenter de maniere importante et les chutes a moyen comme a long terme sont assez
bien marquées. La morphologie des séquences (V3, V4 et Chambotte supérieure) montre des clino-
formes qu’il est possible de suivre jusqu’au nord de Grenoble (Fig. 4.5).

Fin du Valanginien inférieur — Valanginien supérieur (Formation du Bourget)

Le changement majeur de facies vers les sédiments des Calcaires Roux inférieurs marque souvent, sur
la plupart des coupes, la fin des affleurements, les sédiments plus mous étant facilement recouverts
par la végétation. Lobservation de la limite méme entre les Formations de la Chambotte et du Bourget
est rarement possible et son caractére émersif, observé a la Chambotte (Cf. chapitres 3.2 et 4.2), n'a
pu étre confirmé. La base des Calcaires Roux inférieurs montrent un ennoiement tres important avec
I'installation de faciés d’offshore sur un prisme de bas niveau tres peu développé (Cf. chapitre 3.3 ; Figs.
3.26, 3.31 et 3.38). A long terme, la bathymétrie montre clairement des ennoiements rapides (peu
ou pas d’enregistrement de la transgression alors souvent confondue avec le maximum d’inondation)
tandis que la majeure partie de chacune des séquences de long terme de la Formation du Bourget
représente les dépots durant la chute et le bas niveau (Figs. 3.26, 3.38 et 4.5). Cette évolution séquen-
tielle s'observe également a moyen terme.

4.4 — DE LA PLATE-FORME AU BASSIN

La figure 4.7 montre les corrélations des principales coupes sur I'ensemble de la zone géographique
étudiée. La coupe la plus proximale (Le Crozet ; Fig. 3.9) ainsi que la plus distale et compléte du domaine
de la plate-forme jurassienne (La Chambotte ; Fig. 3.19) ont été choisies. La coupe de la Sure Nord (Figs.
3.25 et 3.26) est ici la seule coupe de Chartreuse présentée car elle permet de suivre I'évolution sédi-
mentaire jusqu’a I’'Hauterivien basal. La coupe de bassin (Figs. 3.44 et 3.45) et la coupe de la marge
externe de la plate-forme provencale (Figs. 3.52 et 3.53) sont également intégrées a la corrélation afin
gue tous les domaines soient représentés (Fig. 4.7). Comme d’importantes incertitudes sur la bio-
stratigraphie du Berriasien supérieur subsistent (Le Hégarat, 1971 ; Busnardo et al., 1979), 'équivalent
des Formations de Pierre-Chatel et de Vions n’a pas été levé. Les corrélations a grande échelle couvrent
I'intégralité du Valanginien et seulement une portion du Berriasien.

Berriasien supérieur (Membre de la Chambotte inférieure)

Sur une des limites de séquence majeures, aisément corrélable (SB/TS C), les sédiments de la Cham-
botte inférieure illustrent le développement d’une plate-forme carbonatée oligotrophique de type flat-
topped platform (Fig. 4.7). Sur I'ensemble de la plate-forme se développe un vaste lagon dans lequel
de nombreux patch-reefs et des bancs bioclastiques constituent une barriére discontinue qui isole
une zone de lagon protégé (La Pointiére, Fig. 4.5) puis, toujours en arriere, une zone d’estran tidal
(Le Crozet, Fig. 4.4). La séquence de long terme de la Chambotte inférieure montre une évolution
séquentielle asymétrique accompagnée d’un ennoiement assez rapide a la base puis une régression
nettement plus longue. Cette évolution s'observe également dans 'ensemble des séquences berriaso-
valanginiennes de méme échelle (Fig. 4.7). Cette évolution est soulignée par I'absence de la seconde
séquence de moyen terme (B15 ; Fig. 4.7), la transgression associée n’ayant pas été suffisamment
importante en termes d’amplitude du niveau marin relatif. La tendance régressive a long terme est ici
particulierement importante puisque I'ensemble des coupes de Chartreuse, sur la marge de la plate-
forme dauphinoise, montre une émersion (Figs 3.9, 3.13, 3.19, 3.23, 3.26, 3.31, 3.38).

Valanginien inférieur (Guiers et Chambotte supérieure)

La séquence de long terme du Membre du Guiers a, comme le Membre de la Chambotte inférieure, une
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morphologie de clinoforme variant peu en épaisseur du nord au sud (Fig. 4.7). La seconde séquence de
moyen terme du Membre du Guiers (V2) est également absente des zones les plus proximales (Figs. 4.4
et 4.7), montrant que cette séquence de long terme a la méme organisation séquentielle que celle de la
Chambotte inférieure. Le Membre du Guiers est toutefois différent de celui de la Chambotte inférieure
puisque la transgression du Valanginien basal marque la mise en place d’un environnement de dépot
plus ouvert que précédemment (Fig. 4.4).

La transgression de la base de cette séquence de long terme est la premiere du Crétacé a ne pas trans-
gresser sur le Jura vaudois et le nord du Jura francais (Strasser & Hillgartner, 1998 ; Hillgartner, 1999 ; ce
travail). Les dépots les plus septentrionaux de la Chambotte supérieure se situent au Saléve (Figs. 4.4
et 4.7). Cette séquence montre toujours une tendance régressive de long terme qui ici est particuliére-
ment importante. Outre la transgression initiale qui fut nettement moins importante que les précé-
dentes, les transgressions de moyen terme suivantes ne remontent que tres peu vers le Nord (Fig. 4.7).
La coupe de la Chambotte n’enregistre que la base de la seconde séquence (V4) et aucune des coupes
de Chartreuse n’enregistre le moindre dép6t de la suivante (V5 ; Figs. 3.23, 3.26, 3.31, 3.38 et 3.40)
enregistrée dans le bassin et sur la marge externe de la plate-forme provencale a Carajuan (Figs. 3.53 et
4.7). Le maximum de cette régression est alors enregistré dans ces deux coupes distales par des dépots
de bas niveau illustrés par des marnes les plus argileuses et les niveaux Barrande (Cf. chapitre 3.4).

Fin du Valanginien inférieur — Valanginien supérieur (Bourget)

La transgression de la base de la Formation du Bourget est d’autant plus importante qu’elle permet une
sédimentation sur des zones émergées depuis le Valanginien basal, comme au Crozet. Le passage du
Membre de la Chambotte supérieure a la Formation du Bourget marque, a bien des égards, un change-
ment majeur.

La modification de la différence bathymétrique entre les coupes proximales de la plate-forme et les
coupes plus distales de la marge suggére un changement de la géométrie, passant d’'une morphologie
plutot plane a celle évoquant une rampe : au Valanginien basal, le Crozet représente une zone d’estran
tidal tandis que la marge était une zone peu profonde de lagon périrécifal (Figs. 3.9, 3.13, 3.18, 4.4 et
4.7), indigquant une faible différence de bathymétrie. En revanche, lors du maximum d’inondation des
Calcaires Roux inférieurs (séquence V6, Fig. 4.7), le zéro bathymétrique est au niveau du Crozet ou se
développe la plage, tandis que la marge enregistre une sédimentation d’offshore, soit un différentiel
bathymétrique beaucoup plus élevé que précédemment. Le profil de cOte aurait ainsi évolué de celui
d’une plate-forme carbonatée de type flat-topped platform a celui d’'une rampe carbonatée.

Les sédiments de la Formation du Bourget montrent des fluctuations du niveau marin relatif trés asy-
métriques. Du bassin a la zone la plus proximale de la plate-forme, les séquences de dépdt de toute
échelle montrent des dépots transgressifs trés réduits, confinés aux zones les plus distales. Les plates-
formes et leur marge enregistrent une surface transgressive le plus souvent confondue avec la surface
d’inondation maximale, soulignant ainsi la rapidité de la transgression. La majeure partie de chaque
séquence est enregistrée durant la chute du niveau marin relatif et pendant le bas niveau consécutif.
Ces séquences sont délimitées par des surfaces transgressives (Cf. chapitre 3.1).

La figure 4.7 présentant les corrélations sur 'ensemble du domaine étudié permet d’observer la migra-
tion des environnements de dépots au gré des fluctuations du niveau marin relatif. La séquence de long
terme des Calcaires Roux montre une transgression importante suivie d’une régression importante. Le
maximum régressif est indiqué par des facies de plage en Chartreuse (Figs. 3.26 et 4.7), des tempes-
tites tres proximales a Carajuan (Figs. 3.53 et 4.7) qui correspondent par corrélation dans le bassin au
maximum carbonaté du faisceau médian (Fig. 4.7). Ce bas niveau représente le niveau marin relatif le
plus bas de I'ensemble du Valanginien supérieur.

La séquence de long terme des marnes a Alectryona (V9, Fig. 4.7) montre une nouvelle transgression il-
lustrée par la mise en place de facies d’avant-plage au Crozet. Si I'architecture séquentielle a plus petite
échelle de cette séquence n’a pu étre observée, il semblerait que la régression de la premiére séquence
de court terme ait été tres importante et ait entrainé I'émersion de Carajuan et I'’émersion probable-
ment synchrone des séries de la plate-forme du Jura (Fig. 4.7).
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Dans le Bassin Vocontien et sur la marge externe de la plate-forme provencale, le facies des Marnes
d’Hauterive est daté du Valanginien terminal (Figs. 3.45, 3.53 et 4.7). La base de ces marnes est
représentée par un intervalle trés argileux, le troisieme minimum du Valanginien, non enregistré sur
les marges, représentant un nouveau bas niveau majeur. La transgression suivante va alors progressive-
ment réennoyer les zones distales puis proximales. Elle est datée du Valanginien terminal a Carajuan,
de I'Hauterivien sur la « plate-forme » du Jura-Dauphiné et donc probablement d’un intervalle compris
entre le Valanginien tout a fait supérieur et la base de I'Hauterivien en Chartreuse. Cet ennoiement
marquant la base de I'Hauterivien dans le Jura se fait dans la derniére partie de la séquence de moyen
terme V11 (Fig. 4.7).

4.5 — INTERPRETATIONS DES CORRELATIONS

4.5.1 — Géométries des corps sédimentaires

L'évolution de I'épaisseur de chaque formation pour les coupes étudiées montre des géométries assez
remarquables qui évoluent au cours du temps (Fig. 4.8). Afin de considérer toute I'étendue de la plate-
forme du Jura qui remonte au Nord jusqu’a la région de Neuchatel, les données des coupes de la Car-
riere de la Violette (Mojon, 2005), du Ravin de Colas (Blanc, 1996 ; Hennig, 2003), du Crét de 'Anneau
(Blanc, 1996 ; Hillgartner, 1999) et de Valangin (Steinhauser & Charollais, 1971 ; Blanc, 1996) ont été
intégrées dans le modele de corrélation présenté dans la Figure 4.8. Ces coupes ont été réinterprétées
en termes de découpage lithostratigraphique en se basant sur les descriptions faciologiques fournies
par les auteurs. Dans ce travail, les coupes de la plate-forme du Jura-Dauphiné ont été étudiées sur un
intervalle allant de la fin du Berriasien a I’Hauterivien basal. C’est pourquoi les données d’Hillgdrtner
(1999) concernant les formations sous-jacentes de ces mémes coupes ainsi que celle du Bassin (coupe
de Montclus) ont été intégrées dans ces corrélations (Figs. 4.8 et 4.9).

En considérant la géométrie de chacune des formations sur un transect proximal-distal (a peu prés
nord-sud, se reporter figure 1.1 pour la position exacte des coupes), deux grands systemes peuvent
étre reconnus. Le premier, berriasien (Formations de Pierre-Chatel, de Vions et Membre de la Cham-
botte inférieure), montre une morphologie de plate-forme carbonatée de type flat-topped platform
(Handford & Loucks, 1993). Les formations valanginiennes (Membre du Guiers et de la Chambotte
supérieure et du Bourget) montrent au contraire un profil évoquant plutét celui d’'une rampe de type
distally steepened ramp (Read, 1982 ; Fig. 4.8).

La Formation de Pierre-Chatel a une géométrie de clinoforme, avec une épaisseur maximum des dépots
sur la marge dauphinoise (Figs. 4.7 et 4.8). La zone de plate-forme proximale s’étendant du Crét de
I’Anneau a la Chambotte ne montre qu’une faible variation d’épaisseur illustrant une morphologie de
plate-forme plate dont la zone de lagon s’étend sur pres de 200 km (Fig. 4.8). La zone la plus proximale
est dominée par un régime tidal (Steinhauser & Charollais, 1971 ; Blanc, 1996 et Fig. 3.9), protégée de
la houle probablement par les récifs et les bancs calcarénitiques (Blanc, 1996 ; Hennig, 2003 ; Mojon,
2005). La Formation de Vions a une morphologie ressemblant a celle de la Formation de Pierre-Chatel.
Le Membre de la Chambotte inférieure montre des variations d’épaisseur dans la zone de plate-forme
possiblement liées a de légers différentiels de subsidence comme proposé par Hillgartner (1999). Le
sommet de la plate-forme de la Chambotte montre une zone protégée tres étendue, sous influence
tidale, s’étendant du Jura neuchatelois jusqu’au Crozet, formant au Berriasien terminal un estran tidal
d’extension supérieure a 100 km.

Le Membre du Guiers marque un changement de morphologie important avec une augmentation ré-
guliere de I'épaisseur depuis le Jura neuchatelois jusqu’a la marge dauphinoise (Fig. 4.8). Le passage
a une plate-forme non barrée, de type distally steepened ramp, est confirmé par un enregistrement
guasi permanent de la houle, qui indique une ouverture du milieu a I'influence du large. Le Membre de
la Chambotte supérieure montre a nouveau une morphologie de flat-topped platform avec néanmoins
une extension géographique beaucoup plus restreinte puisque toute la zone allant de Neuchatel au
nord du Saléve est émergée (Fig. 4.8). Cette formation est la premiére a montrer une épaisseur des
dépots dans le bassin supérieure a celle des sédiments marginaux. La Formation du Bourget montre
un nouvel ennoiement jusqu’au Jura neuchatelois et une augmentation progressive de I'épaisseur des
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dépots jusqu’au bassin, comme pour le Membre du Guiers.

Sur un schéma plus général (Fig. 4.8a), le dépocentre se situe sur la marge dauphinoise pendant tout
le Berriasien et le Valanginien inférieur, tandis qu’il migre progressivement vers le bassin pendant la
majeure partie du Valanginien supérieur (Formation du Bourget).

4.5.2 - Evolution séquentielle

Lensemble des données acquises permet de corréler les coupes du Jura neuchatelois jusqu’a la marge
externe de la plate-forme provencale (Fig. 1.1) du Berriasien moyen jusqu’a la base de I'Hauterivien a
I’échelle du moyen terme (Fig. 4.9). Ces corrélations permettent de mettre en évidence les fluctuations
majeures du niveau marin relatif en suivant la migration des corps sédimentaires. La tendance régres-
sive a long terme de chacune des formations se traduit généralement par une position plus distale de la
ou des dernieres séquences de moyen terme (Fig. 4.9) : la derniere séquence de moyen terme des For-
mations de Pierre-Chatel (B8) ou de Vions (B13) ne posséde aucun dépbt situé au nord de la Pointiére
(Figs. 3.19, 4.4 et 4.9). Ces deux séquences représentent donc a long terme un prisme de bas niveau
marin. Elles s’achevent par la surface transgressive suivante, ce qui sous-entend que les séquences de
long terme doivent étre considérées comme des paraséquences sensu Van Wagoner et al. (1988). Le
fait que ces paraséquences a long terme soient composées de « séquences simples » sensu Vail et al.
(1977) souligne la complexité de I'interprétation séquentielle de ces séries lorsque I'on considere plu-
sieurs échelles de temps (Cf. chapitre 3 et Figs. 4.4, 4.5, 4.7 et 4.9).

Si les séquences de moyen terme de la Formation de Vions ont la méme extension géographique que
celles de Pierre-Chatel (Figs. 4.8 et 4.9), les émersions observées jusqu’a la Pointiére, trés au sud, mon-
trent que I'amplitude des fluctuations du niveau marin relatif étaient plus importantes (Figs. 3.9, 3.13,
3.19, 3.23, 4.4). De méme, alors que la derniére séquence (B13) est considérée comme un prisme de
bas niveau marin, I'étude a I'échelle du court terme montre une importante progradation de cette
séquence (Figs. 3.34 et 4.6). La coupure lithologique majeure coiffant ces dépots et les dépots tres
proximaux sur les derniers metres de la séquence indiquent une régression majeure a « trés » long
terme.

Les émersions fréquentes dans le Membre de la Chambotte inférieure a la Pointiere et la surface
d’émersion affectant les terrains jusqu’a I'extrémité sud de la Chartreuse indiquent toujours des varia-
tions du niveau marin relatif d'amplitude importante. La surface d’émersion du sommet de la Cham-
botte inférieure est moins marquée que celle du sommet de Vions en termes de lithologie et de géo-
morphologie mais semble au moins aussi importante en amplitude puisque I'ensemble des coupes de
Chartreuse montre une émersion. De plus, les séquences de moyen terme précédant (B15) et suivant
(V1) cette émersion se sont déposées sur la plate-forme tandis que la séquence précédant I'émersion
de la base du Membre de la Chambotte inférieure (B13) en est absente (Fig. 4.9). Cette différence
notable suggére donc que le bas niveau marin relatif du sommet de la Formation de Vions serait plus
long que celui du sommet du Membre de la Chambotte inférieure. Ainsi '’émersion autour de la limite
Berriasien/Valanginien aurait été de plus courte durée et donc moins marquée dans la lithologie.

Lamplitude des fluctuations du niveau marin relatif de moyen terme au cours du Valanginien inférieur
est comparable a celle observée au sein du Membre de la Chambotte inférieure (Figs. 3.13, 3.19, 3.23,
3.26, 3.31, 3.38, 4.4, 4.5 et 4.9). De plus, il semblerait que les régressions les plus importantes soient
systématiquement suivies de transgressions majeures (Fig. 4.9). Ainsi, la base du Membre du Guiers
transgresse sur I'ensemble de la plate-forme du Jura, illustrant une migration du trait de céte vers le
nord de prés de 250 km. La régression a long terme est a nouveau illustrée par une extension septen-
trionale plus limitée de la séquence V2 (Fig. 4.9) ne dépassant pas la Chambotte. La transgression de
la base de la Chambotte supérieure n’est pas trés importante tandis que la régression a long terme est
trés progressive et conduit au dépdt de la derniere séquence (V5) uniquement dans le bassin et les
marges externes, alors qu’elle est absente de Chartreuse (Figs. 4.7 et 4.9). Il est possible de considérer
les deux premieres séquences de long terme du Valanginien, les Membres du Guiers et de la Cham-
botte supérieure, comme une grande séquence de long terme montrant une régression de « tres »
long terme particulierement importante. Cette régression, qui se traduit par I'absence d’'une séquence
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compléte de moyen terme sur la marge dauphinoise (Figs. 4.5, 4.7 et 4.9), est soulignée dans le bassin
par les niveaux Barrande qui indiquent une stratification des eaux de courte durée dans ce contexte de
trés bas niveau marin relatif, au moins a I'échelle régionale.

La transgression majeure de la base de la Formation du Bourget ennoie les terrains jusqu’au Jura
neuchatelois, la majorité de la plate-forme émergeant ensuite assez rapidement (Fig. 4.9). La régres-
sion de long terme des Calcaires Roux inférieurs (Cf. chapitre 4.4) est suivie par une importante trans-
gression a la base des marnes a Alectryona. L'émersion de Carajuan moins d’'un métre au-dessus de
cette surface transgressive (Figs. 3.47 et 3.48) suggeére, par corrélations, que cette transgression a été
rapide et de trés courte durée. Aprés la transgression des Calcaires Roux, la régression suivante, précé-
dant le dép6t des Marnes d’Hauterive et soulignée par une surface karstifiée au Val-de-Fier (Figs. 3.16
et 3.17), semble correspondre a un hiatus d’assez longue durée.

Séquences de 3% ordre

En se basant sur le découpage séquentiel de 3°™ ordre de de Graciansky et al. (1998) et Hardenbol et
al. (1998), il est possible de corréler les limites de séquence de 3°™ ordre avec les principales limites de
séquences identifiées dans ce travail. Les correspondances sont également partiellement basées sur le
travail d’Hillgéartner (1999), notamment pour le Berriasien.

Il apparait ici que ces limites de 3®™ ordre se corrélent aussi bien avec les limites des séquences de long
terme qu’avec celles de moyen terme : chacune des limites de séquences de long terme correspond
ainsi a une limite de séquence de 3*™ ordre, mais de plus certaines limites de séquences de moyen
terme se correlent également avec les limites de séquences définies par de Graciansky et al. (1998 ;
Fig. 4.9). Chacune des limites des différentes unités lithostratigraphiques correspond a une régres-
sion importante (SB de long terme) et se corréle donc avec les limites de séquence de 3™ ordre. Ces
dernieres correspondent en fait aux régressions les plus importantes et les mieux enregistrées dans la
lithologie (Figs. 4.7, 4.8 et 4.9).

Les limites de séquences de moyen terme enregistrant les plus importantes régressions au cours du
Berriasien-Valanginien se corrélent également avec certaines des limites de séquences de 3®™ ordre.
La séquence de long terme Pierre-Chatel ne montre que des variations du niveau marin relatif de faible
amplitude dont aucune ne se corréle avec une limite de 3®™ ordre. La séquence de Vions est formée
de cing séquences de moyen terme montrant en revanche des fluctuations du niveau marin relatif plus
importantes.

Quatre régressions majeures sont enregistrées au cours du dépot de la Formation de Vions, dont une
des deux premiéres correspond a la limite Be6 (Hardenbol et al., 1998). Cependant, ces deux premiéres
régressions enregistrées étant d'amplitude comparable (Hillgartner, 1999 ; Fig. 4.9), il n’est pas possible
de déterminer laquelle des deux se correle a la limite Be6. La derniere séquence de moyen terme de
la Formation de Vions (B13) correspond a long terme a des dépdts de bas niveau, marquant la chute
du niveau marin relatif la plus importante du Berriasien supérieur (Haq et al., 1987 ; Hardenbol et al.,
1998). Le sommet de la Formation de Vions (SB/TS C) correspond donc a cette limite de séquence de
3éme ordre Be8 (Fig. 4.9).

Lenregistrement de régressions importantes se traduit a long terme par des surfaces diachrones sur
la plate-forme (Cf. chapitre 4.2). Ces limites de séquences peuvent donc correspondre a la superposi-
tion de différentes limites de séquences de plus petite échelle. Par exemple, la limite Val de de Gra-
ciansky et al. (1998) correspond a la régression majeure du sommet du Membre de la Chambotte
inférieure a long terme (SB/TS D ; Fig. 4.9), bien marquée en Chartreuse (Figs. 3.22, 3.25, 3.30, 3.37,
3.40). Les coupes les plus proximales — au nord du Saléve — n’ayant pas enregistré le dépot de la sec-
onde séquence de moyen terme (B15) de la Chambotte inférieure, le hiatus correspondant se corréle
également avec la limite de séquence de 3™ ordre Val (SB/TS D, Figs. 4.4, 4.7 et 4.9). Des cas de fig-
ures similaires sont observables au sein des séquences de long terme des Membres du Guiers et de la
Chambotte supérieure (Figs. 4.7 et 4.9).

Lensemble du Valanginien supérieur montrant a la fois des régressions et des transgressions impor-
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tantes, de Graciansky et al. (1998) y ont identifiées quatre limites de séquence de 3™ ordre. Elles
correspondent ici a chacune des séquences de moyen terme reconnues dans le Sud-est de la France
(Fig. 4.9). La derniere limite de séquence d’age valanginien coiffe les Calcaire Roux supérieurs et est
soulignée par une surface émersive karstifiée au Val-de-Fier (Cf. chapitre 3.2) : elle correspond a la
limite Hal.

4.5.3 — Approche temporelle : cyclostratigraphie

Quatre différentes échelles de séquences sensu Strasser et al. (1999) ont été identifiées, dont les
trois premiers s’emboitent hiérarchiquement (Cf. chapitre 3.1). Une séquence de moyen terme est
toujours composée de quatre séquences de court terme. Chacune de ces dernieres est composée le
plus fréquemment de cing séquences élémentaires, parfois de quatre ou six (Cf. chapitre 3.1, Figs.
3.1, 3.2 et 3.3). Cette hiérarchie reste constante au cours de l'intervalle étudié, du Berriasien moyen
a I'Hauterivien basal. Cette hiérarchie 1/4/20 (1 séquence de moyen terme / 4 séquences de court
terme / 20 séquences élémentaires) suggere un contréle de la sédimentation par les fluctuations des
parametres orbitaux (précession des équinoxes, obliquité de I'axe et excentricité de I'orbite) comme
observé a de nombreuses reprises pour des régions et intervalles temporels différents (par exemple :
Strasser, 1994 ; Pittet & Strasser, 1998 ; Thrana & Talbot, 2006). Chacune des variations cycliques des
principaux parametres de l'orbite terrestre a une durée spécifique (Berger et al., 1989 ; Berger & Loutre,
1994). La précession astronomique varie environ tous les 19 Ka (milliers d’années) et 21 Ka, l'obliquité
environ tous les 41 Ka et I'excentricité varie suivant deux cycles : le premier a durée de 'ordre de 100
Ka mais variant tres fortement (Berger et al., 2005) et le second, dit grand cycle de I'excentricité, a une
durée moyenne de 400 Ka (Berger & Loutre, 1994).

Ce controle orbital sur la sédimentation carbonatée se ferait par le biais du climat : les fluctuations
cycliques des parameétres de |'orbite et de la configuration spatiale de la Terre font varier I'insolation
en différentes régions du globe, jouant ainsi sur le climat (Milankovitch, 1941 ; Berger, 1978, 1988). Les
fluctuations thermiques induites par les variations de I'insolation peuvent alors faire varier la produc-
tion carbonatée des plates-formes (Pomar et al., 2004). Ce contréle peut étre direct (température,
ruissellement continental controlé par I'humidité...) ou indirect par des variations de différentes am-
plitudes du niveau marin global. La production de carbonates de plate-forme étant étroitement liée a
I'export de ces carbonates vers le bassin (Pittet, 2006), ces fluctuations de la production peuvent égale-
ment étre suivies dans les milieux hémipélagiques.

En contexte glaciaire (icehouse world), les variations du volume de glace stocké en hautes latitudes
peuvent faire varier le niveau marin global de quelques métres a plusieurs dizaines de m (Matthews &
Frohlich, 1991). Dans un monde dépourvu de calottes (greenhouse world), les variations de I'insolation
peuvent jouer sur la dilatation thermique des eaux de surface pouvant faire varier le niveau marin de
guelques m (Cazenave, 2006). Aucune explication n‘a encore été proposée pour expliquer des varia-
tions cycliques du niveau marin global a des échelles de temps inférieures a la centaine de milliers
d’années (Immenhauser & Matthews, 2004).

Différents cycles

La hiérarchie des dépots berriaso-valanginiens de la région péri-vocontienne suggere ainsi que les
séquences élémentaires correspondent au cycle d’'en moyenne 20 Ka de la précession astronomique.
Les séquences de court terme correspondraient alors au cycle de 100 Ka de I'excentricité terrestre et
celles de moyen terme au cycle de 400 Ka de I'excentricité. Dans le bassin, ol ces séquences sont bien
exprimées (Figs. 3.44 et 3.45), ces trois ordres ont pu étre observés sur I'intégralité du Berriasien étudié
et du Valanginien.

Néanmoins, I'observation de nombreux doublets de couplets marno-calcaires dans la seconde partie
du Valanginien supérieur (au-dessus du faisceau médian, Fig. 3.45) suggere I'enregistrement d’un cycle
dont la période correspondrait environ au double de celle d’'un couplet. Si un couplet marno-calcaire
(séquence élémentaire) correspond a une durée moyenne de 20 Ka, alors chaque doublet aurait une
durée approximative de 40 Ka. Cette durée correspond a celle du cycle de variation de l'obliquité de
I’axe terrestre (Berger et al., 1989). Les doublets enregistrés dans la partie supérieure du Valanginien su-
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périeur illustreraient donc un forcage astronomique par l'obliquité. La reconnaissance de la hiérarchie
1/5 le long de cet intervalle (Figs. 3.44 et 3.45) suggere toutefois que la précession et I'excentricité rest-
ent les principaux parametres de contréle du climat.

La sédimentation hémipélagique dans I'Hauterivien inférieur a Carajuan montre une hiérarchie différ-
ente de 1/10 (Fig. 3.53). L'observation de bancs doubles dans cet intervalle suggére un forcage par la
précession mais dominé par I'obliquité et le grand cycle de I'excentricité terrestre de 400 Ka.

Si un forcage climatique par l'obliquité est interprété pour I'Hauterivien basal, il n’est que faiblement
enregistré durant la fin du Valanginien supérieur. Cette observation est en grande partie concordante
avec celle de Giraud et al. (1995) identifiant principalement le signal de la précession jusqu’au sommet
de la zone a Pertransiens. Cette étude, basée sur I'étude des fluctuations de la calcimétrie des dépots
de bassin, montre un forcage par l'obliquité dominant sur le reste de la coupe. Hillgdrtner (1999) re-
poussait la position de ce changement jusqu’a la limite Valanginien inférieur/supérieur, tandis que dans
ce travail, 'ensemble du Valanginien est interprété comme étant astronomiquement forcé principale-
ment par la précession, avec toutefois un enregistrement de I'obliquité dans le Valanginien supérieur.

Les travaux de Strasser (1994), de Pasquier (1995) et cette étude suggerent un forgage climatique par
la précession et les cycles de I'excentricité durant I'ensemble du Berriasien et du Valanginien.

4.5.4 — Durées et calendrier temporel des événements sédimentaires

Lattribution d’une durée a chaque type de séquences (élémentaire, court terme, moyen terme), ainsi
gue les corrélations a haute-résolution entre le Bassin Vocontien, les marges des plates-formes et le
domaine de plate-forme, permettent de proposer un calendrier précis des fluctuations du niveau marin
relatif. La figure 4.10 reporte I'ensemble des données de biostratigraphie et de stratigraphie séquen-
tielle calées dans le temps en fonction du découpage cyclostratigraphique défini précédemment. Ba-
sées sur les données d’affleurements, les discontinuités et les corrélations précédentes, les fluctua-
tions du niveau marin relatif de la région étudiée sont illustrées Fig. 4.10. Elle permet de représenter
schématiquement les hiatus importants des zones plus ou moins proximales, et montre que la zone de
plate-forme proximale est émergée la majeure partie du temps.

Les durées des séquences de 3™ ordre sont trés variables et semblent surtout refléter les chutes les
plus importantes du niveau marin relatif plutot qu’un forgage cyclique. La figure 4.10 montre que les
sédiments de la Formation du Bourget sur la plate-forme sont d’age trés variable et que d’'importants
hiatus émersifs y sont enregistrés. La position stratigraphique de ces sédiments a longtemps été discu-
tée, s’étendant du Valanginien basal au Valanginien terminal (Fig. 1.4 et chapitre 3). Sur la plate-forme,
la Formation du Bourget est en fait la superposition de courts intervalles de dépots séparés par des
hiatus émersifs dont la durée va de moins de 300 Ka a plus de 1.1 Ma (Fig. 4.10).

La figure 4.11 présente les durées estimées de I'ensemble des séquences de long terme définies dans
ce travail, des séquences de 3™ ordre (de Graciansky et al., 1998), des biozones et sous-zones a am-
monites (Hoedemacker et al., 2003 ; Reboulet et al., 2006) et des formations stratigraphiques.

En se basant sur la cyclostratigraphie, la durée de l'intervalle étudié est de 8.8 Ma, s’étendant de la
base de la Formation de Pierre-Chatel a la base des Marnes d’Hauterive sur la plate-forme du Jura. La
durée du Valanginien serait de 4.3 Ma, compatible avec la durée de 3.8 Ma estimée par radiochronolo-
gie (Gradstein et al., 2004).
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5 « CLIMAT ET NIVEAU MARIN DANS LA REGION PERI-
VOCONTIENNE

La sédimentation est controlée par de nombreux paramétres paléoenvironnementaux dont la plu-
part sont liés aux variations du niveau marin relatif et au climat. Ce chapitre discute ces parametres a
I’échelle de la région péri-vocontienne avant de les comparer avec les données disponibles autour du
globe pour la méme période dans le chapitre suivant.

5.1 — EVOLUTION DE LA GEOMETRIE DE LA PLATE-FORME DAUPHINOISE ET LIENS AVEC LES
PARAMETRES PALEOENVIRONNEMENTAUX AU BERRIASIEN-VALANGINIEN

L'évolution des facies, des structures sédimentaires et des géométries de dépot des sédiments du Ber-
riasien supérieur (Cf. chapitres 3 et 4) montre que la « dégradation » valanginienne, c’est-a-dire le pas-
sage de facies de carbonates de plate-forme a des facies mixtes (carbonates et silicoclastiques), se fait
en plusieurs étapes. La reconstruction des géométries des corps sédimentaires de la plate-forme Jura-
Dauphiné jusqu’a la marge externe (Fig. 4.8) montre un changement de morphologie de I'ensemble.
D’une morphologie de plate-forme plate (flat-topped platform sensu Handford & Loucks, 1993) au
cours du Berriasien moyen-supérieur, on passe a celle d’'une rampe de type distally-steepened ramp
(sensu Read, 1982) au Valanginien. Cette morphologie désigne celle d’'une plate-forme a trés faible
pendage en zone proximale, pendage augmentant en zone plus distale (Read, 1982). Cette géométrie
correspond a celle observée, au Valanginien supérieur, sur un transect allant de la plate-forme du Jura-
Dauphiné au Bassin Vocontien.

5.1.1 - Berriasien moyen et supérieur (Formations de Pierre-Chatel, de Vions et Membre de
la Chambotte inférieure)

La Formation de Pierre-Chatel a une morphologie de plate-forme barrée, dont la barriere n’a toute-
fois pas été observée in situ. Les faciés de cette formation contrastent avec ceux de la Formation de
Vions. En effet, les formes encro(tantes telles que les foraminiféres comme Lithocodium (Schmidt &
Leinfelder, 1996 ; Dupraz, 1999) ou les nubécularidés ainsi que la cyanobactérie calcifiante Bacinella
(Leinfelder et al., 1993 ; Leinfelder & Schmidt, 1996 ; Dupraz, 1999) sont tres abondantes, souvent au
sein d’oncoides. L'abondance de ces formes dans la Formation de Vions tendrait a indiquer une hausse
des niveaux trophiques durant la période de dépot de ces sédiments (Vilas et al., 1995 ; Pittet et al.,
2002 ; Immenhauser et al., 2005).

Le passage a des conditions plus mésotrophes a été mis en évidence sur la plate-forme, dans la For-
mation de Vions, par Hillgartner (1999). Cette augmentation des apports en nutriments dans les mers
peu profondes du Jura-Dauphiné est probablement due a une hausse du ruissellement continental en
climat plus humide (Hillgartner, 1999), relation souvent observée (Winter et al., 1994 ; Pittet & Mattioli,
2002 ; Flugel, 2004). Les principaux nutriments sont I'azote, le carbone et le phosphore (Follmi, 1996 ;
Mutti & Hallock, 2003, Schlager, 2005). Un contexte de climat plus humide a cette période a été mis en
évidence par Pasquier (1995) et Blanc (1996) en se basant sur la fréquence plus élevée de kaolinite et
de quartz détritiques dans les niveaux de la Formation de Vions. La kaolinite serait préférentiellement
formée lors de I'altération de sols en conditions humides (Curtis, 1990) et son abondance augmente de
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maniére significative dans la Formation de Vions (Adatte, 1988 ; Blanc, 1996) et dans les équivalents du
Bassin Vocontien (Deconinck, 1993). Laugmentation de la teneur en kaolinite peut donc s’expliquer par
un climat plus humide mais également par une augmentation des surfaces continentales susceptibles
d’étre altérées lors des importantes chutes du niveau marin enregistrées dans la Formation de Vions
(Fig. 4.10; cf. chapitre 4). En effet, la kaolinite se forme généralement sur des surfaces plus ou moins
planes ol le temps de résidence de I'eau permet cette néoformation (Sladen & Batten, 1984 ; Decon-
inck & Charollais, 1986).

La teneur en argiles des sédiments berriasiens n’a pas été étudiée dans ce travail, mais les sédiments de
la marge dauphinoise montrent clairement une forte augmentation de la teneur en quartz détritique,
notamment dans la partie sommitale de la Formation de Vions, ou elle peut atteindre 50% des grains
(Figs. 3.22, 3.25, 3.30 et 3.35). Lenregistrement de conditions plutét mésotrophes en contexte clima-
tiqgue plus humide que précédemment est ainsi enregistrée de la plate-forme du Jura neuchatelois
(Adatte, 1988) jusqu’a la marge dauphinoise.

Le Membre de la Chambotte inférieure marque le retour a des conditions oligotrophes, semblables
a celles régnant lors du dépot de la Formation de Pierre-Chatel. Labondance de récifs a coraux et a
éponges calcaires, une plus grande diversité et abondance des foraminiferes benthiques, indiquent
un milieu de plate-forme oligotrophe (Mutti & Hallock, 2003) plutot caractéristique des milieux tropi-
caux (Tropical factory in Schlager, 2003, 2005). Les orbitolines et les formes encroltantes sont toujours
présentes, notamment Bacinella, mais en abondance plus faible (Cf. chapitre 3). Le retour a des condi-
tions oligotrophes dans le Membre de la Chambotte inférieure est concordant avec un taux tres faible
de quartz détritique (de 0 a 1% en moyenne) aussi bien sur la plate-forme du Jura-Dauphiné que sur
sa marge. Cette diminution du détritisme traduirait une baisse de l'altération continentale et donc un
climat plus aride au Berriasien tout a fait supérieur, comme proposé par Hillgartner (1999).

5.1.2 - Valanginien basal (Membre du Guiers)

Un nouveau changement paléoenvironnemental est enregistré au Valanginien basal lors du dép6t du
Membre du Guiers. Ce changement est plus marqué que celui observé dans la Formation de Vions.
Une hausse du taux de quartz détritique, une diminution de la biodiversité, la raréfaction des coraux et
I'apparition de nombreuses structures de houle sont enregistrées des la base du Membre du Guiers (Cf.
chapitres 3 et 4). laugmentation de I'abondance du quartz détritique et du taux de matiére organique
d’origine continentale (Hillgartner, 1999) suggére une augmentation du ruissellement continental, dans
un contexte climatique plus humide. De méme qu’au sein de la Formation de Vions, la hausse du détrit-
isme terrigéne entrainerait une augmentation des niveaux trophiques. Le passage a des conditions plus
mésotrophes expliquerait alors la diminution de la biodiversité ainsi que la disparition des construc-
tions récifales durant le Valanginien basal (Hallock, 1988 ; Hallock, 2001 ; Schlager, 2005). Walter (1997)
aidentifié dans les sédiments proximaux de la plate-forme (au nord du Val-de-Fier) la méme faune qu’a
la base de la Formation de Vions, indiquant des conditions environnementales comparables lors du
dépot de cette formation et de celui du Membre du Guiers (Walter, 1989, 1997).

Labsence d’édifices récifaux, et donc de barriere, va favoriser I'enregistrement de I'activité hydro-
dynamique du large dans les zones proximales de la plate-forme qui en étaient jusqu’alors proté-
gées. Seules des barres sableuses en zone peu profonde, dans le secteur du Saléve, isolent la zone
géographique plus au nord, dont la sédimentation est essentiellement contrélée par la marée (coupe
du Crozet, Figs. 3.9, 4.4 et 4.7 ; coupe de Colas, Blanc, 1996). En raison de I'absence de barriéere récifale,
aucune zone de lagon ne se développe sur la plate-forme et les changements de facies sont tres pro-
gressifs du proximal vers le distal (diminution de la granulométrie, facies plus lités en zone distale, cf.
chapitre 4). De plus, 'augmentation du détritisme et de I'agitation des eaux par la houle vont rendre les
eaux plus turbides et, de ce fait, pourraient avoir contribué a diminuer I'activité photosynthétique.

La géométrie du Membre du Guiers est, du nord au sud, nettement différente de celles des forma-
tions précédentes (Fig. 4.8) : ce membre s’étend jusqu’au Jura neuchatelois ol sa puissance est tres
réduite (environ 2m) et son épaisseur augmente graduellement jusqu’a la marge dauphinoise vers le
Sud (Fig. 4.8) ou elle peut atteindre plus de 40m. Ce profil évoque plus celui d’'une rampe homocli-
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nale que celui d’'une plate-forme plate, géométrie reconnue pour les formations du Berriasien moyen-
supérieur (Fig. 4.8). De plus, la différence d’épaisseur entre les sédiments marginaux du Membre du
Guiers et les dépots de bassin correspondants est tres faible, alors que I'épaisseur des sédiments dé-
posés sur la marge au cours du Berriasien moyen-supérieur (Formations de Pierre-Chatel, de Vions et
Membre de la Chambotte inférieure) est environ trois fois supérieure a celle des sédiments de bassins
correspondants. Cette différence est probablement liée a la progradation de cette rampe lors du dép6t
du Membre du Guiers (Cf. chapitre 4.2). Cette progradation entraine une migration des environne-
ments de dépot vers le large. Le sommet de la plate-forme de la Chambotte inférieure étant plat, le
faible espace disponible créé lors de la transgression du Valanginien basal va étre rapidement comblé.
De ce fait, les sédiments vont étre préférentiellement déposés sur la marge et dans le bassin (Figs. 4.4
et4.7).

La hausse du détritisme, illustrée par la hausse du taux de quartz sur la plate-forme dauphinoise et
sa marge, est marquée dans le bassin par des interbancs marneux épais (Figs. 3.45, 3.46 et 3.47). Les
intervalles marneux plus développés semblent traduire une augmentation du taux de sédimentation
des argiles qui proviennent de I'altération des silicates continentaux.

5.1.3 - Valanginien inférieur (Membre de la Chambotte supérieure)

Le Membre de la Chambotte supérieure représente, par ses facies et sa géométrie, un intermédiaire
entre un systéme « type Membre de la Chambotte inférieure » et un systéme « type Membre du
Guiers » (Figs. 3.26, 3.31, 3.38 et 4.8). Le retour a des calcaires blancs et massifs semble indiquer le
retour aux conditions paléoenvironnementales régnant lors du dépot du Membre de la Chambotte
supérieure. Une légére augmentation de la biodiversité sur la marge, notamment celle des foramin-
iferes benthiques (Cf. chapitre 3.2 et 3.3), suggere des conditions plus oligotrophes. Néanmoins, les
fréquentes structures de houle et des faciés lités indiquent un enregistrement quasi permanent de la
houle. Si quelques coraux sont observables, aucune construction ou sédiments de lagon protégé ne
suggere la construction d’une barriere, méme discontinue.

Durant la formation du Membre de la Chambotte supérieure, I'importante progradation de long terme
(1.2 Ma, Fig. 4.10) a mené a une sédimentation directement dans le bassin (et probablement sur les
marges externes), sans équivalent sur la marge proximale de la Chartreuse (séquence de moyen terme
V5, Figs. 4.9 et 4.10). La marge dauphinoise a enregistré le dépot des deux premiéres séquences (V3
et V4) mais seule la premiére (V3) s’est déposée sur la plate-forme. Cette importante progradation a
pour conséquence la géométrie particuliere du Membre de la Chambotte supérieure (Fig. 4.8). Celle-
ci évoque une plate-forme du type distally-steepened ramp : la zone proximale a une morphologie de
rampe homoclinale de tres faible pendage alors, qu’au niveau de la marge, une brusque augmentation
de I'épaisseur des sédiments du Membre de la Chambotte supérieure suggere une rupture de pente.
Les sédiments du Membre de la Chambotte supérieure se seraient donc déposés dans des conditions
plus oligotrophes, mais I'labsence de construction récifale et d’'une zone de lagon en arriere indique que
toutes les conditions environnementales n’étaient pas favorables au développement d’une plate-forme
carbonatée oligotrophe semblable a celle de la Chambotte inférieure.

La régression de long terme, illustrée par la progradation de la Chambotte supérieure (SB D, Fig. 4.9 et
4.10) entraine I'émersion de I'ensemble de la plate-forme du Jura-Dauphiné et de sa marge en Char-
treuse (Cf. chapitre 4.4). Alors seule zone de dép6t de la région, le Bassin Vocontien enregistre au
sommet de I'équivalent du Membre de la Chambotte supérieure des niveaux de marnes tres argile-
uses (calcimétrie de 35 a 45 %.) dans lesquelles sont intercalées les niveaux Barrande, enrichis en
matiere organique (Reboulet et al., 2003). La conservation de la matiére organique sur le fond indique
un milieu dysoxique a anoxique au moment du dépot de ces niveaux, conditions peu favorables au
développement du benthos (Reboulet et al., 2003). Les niveaux Barrande se sont formés au sommet
de la séquence V5 (Figs. 3.44, 3.45, 4.7) correspondant au sommet de la séquence de la Chambotte
supérieure, lorsque le niveau marin relatif était au plus bas dans la région étudiée (Cf. chapitre 4.5). La
formation de ces niveaux indiquerait de brefs épisodes successifs de stratification de la colonne d’eau,
aI’échelle du Bassin Vocontien (Reboulet et al., 2003). Les marnes plus argileuses de cet intervalle (Figs.
3.45, 3.47) indiquent un détritisme terrigene nettement plus élevé qu’auparavant. Cette hausse traduit




90

5 e Climat et niveau marin dans la région péri-vocontienne

une augmentation importante du ruissellement continental et donc potentiellement des décharges
plus importantes d’eau douce par les systemes fluviatiles. Ces arrivées plus importantes d’eau douce
vont entrainer une baisse de la salinité des eaux de surface et ainsi favoriser une stratification de la
colonne d’eau avec des eaux moins salines et moins denses en surface que sur le fond (Muller & Hen-
derson, 1987 ; Erbacher et al., 2001 ; Rohl et al., 2001 ; Joannin et al., 2006 ; Bour et al., 2007).

La stratification des eaux empéchant ou freinant fortement le brassage vertical des eaux, la matiére or-
ganique des eaux de surface n’est pas recyclée ni remise en suspension et tombe vers le fond du bassin
par décantation (Reboulet et al., 2003). Les arrivées plus importantes d’eau douce vont probablement
entrainer une baisse de la salinité tandis que la décantation de matiére organique, associée a la stratifi-
cation des eaux, va probablement mener a une oligotrophie des eaux de surface et a une augmentation
de la profondeur de la nutricline (Okada & Honjo, 1973 ; Molfino & Maclntyre, 1990). Le changement
de profondeur de la nutricline en contexte de stratification des eaux va alors favoriser le développe-
ment d’organismes pouvant facilement se déplacer dans la colonne d’eau. Les niveaux Barrande sont
riches en bochianitidés (Reboulet et al., 2003), type d'ammonoides déroulés orthocones a mode de vie
nectobenthique (Company, 1987) pouvant facilement se déplacer verticalement dans la colonne d’eau
(Jacobs & Chamberlain, 1996 ; Westermann, 1996). Ces taxons sont interprétés comme des formes
opportunistes (Cecca, 1998) qui auraient eu la possibilité de descendre jusqu’au fond pour se nourrir.
Il est vraisemblable que, suite au quatrieme événement de stratification des eaux illustré par le niveau
B4 (Fig. 3.43), la nutricline soit descendue jusqu’au fond, le benthos se développant particulierement
au-dessus de ce niveau (Reboulet et al., 2003).

Le contexte de tres bas niveau marin relatif (le plus bas du Valanginien, Fig. 4.10) associé au dép6t des
niveaux Barrande a vraisemblablement restreint les échanges avec la Néotéthys (Fig. 1.2), favorisant
ainsi la mise en place d’une stratification des eaux dans le Bassin Vocontien.

5.1.4 - Valanginien inférieur terminal et Valanginien supérieur
Membre des Calcaires Roux inférieurs

Le passage aux facies de la Formation du Bourget est bien marqué dans la lithologie sur la plate-forme
du Jura-Dauphiné, sur la marge de la plate-forme provencale et dans le Bassin Vocontien (Cf. chapitres
3 et 4). Le taux de quartz trés élevé (20% en moyenne et jusqu’a 50%, Fig. 3.13, 3.19, 3.26 et 3.38), au
moins jusqu’a I’'Hauterivien basal, indique un détritisme tres important. L'absence de toute construction
récifale contribue a maintenir une morphologie de rampe se développant depuis la base du Valang-
inien (Fig. 4.8). 'ensemble de la rampe étant exposé a l'influence hydrodynamique du large, les zones
proximales aussi bien que les zones distales enregistrent en permanence l'activité de la houle, qu’elle
soit plutot calme (vagues de beau temps) ou de tempéte (Figs. 3.9, 3.13, 3.16, 3.19, 3.26 et 3.38).

Une importante augmentation des niveaux trophiques est illustrée, des la base de la Formation du
Bourget, par un changement des assemblages biotiques et par une chute de la biodiversité (exemple
de la marge dauphinoise : Figs. 3.26 et 3.28). Seuls des organismes hétérotrophes se développent,
tels les foraminiferes benthiques (lenticulines et agglutinants micritiques), les échinodermes (dont de
trés nombreux crinoides), les huitres et les bryozoaires (Cf. chapitre 3.2, 3.3 et 3.5). Ces faciés de type
foramol (foraminiferes + mollusques ; Lees & Buller, 1972) et bryomol (bryozoaires + mollusques ; Flu-
gel, 2004) suggérent une augmentation importante des niveaux trophiques (Pomar, 2001a) et/ou,
une baisse de la température (Mutti & Hallock, 2003 et références citées). Si ce refroidissement n’a
pu étre quantifié par la géochimie sur la plate-forme (Hennig, 2003) ou sur la marge dauphinoise (ce
travail, Fig. 4.2), 'abondance de taxons vivant préférentiellement dans les milieux tempérés (Lees &
Buller, 1972 ; James, 1997 ; Mutti & Hallock, 2003) tend a indiquer un climat plus froid (C factory
de Schlager, 2003). La disparition des associations fauniques d’affinité plut6t tropicale, regroupant les
coraux (madréporaires), les miliolidés de grande taille, les éponges calcaires, les algues dasycladales
et les cyanobactéries calcifiantes, suggére également ce passage a un milieu plus tempéré, plus froid
(Schlager, 2003, 2005). Walter (1989) a mis en évidence, a la transition entre les sédiments du Membre
du Guiers (Chambotte supérieure absente) et des Calcaires Roux inférieurs, une importante crise chez
les bryozoaires. Si ceux-ci sont plus nombreux dans les sédiments des Calcaires Roux, leur diversité
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spécifique chute drastiquement, probablement en raison de I'élimination des espéeces thermophiles
lors d’une chute de la température (Walter, 1989).

Cette tendance au refroidissement s’illustre, dans les sédiments du Bassin Vocontien, par des incur-
sions d'ammonites boréales au niveau de la « tétrade », intervalle formé par des bancs assez carbona-
tés et qui marque la limite Valanginien inférieur/supérieur (Fig. 3.44), incursions également observées
a la base du Valanginien supérieur (Reboulet, 1996). De plus, Pucéat et al. (2003) ont mis en évidence
dans le Bassin Vocontien un refroidissement majeur autour de la limite Valanginien inférieur/supérieur,
en se basant sur l'analyse du rapport isotopique de l'oxygene du phosphate des dents de poissons.
McArthur et al. (2007) ont plus récemment étudié les rapports Mg/Ca et 520 des bélemnites du Bassin
Vocontien pour l'intervalle du Berriasien supérieur a I’'Hauterivien supérieur. lls mettent en évidence
un refroidissement majeur s'amorc¢ant au Valanginien basal mais s’accélérant a la limite Valanginien in-
férieur/supérieur. De plus, en étudiant les rapports Mg/Ca et 6%0, McArthur et al. (2007) ont distingué
le signal thermique de celui de la salinité, les deux étant indistinctement enregistrés par l'oxygéne. lls
mettent ainsi en évidence une diminution « en dents de scie » de la salinité au cours du Valanginien.
Celle-ci montre un minimum de part et d’autre de limite Valanginien inférieur/supérieur (McArthur et
al., 2007).

De la plate-forme proximale au Bassin Vocontien, les taux trés élevés de quartz et d’argiles traduisent
un détritisme trés important au cours du dépot de la Formation du Bourget (Figs. 3.13, 3.19, 3.25,
3.30, 3.37, 3.44 et 3.52 ; Stienne, 2004). Dans le bassin, de nombreux renouvellements d’espéces de
bélemnites (Janssen & Clément, 2002) et d'ammonites durant le Valanginien supérieur suggerent des
conditions paléoenvironnementales changeantes mais, dans 'ensemble, plus favorables qu’auparavant
(Reboulet et al., 1992 ; Reboulet, 1996). Laugmentation de la diversité générique des ammonites dans
le bassin (Fig. 5.1) au cours de cette période indique également des conditions paléoenvironnemen-
tales favorables. Si I'écologie précise de ces organismes reste mal contrainte, leur diversification aurait
pu étre favorisée par des températures plus froides et des ressources nutritives plus abondantes (Bra-
yard et al., 2006).

Les faciés peu carbonatés en zone proximale correspondent aux intervalles les plus marneux dans le
bassin (Fig. 4.7). Ces passages, nombreux dans les sédiments de la Formation du Bourget, illustrent que
le Valanginien inférieur terminal et le Valanginien supérieur correspond a une période de production
carbonatée tres faible et/ou de détritisme trés important (Figs. 3.46 et 3.47). U'enregistrement d’un
minimum carbonaté a la base du Valanginien supérieur dans le bassin (Figs. 3.44 et 4.7) représente ainsi
une phase de tres faible production et/ou d’export de matériel carbonaté depuis la plate-forme vers le
bassin (Cf. chapitre 5.2). La mesure du flux des nannofossiles calcaires, sur un intervalle stratigraphique
allant de quelques metres sous les niveaux Barrande jusqu’au faisceau médian (coupe de Vergol ; Figs.
1.1 et 3.44), montre que ce minimum carbonaté correspond pourtant a un maximum de production
par le nannoplancton calcaire (Mattioli et al., 2005 ; Pittet, 2006 ; Fig. 5.2). Le flux des nannofossiles cal-
caires augmente de maniére assez continue a partir des niveaux Barrande (Fig. 5.2). Cette abondance
atteint son maximum plusieurs metres au-dessus du sommet de la tétrade, dans le maximum argileux
de la base du Valanginien supérieur, pour ensuite diminuer vers le faisceau médian (Fig. 5.2).

Cette forte augmentation du flux de nannofossiles calcaires (multiplié par 3, Fig. 5.2) correspond au
développement préférentiel d’assemblages de taxons d’affinité eutrophique (Mattioli et al., 2005 ; Fig.
5.2). Les valeurs plus faibles des flux de nannofossiles calcaires, autour des niveaux Barrande et dans le
faisceau médian, correspondent a des assemblages différents (Fig. 5.2). Si leur affinité, plut6t oligotro-
phe ou eurytopique, est encore discutée (Lees et al., 2005), ces taxons illustrent des niveaux trophiques
plus faibles que ceux de I'intervalle marneux a la base du Valanginien supérieur. Lintervalle situé au-
tour de la limite Valanginien inférieur/supérieur marque ainsi une eutrophisation des eaux du Bassin
Vocontien et correspond aussi a un maximum du flux argileux (Mattioli et al., 2005 ; Fig. 5.2), trés bien
marqué dans la lithologie (Fig. 3.49) par un intervalle trés argileux dans lequel aucun banc calcaire n'a
été observé (Fig. 3.42 et 3.43). L'étude des flux a I'’échelle des séquences élémentaires, c’est-a-dire des
couplets marno-calcaires, montre que la production parautochtone par le nannoplancton calcaire est
importante dans les interbancs marneux mais est faible dans les bancs carbonatés (Reboulet et al.,
2003 ; Mattioli et al., 2005 ; Pittet, 2006). Ainsi la majeure partie du carbonate formant les bancs car-
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bonatés n'a pas été produite sur place, dans le bassin.

Les deux premiéeres séquences de moyenne échelle de la Formation du Bourget (V6 et V7, Fig. 3.44)
correspondent, aussi bien dans le bassin que sur les plates-formes, a une tres forte augmentation
du détritisme, initiée lors du dép6t des niveaux Barrande. Cet accroissement du détritisme terrigene,
suggérant une augmentation de l'intensité du ruissellement continental, est illustré par la teneur tres
importante des sédiments en quartz détritique et en argiles. Les décharges détritiques augmentant,
les flux de nutriments augmentent consécutivement, entrainant une eutrophisation des domaines de
plate-forme (Jura-Dauphiné et Provence) et du Bassin Vocontien (Mattioli et al., 2005). Cette forte aug-
mentation des niveaux trophiques, peu favorables a la plupart des producteurs carbonatés de plate-
forme (James, 1997 ; Pomar, 2001b), représente un important facteur dans la crise de la productivité
calcaire de plate-forme au Valanginien inférieur terminal et au Valanginien supérieur.

La mise en évidence d’un refroidissement autour de la limite Valanginien inférieur/supérieur (Walter,
1989 ; Pucéat et al., 2003 ; McArthur et al., 2007) permet de souligner le réle important joué par la
baisse de la température des eaux dans cette crise de production calcaire des plates-formes. En effet,
les plates-formes carbonatées se développent préférentiellement dans les régions de basses latitudes,
dans les zones ou les apports nutritifs ne sont pas trop élevés et ol les eaux sont bien oxygénées
et chaudes (Lees & Buller, 1972 ; Schlanger, 1981 ; Tucker & Wright, 1990 ; Schlager, 2003, 2005).
Une baisse importante de température (températures inférieures a 18-20°C, Mutti & Hallock, 2003)
va fortement défavoriser les principaux producteurs de plate-forme, essentiellement les organismes
photo-autotrophes comme les algues, les animaux a symbiontes photosynthétiques (coraux herma-
typiques), certains foraminiféres et mollusques (Schlager, 2005). Le refroidissement majeur autour de
la limite Valanginien inférieur/supérieur (Walter, 1989 ; Pucéat et al., 2003 ; McArthur et al., 2007) et
I'eutrophisation des eaux (Mattioli et al., 2005), liée a 'augmentation du détritisme dans un climat plus
humide, vont ainsi entrainer la crise majeure de la production carbonatée des plates-formes environ-
nant le Bassin Vocontien.

Membres des marnes a Alectryona

Alors que le sommet des Calcaires Roux inférieurs (séquence V8, Figs. 4.7 et 4.9) marque une légere
augmentation de la teneur en carbonates des sédiments, I'intervalle suivant des « marnes a Alectryo-
na » marque une nouvelle crise de la production carbonatée de plate-forme dans la seconde moitié du
Valanginien supérieur. Le Membre des marnes a Alectryona (Fig. 4.11) montre une nouvelle augmen-
tation du détritisme, illustrée par une argilosité plus importante. Alors que la plate-forme provencale
est entierement émergée (Fig. 4.10), aucun banc carbonaté n’a pu étre observé sur la plate-forme
Jura-Dauphiné, illustrant ainsi I'importante proportion des argiles dans les sédiments. Lobservation
d’assemblages biotiques largement dominés par les huitres (dont Alectryona (Arctostrea) rectangu-
laris) indiquent un milieu a tres faible biodiversité (Fig. 3.13 et 3.26). Les rares autres formes identifiées
sont des bryozoaires, des brachiopodes, des serpules et des éponges siliceuses (spicules). Les fora-
miniferes benthiques sont trés rares et les péloides disparaissent des la base du membre (Fig. 3.28).
Cette tres faible biodiversité est probablement a relier avec un milieu dont les niveaux trophiques sont
trés élevés (milieu eutrophique ; Hallock, 2001) et dont la salinité est peut-étre plus basse : la litholo-
gie uniquement marneuse de cet intervalle indiquant un fort détritisme, les décharges d’eau douce
par les systemes fluviatiles ont peut-étre contribué a faire baisser la salinité, au moins dans les zones
proximales. Si la présence d‘huitres (tolérantes a des variations de salinité) est compatible avec cette
hypothese, celle des brachiopodes et des bryozoaires I'est moins (milieux de salinité normale ; Brand
et al., 2003 ; Fligel, 2004).

Les niveaux des marnes a Alectryona représentent le second minimum carbonaté ou maximum argileux
du Valanginien supérieur et traduisent une nouvelle phase dans la crise de productivité carbonatée de
plate-forme du Valanginien supérieur. Dans le bassin (coupe d’Angles, Duchamp-Alphonse et al., 2006),
la proportion du genre Biscutum (nannofossile calcaire) observée dans cet intervalle (séquence V9 et
V10, Figs. 3.44 et 3.45) est semblable a celle observée a la base du Valanginien supérieur (séquences
V6 et V7 ; Duchamp-Alphonse et al., 2006). Ce genre indique généralement une haute fertilité des
eaux de surface (Roth & Bowdler, 1981 ; Erba et al., 1992 ; Coccioni et al., 1992 ; Duchamp-Alphonse et
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al., 2006), et son abondance était sensiblement identique a celle de I'intervalle dont les assemblages
sont eutrophiques a Vergol (Mattioli et al., 2005). Lintervalle de bassin correspondant au Membre des
marnes a Alectryona semble donc marquer une nouvelle eutrophisation des eaux marines. Toutefois,
une quantification des flux et I'étude plus précise des assemblages du nannoplancton calcaire dans la
seconde moitié du Valanginien supérieur permettraient de mieux contraindre les variations des niveaux
trophiques dans le Bassin Vocontien.

Membre des Calcaires Roux supérieurs

Les Calcaires Roux supérieurs montrent, semble-t-il, une faible hausse de la production carbonatée
sur la plate-forme (Figs. 3.13, 3.16, 3.19, 3.26 et 3.28) et une plus grande abondance des foramin-
iferes agglutinants. L'absence de contrdle cyclostratigraphique de haute résolution ne permet pas de
vérifier si le taux de sédimentation carbonaté a augmenté dans cet intervalle de temps. Toutefois, la
biodiversité reste faible et le benthos est largement dominé par les crinoides. Le taux de quartz, atteig-
nant des valeurs de 20% (Figs. 3.13, 3.16, 3.19 et 3.26), indique toujours un détritisme important. Ce
dernier suggére un ruissellement continental important et des apports élevés en nutriments. De plus,
I'abondance de glauconie dans les sédiments de la plate-forme du Jura-Dauphiné et de sa marge serait
un indicateur d’un faible taux de sédimentation, voire de condensation (Follmi, 1996 ; Flugel, 2004)
précédant ou suivant de peu I'émersion majeure enregistrée par une surface minéralisée et karstifiée
au Val-de-Fier (Figs. 3.16 et 3.17). Ce faible taux de sédimentation est également a associer a une tres
faible production carbonatée sur la plate-forme.

5.2 — TAUX DE SEDIMENTATION

L'étude a haute résolution des flux sédimentaires dans le Bassin Vocontien par Mattioli et al. (2005) et
Pittet (2006) autour de la limite Valanginien inférieur/supérieur, a permis de mettre en évidence des
fluctuations indépendantes de la production carbonatée parautochtone, des apports de carbonates
depuis les plates-formes et du flux détritique des argiles (Cf. chapitre 5.1, Fig. 5.2). En se basant de
la méme maniere sur le découpage cyclostratigraphique établi dans le bassin Vocontien (Cf. chapitre
4.5), il est possible d’estimer les variations du taux de sédimentation pour le Berriasien terminal et
I'ensemble du Valanginien. Chacune des 56 séquences de court terme et des 14 séquences de moyen
terme est considérée dans son ensemble sans distinction lithologique (carbonates vs. marnes). Chaque
séquence sera donc définie par une épaisseur unique, égale a I'épaisseur cumulée des intervalles
marneux et des bancs carbonatés. Cette épaisseur est ensuite décompactée en tenant compte de la
nature lithologique des sédiments, les calcaires mudstones et les marnes argileuses. Les coefficients
de décompaction utilisés sont de 2.5 pour les mudstones et de 3 pour les marnes, en se basant sur
Strasser et al. (2004). La durée de chacune des séquences ayant été estimée par cyclostratigraphie (Cf.
chapitre 4.5), il est alors possible de calculer les fluctuations du taux de sédimentation au cours du
temps et ce, a deux échelles de temps différentes (moyen et court terme ; Fig. 5.3).

Along terme, le taux de sédimentation dans le Bassin Vocontien est stable durant le Berriasien terminal
tandis qu’il ne cesse d’augmenter durant le Valanginien inférieur (Fig. 5.3). A la fin du Valanginien in-
férieur, le taux moyen de sédimentation a doublé par rapport au début de I'’étage. A |a base du Valang-
inien supérieur, ce taux augmente tres rapidement et de maniére importante dans le bassin : il double
en environ 300 Ka, atteignant une valeur quatre fois supérieure a celle du Berriasien terminal (Fig. 5.3).
Les valeurs sont plus faibles autour du faisceau médian mais restent trés élevées durant tout le Valang-
inien supérieur. Ces variations du taux de sédimentation sont compatibles avec la variation d’épaisseur
des cycles identifiées par Giraud et al. (1995). Lanalyse des variations de la calcimétrie par analyse
spectrale par ces auteurs (Giraud et al., 1995), sur le Valanginien de la coupe d’Angles, montre aussi
une augmentation notable de I'épaisseur des séquences élémentaires. En se basant sur I'épaisseur des
cycles, Giraud (1995) les a classés en deux catégories : leur épaisseur est comprise entre 50 et 80 cm
pour la zone a Pertransiens (premiere partie du Valanginien inférieur, Fig. 5.3) et entre 100 et 160 cm
pour le reste du Valanginien. Ce changement au cours du Valanginien inférieur terminal a été inter-
prété par Giraud et al. (1995) comme un changement du forgage orbital contrélant la sédimentation
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carbonatée. Le signal de la précession aurait été dominant jusqu’au sommet de la zone a Pertransiens,
I'obliquité étant le signal dominant pour le reste du Valanginien (Giraud et al., 1995). Dans le présent
travail, I'attribution d’'une durée identique a 'ensemble des séquences élémentaires suggére donc que
I'importante augmentation de I'épaisseur de ces séquences traduit une hausse du taux de sédimenta-
tion.

A moyen terme, le taux de sédimentation fluctue de maniére cyclique et asymétrique autour de la
courbe de long terme (Fig. 5.3). A I’échelle d’une de ces fluctuations, I’épaisseur des bancs carbonatés
varie de maniére importante (Fig. 3.47) suggérant ainsi des variations cycliques de I'export des carbon-
ates depuis la plate-forme. La durée de chacun de ces cycles est de 400 Ka, ce qui semble indiquer un
contréle par le niveau marin (Cf. chapitre 4.5). Les fluctuations de moyen terme semblent étre con-
trolées par les variations de la quantité d’argile, illustrant I'intensité du ruissellement continental sur
une échelle de temps plus longue.

La phase de chute drastique de la production carbonatée au Valanginien inférieur terminal, a la base
de la Formation du Bourget, n’est pas marquée par une chute du taux de sédimentation (Fig. 5.3). Ce
dernier montre au contraire une augmentation tres importante pour le Berriasien terminal-Valanginien
inférieur (Fig. 5.3). L'élévation du taux de sédimentation traduit I'augmentation du détritisme terri-
géne : linéaire au cours du Valanginien inférieur puis tres important et brusque autour de la limite Va-
langinien inférieur/supérieur (Fig. 5.3). Ces données sont en accord avec les fluctuations du signal iso-
topique du strontium au cours du Néocomien (McArthur et al., 2007, Fig. 5.3). L'étude du rapport Sr®/
Sr¥ montre un taux de sédimentation assez faible dans le bassin au Valanginien basal, taux augmentant
progressivement au cours du Valanginien inférieur. Ce taux augmente encore a la base du Valanginien
supérieur et reste élevé jusqu’a I'Hauterivien basal, ou il diminue pour revenir a des valeurs voisines
de celles du Valanginien inférieur (McArthur et al., 2007, Fig. 5.3). Le taux de sédimentation dans le
Bassin Vocontien au cours du Valanginien supérieur est le plus important du Néocomien (McArthur et
al., 2007, Fig. 5.3).

5.3 - DETRITISME

Les augmentations du détritisme au cours du Valanginien (Cf. chapitre 5.2, Fig. 5.3) suggérent un cli-
mat devenant de plus en plus humide. Cependant, les chutes du niveau marin peuvent également
contribuer a augmenter le détritisme en exposant de plus grandes surfaces continentales. Il est donc a
priori difficile de pouvoir discriminer une origine purement climatique (aridité vs. humidité) d’'une in-
fluence du niveau marin relatif sur les augmentations du détritisme observées au cours du Berriasien-
Valanginien.

Laugmentation du détritisme au Valanginien basal au sein du Membre du Guiers (Figs. 3.9, 3.13, 3.19,
3.23, 3.26, 3.31 et 3.38) se fait en contexte transgressif (Figs. 4.7, 4.9 et 4.10). Etant donnée la mor-
phologie assez plane de la zone, la montée du niveau marin relatif immerge des surfaces importantes
qui, a priori, ne favorisent pas 'augmentation du détritisme. De plus, 'ensemble des marges proven-
cale, ardéchoise, jura-dauphinoise, helvétique et germanique ont vu se développer des plates-formes
carbonatées au cours du Berriasien et, pour la plupart d’entre elles, au Valanginien inférieur. Alors que
les massifs paléozoiques sont restés émergés, les régressions n‘ont exposé a l'air libre que des ter-
rains carbonatés. L'altération de ces terrains libérant nettement plus de carbonates que de matériel
silicoclastique, les chutes du niveau marin relatif ne peuvent donc pas expliquer les augmentations du
détritisme (argiles et grains de quartz de plusieurs centaines de um) observées dans les sédiments de
plate-forme et du bassin au cours du Valanginien.

La plate-forme du Jura-Dauphiné est entourée a I'époque de plusieurs massifs paléozoiques liés aux
orogénéses calédonienne et hercynienne tels que le Massif Central a I'est et le massif Brabant-Ar-
dennes-Bohéme au nord et nord-est (Fig. 1.2). Adatte (1988) s’est interrogé sur l'origine du détritisme
et notamment des micas identifiés dans les coupes du Jura neuchatelois. Par l'orientation nord-sud de
la vaste plate-forme du Jura-Dauphiné et de plus faible distance des massifs au nord, il soulignait la
probabilité plus élevée d’une provenance du massif rhénan, appuyée par lI'analyse minéralogique et
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isotopique des différents minéraux (Adatte, 1988).

Labondance de grains de quartz assez anguleux et de taille pouvant atteindre 400 a 500 um suggere
toutefois une source plus proche. Cependant, les reconstitutions paléogéographiques pour le Juras-
sique supérieur et le Crétacé inférieur ne montrent aucun autre massif émergé proche du Jura (Der-
court et al., 1986 ; Ziegler, 1988, 1990). Le matériel source interprété par Adatte (1988) pourrait toute-
fois correspondre aux lithologies du massif des Vosges. Lémersion d’une partie du massif Vosges-Forét
Noire au Jurassique supérieur est attestée selon Wetzel et al. (2003) par des témoignages d’activité
hydrothermale au sein de failles de socle. En se basant sur les directions des paléocourants des sédi-
ments étudiés par Allenbach (1997), Allenbach & van Konijnenburg-van Cittert (1997) ont suggéré que
les nombreux grains de quartz observés dans des sédiments oxfordiens du Jura proviendraient des
massifs des Ardennes et des Vosges. Ce dernier pourrait aussi étre la source du matériel silicoclastique
des sédiments berriaso-valanginiens du domaine péri-vocontien.

5.4 — NIVEAU MARIN

La reconstruction des fluctuations du niveau marin relatif sur chacune des coupes a permis d’établir
un canevas de ces variations a I'’échelle de la région péri-vocontienne, du Jura neuchatelois a la
Provence. De la moitié du Berriasien moyen a |I'Hauterivien basal (8.8 Ma d’aprés I'interprétation cy-
clostratigraphique, cf. chapitre 4.5), les fluctuations du marin évoluent en termes d’amplitude, de du-
rée et de vitesse (Fig. 4.10). Trois différentes échelles de variations du niveau marin ont été mises en
évidence : court, moyen et long terme. Les variations de court terme ne sont observables sur la plate-
forme que dans des intervalles assez dilatés (marge dauphinoise en Chartreuse, Figs. 3.32 et 3.35) ou
enregistrant des changements de faciés (Formation du Bourget, Figs. 3.9, 3.19, 3.26). Par corrélation
avec le bassin ou ces intervalles ont été interprétés en termes de cyclostratigraphie, ces variations de
court terme ont une durée estimée a 100 Ka environ (Cf. chapitre 4.5). Les variations de moyen terme
sont enregistrées dans toutes les coupes et leur durée est constante et estimée a 400 Ka environ, par
corrélation avec le bassin (Cf. chapitre 4.5). Les variations du niveau marin relatif de long terme ont des
durées variables dans l'intervalle étudié, de 400 Ka a 2 Ma (Cf. chapitre 4, Fig. 4.10).

Limportante distance de la plate-forme au bassin (plusieurs centaines de km) n’a pas permis d’observer
I'ensemble des géométries et de mesurer directement I'amplitude des variations du niveau marin
relatif en observant la migration des environnements de dépot. Les géométries reconstruites (Figs.
4.4,4.5,4.7,4.8 et 4.9) permettent dans un premier temps d’observer les mouvements du trait de cote
(ou a défaut, des zones inondées et émergées) et d’avoir une idée de I'importance des variations du
niveau marin relatif a I'’échelle régionale. S’il n’est pas possible de quantifier les fluctuations du niveau
marin relatif, I’étude individuelle de chacune des coupes permet d’estimer |'ordre de grandeur de ces
variations. Par exemple, le passage a la coupe de la Chambotte des faciés du Membre de la Chambotte
supérieure a ceux de la Formation du Bourget, marque une importante transgression (Cf. chapitre 3.2,
Fig. 3.19). La surface microkarstifiée qui indique I'émersion est recouverte directement par des faciés
d’offshore, illustrant ainsi une inondation de l'ordre de plusieurs dizaines de m. Le passage progressif a
des facies de plage puis a I'émersion (Fig. 3.19), marque une régression d’'une amplitude au moins égale
a celle de la transgression.

5.4.1 - Fluctuations de court et de moyen terme

Les variations du niveau marin relatif de moyen terme, tres bien marquées dans les sédiments berri-
aso-valanginiens, montrent une évolution notable de leur amplitude. U'étude détaillée de la Formation
de Pierre-Chatel par Strasser et al. (2004) montre des fluctuations de moyen terme n’excédant pas
guelques m. Leur amplitude augmente au sein de la Formation de Vions, ou de nombreuses émersions
sont observées (Hillgartner, 1999). Toutefois, si I'on considére la morphologie trés plate de la plate-
forme et I'absence d’indices émersifs sur la marge, 'amplitude des fluctuations ne doit guere excéder
la dizaine de m. Le Membre de la Chambotte supérieure montre de faibles variations de la bathymétrie
lorsque I'on considére individuellement chacune des coupes (Cf. chapitre 3). La construction des géo-
métries montre que I'amplitude des variations du niveau marin relatif au sein du membre était compa-
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rable a celle observée au sein de la Formation de Vions (Fig. 4.10).

Le Valanginien inférieur représente une période de transition entre le type de variations du niveau
marin relatif de moyen terme observées au Berriasien supérieur et celles observées au Valanginien
supérieur. Contrairement aux observations dans le Berriasien supérieur, les variations du niveau marin
relatif au Valanginien inférieur sont plutdét asymétriques. En effet 'ensemble des coupes de la plate-
forme et de sa marge dauphinoise montre un ennoiement plus rapide que la régression consécutive
(Cf. chapitre 3.2 et 3.3). Les coupes les plus proximales (Le Crozet et Saleve) ne montrent d‘ailleurs
gu’une tendance au comblement aprés 'ennoiement, sans augmentation de bathymétrie (Figs. 3.9 et
3.13).

Les variations du niveau marin relatif de moyen terme au cours du Valanginien inférieur terminal et du
Valanginien supérieur montrent une asymétrie tres marquée, quelle que soit I'échelle de temps consid-
érée. ensemble des séquences de court, moyen et long terme montre une rétrogradation/inondation
trés rapide, souvent confondue avec le maximum d’inondation (Fig. 5.4). La régression/progradation
s’amorce aussitot et la majeure partie des séquences de plate-forme et de marge sont formées durant
la régression et le bas niveau marin (Fig. 5.4). Ainsi, a I'’échelle de chacune des séquences, la majeure
partie des sédiments se dépose lors du bas niveau marin, sur les marges (Figs. 4.8 et 4.10). Cette
asymétrie est trés bien enregistrée sur la marge dauphinoise ol deux ruptures de la sédimentation
sont enregistrées au sein des séquences des Calcaires Roux inférieurs : la premiere est une transgres-
sion confondue avec le maximum d’inondation, la seconde est une discontinuité de chute (Fig. 5.5).
Les marnes d’offshore enregistrent a la fois la transgression et le haut niveau marin. La vitesse de
régression s’accélérant, le passage brutal de ces marnes d’offshore/shoreface inférieur (Fig. 2.1) a des
calcarénites de shoreface supérieur proximal marque la vitesse maximale de chute du niveau marin
relatif. Cette surface représente alors la limite de séquence sensu Vail et al. (1977) et Van Wagoner et
al. (1988 ; Fig. 5.5).

Les séquences de court terme n’ont été identifiées que localement mais elles montrent la méme asy-
métrie que les séquences de moyen terme (Fig. 5.4). La coupe de la Chambotte montre des change-
ments de facies trés asymétriques a court terme, traduisant des variations du niveau marin également
asymétriques (Fig. 5.4). Les transgressions ne sont enregistrées qu’au sein de surfaces, tandis que les
sédiments des séquences illustrent la progradation des environnements de dép6t lors de la régression
suivante.

5.4.2 - Fluctuations de long terme

Les séquences de long terme ont initialement été définies par les discontinuités de chute du niveau
marin relatif les plus importantes. Trois séquences de long terme ont été reconnues dans le Berriasien
moyen supérieur (Formations de Pierre-Chatel et de Vions et Membre de la Chambotte inférieure).
Elles montrent une tendance asymétrique avec une tendance régressive observable sur la majeure
partie de la séquence et matérialisée par une progradation importante (émersion jusqu’a la marge),
ponctuée par les fluctuations de moyen terme (Cf. chapitres 3 et 4). Ainsi la derniére séquence de
moyen terme des Formations de Pierre-Chatel et de Vions est absente de la plate-forme. Les séquences
valanginiennes montrent également cette asymétrie des variations du niveau marin mais de maniere
plus marquée. Les séquences de moyen et de long terme sont plus asymétriques et montrent une am-
plitude de fluctuations plus importante (Fig. 4.10). En considérant le Valanginien dans son ensemble,
on remarque qu’environ les deux tiers de cet étage sont enregistrés sur la plate-forme par des hiatus
de non-dépot. Le Valanginien basal représente une période de transition entre le systeme berriasien,
pendant lequel les sédiments de plate-forme sont trés abondants, et le systeme de la majeure partie
du Valanginien dont la sédimentation se fait préférentiellement sur les marges et dans le bassin. A
I’échelle du Membre du Guiers, la seconde séquence de moyen terme (V2, Figs. 4.9 et 4.10) représente
un prisme de bas niveau (lowstand systems tract) et plus précisément un prisme de bordure de plate-
forme (platform margin wedge, Homewood et al., 1992). A I'échelle du Valanginien inférieur, I'absence
de sédiments sur la plate-forme proximale lors du dépd6t des sédiments du Membre de la Chambotte
supérieure montre que ce membre est également un prisme de bordure de plate-forme a long terme
(Fig. 5.6). Cette tendance est accentuée au sommet du membre, les sédiments ne se déposant plus que
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dans le bassin (Fig. 4.10 et 5.6), marquant ainsi le niveau marin relatif le plus bas du Néocomien.

Le Valanginien supérieur est formé par des séquences déposées essentiellement sur la marge et dans
le bassin et dont les rares sédiments de plate-forme se déposent au cours de bréves inondations en
base de chacune des séquences (Figs. 5.6). Lensemble des sédiments de la Formation du Bourget
forme un prisme de bordure de plate-forme a trés long terme durant environ 2 Ma soit a I'échelle du
3%me ordre (Homewood et al., 1992).

5.4.3 - Le Berriasien supérieur/Valanginien inférieur : période de transition

Le Berriasien est marqué par des variations du niveau marin symétriques et de faible amplitude et par
d’importants dépots de plate-forme (Figs. 4.8, 4.9 et 4.10 et 5.7). Au contraire, la plus grande partie
du Valanginien montre des variations nettement asymétriques et d’'amplitude largement supérieure
(plusieurs dizaines de m), tandis que la sédimentation se fait préférentiellement sur les marges et dans
le Bassin Vocontien. Ce passage d’un systéme a l'autre est trés graduel et peut se comparer avec les
changements du systeme climatique a I’échelle globale (Frakes et al., 1992) ou du domaine jurassien
(Hillgartner, 1999 ; Fig. 5.7).

La fin du Tithonien et le Berriasien inférieur a moyen représentent un maximum d’aridité sous un cli-
mat chaud (Frakes et al., 1992), illustré notamment par la grande extension des facies purbeckiens, re-
streints et de forte affinité continentale (Hafeli, 1965 ; Morter, 1984 ; Deconinck & Strasser, 1988). Ces
faciés se retrouvent dans toute I’'Europe, dans I'ouest de la France (Gréselle, 2002 ; Colin et al., 2004),
le Jura (Pasquier & Strasser, 1997), en Angleterre (Allen & Winbledon, 1991), en Espagne (Anderson,
2004) et en Allemagne (Elstner & Mutterlose, 1996) ainsi qu’en Tunisie (Ben Ismail et al., 1989). Le
Berriasien supérieur marque a I'échelle globale le passage a des conditions plus humides et plus froi-
des et de saisonnalité plus marquée (Frakes et al., 1992), illustrant un mode cool greenhouse (Francis
& Frakes, 1993). Ce changement se poursuit au cours du Valanginien inférieur avec une saisonnalité
plus marquée et des températures plus froides, le minimum thermique étant atteint au Valanginien
supérieur (Frakes et al., 1994 ; Frakes, 1999). De la méme maniére, 'augmentation du taux de sédimen-
tation au cours du Valanginien supérieur est d’apres la cyclostratigraphie (ce travail) et le signal Sr®/
Sré (McArthur et al., 2007 ; Fig. 5.3 ; ¢f. chapitre 5.2) progressive et illustre le passage graduel entre le
Berriasien et le Valanginien supérieur (Fig. 5.7).

Lintervalle du Berriasien terminal/Valanginien inférieur représente donc une période de transition en-
tre un systéme assez aride au Berriasien moyen/supérieur (Formation de Pierre-Chatel) et humide au
Valanginien supérieur (Formation du Bourget). A plus grande échelle, le Berriasien supérieur/ Valang-
inieninférieur illustre une transition de second ordre (Homewood et al., 1992) entre un maximum chaud
et aride a la limite Jurassique/Crétacé et un maximum froid et humide au Valanginien supérieur.

5.4.4 - Discontinuités et surfaces remarquables

La qualité médiocre des affleurements de la Formation du Bourget n’a que rarement permis 'observation
des surfaces remarquables (Figs. 3.9 ;3.13;3.16;3.19; 3.26; 3.31; 3.38; 3.40 et 3.53). L'observation
de discontinuités majeures au sommet des Calcaires Roux supérieurs au Val-de-Fier (Figs. 3.16 et 3.17)
et au sommet de la grande lumachelle a Carajuan (Fig. 5.8) permet d’interpréter ces surfaces comme
des hardgrounds (Cf. chapitres 3.2 et 3.5). Ces surfaces remarquables montrent un modelé karstique
de plusieurs centimetres de haut (Figs. 3.17 et 5.8). Les nombreuses minéralisations observées dans
les sédiments sommitaux des Calcaires Roux suggerent une forte baisse et probablement un arrét de la
sédimentation précédant et peut-étre suivant I'épisode émersif.

Toutefois, la construction des géométries de dépot des différentes séquences pour le Valanginien per-
met de suivre la migration des environnements de dépots au gré des variations du niveau marin relatif
a l'ensemble de la région étudiée (Figs. 4.8, 4.9 et 4.10). Ce modeéle permet de mettre en évidence des
hiatus comme I'absence d’une séquence sur la plate-forme tandis qu’elle est présente plus distalement
sur lamarge ou dans le bassin. Par la reconstruction de ces géométries le long de transects plate-forme-
bassin, il est ainsi possible de mettre en évidence I'absence d’environ un million d’années a Carajuan au
sommet de la grande lumachelle (Fig. 4.10). En suivant la méme approche, un hiatus d’environ 500 Ka
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est enregistré par la surface du sommet des Calcaires Roux supérieurs au Val-de-Fier (Fig. 4.10).

La reconstruction des géométries des corps sédimentaires encadrant les discontinuités majeures per-
met ainsi de montrer leur émersion, voire d’en quantifier la durée, alors qu’en étudiant la coupe de
maniére isolée, aucune caractéristique ne le permettait.

5.5 - DYNAMIQUE DE TRANSFERT : DE LA PLATE-FORME AU BASSIN

5.5.1 — Eléments transportés

Afin de déterminer la nature des éléments transportés, il convient tout d’abord de distinguer les élé-
ments autochtones, parautochtones et allochtones. Les éléments autochtones peuvent étre les con-
structions récifales sur la plate-forme ou les minéraux ayant cristallisé dans le sédiment comme la
pyrite (Wilkin et al., 1997). Les éléments parautochtones sont les éléments transportés sur de faibles
distances, comme par ex. Dans le bassin, I'ensemble des restes des organismes vivant dans la colonne
d’eau comme par exemple les nannofossiles calcaires et les céphalopodes sont considérés comme pa-
rautochtones. Une grande partie des grains identifiés dans les sédiments étudiés dans ce travail sont
allochtones, la distance de transport pouvant fortement varier.

Les argiles proviennent toutes de I'altération des roches silicatées des massifs cristallins présents autour
de la zone de bassin (Fig. 1.1 ; ¢f. chapitre 5.3). Les argiles vont traverser les domaines de plate-forme
ou elles sont cependant rares (Cf. chapitre 3), tandis qu’elles sont omniprésentes dans le bassin (Fig.
4.7). La Formation du Bourget représente sur la plate-forme I'intervalle pour lequel la sédimentation
silicoclastique est la plus importante (Cf. chapitres 3 et 4). Toutefois, les analyses minéralogiques de
la coupe de la Sure Nord pour cet intervalle (en cours, P. Schulte, Erlangen) montrent un taux d’argiles
extrémement faible, tandis que le taux de quartz fluctue entre 5 et 50% (Fig. 4.2). Cet exemple illustre
la rareté des argiles en milieu de plate-forme alors qu’elles sont abondantes dans le bassin. Ceci peut
s’expliquer par un vannage dans les milieux peu profonds tres agités. Les argiles étant des particules
treés fines, elles sont facilement remobilisées par les courants dont les indices comme les HCS sont
nombreux, notamment dans la Formation du Bourget (Fig. 3.25).

La quantification des flux sédimentaires par Reboulet et al. (2003), Mattioli et al. (2005) et Pittet (2006)
autour de la limite Valanginien inférieur/supérieur dans le Bassin Vocontien a permis de mettre en
évidence le fait que la majeure partie du carbonate des bancs et interbancs provenait de la plate-
forme. Ce carbonate se dépose dans le bassin sous la forme de boue a I'exception de rares intervalles
turbiditiques légerement plus grossiers (Fig. 3.45). Les mécanismes de formation de la boue calcaire
sont encore débattus, notamment au niveau des processus abiotiques et/ou biotiques contrdlant la
précipitation de la calcite : d’aprés Schlager (2005), la formation de la boue de whitings serait initiée
biologiquement par des algues unicellulaires (Yates & Robbins, 1999) puis passerait a un processus
abiotique sur les nuclei en suspension (Morse & MacKenzie, 1990). La bioérosion est également une
source importante de boue, remobilisant des quantités conséquentes de carbonates, notamment par
les cyanobactéries calcifiantes (Fliigel, 2004). D’autres observations permettent cependant de suggérer
gue I'ensemble de la boue carbonatée observée dans le bassin n’a pas été formée uniquement par ces
processus. En effet, la variation de la granulométrie depuis les zones les plus proximales jusqu’au bassin
montre une décroissance assez linéaire (Figs. 3.13, 3.16, 3.19, 3.23, 3.26, 3.31, 3.36, 3.38, 3.40, 3.45
et 3.53). La majorité des grains carbonatés de la marge sont en effet des clastes, squelettiques ou non,
dont la taille diminue a mesure que I'on s’éloigne de leur zone de production. Au-dela d’une certaine
distance, les particules carbonatées auront alors une taille ne permettant plus leur reconnaissance (<
10 um) et pourront étre considérées comme de la boue. Il est toutefois impossible de distinguer la
boue d’origine clastique des particules boueuses ayant précipité.

La quantification des grains carbonatés dans les différentes coupes de la plate-forme du Jura-Dauphiné
et de sa marge dauphinoise met en évidence un tri sélectif des grains préférentiellement transportés.
Ce tri est illustré par I'abondance décroissante des différents grains vers le bassin (fig. 2.12). Certains
grains comme les clastes d’algues vertes (dasycladacées) ou les ooides ne sont que trés peu transportés
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et leur abondance sur la marge est tres faible. Les ooides sont des grains sphériques a sphéroidaux qui
se forment par précipitation abiotique sur un nucléus régulierement roulé (Morse & MacKenzie, 1990).
Toutefois leur forme arrondie peut expliquer leur faible transport sur de longues distances (plusieurs
km a plusieurs dizaines de km). Seuls des clastes corticaux d’ooides ont été identifiés sur la marge,
ces clastes étant par leur forme plus facilement transportés. De la méme maniere, les oncoides ont
un potentiel de transport assez faible sur de longues distances mais supérieur a celui des ooides, les
oncoides observés ayant des formes plus irrégulieres.

D’autresgrainsontaucontraire un potentieldetransporttrés élevé comme lesfragmentsd’échinodermes
et les foraminiféres benthiques. Le nombre élevé de pores chez les premiers et de loges chez les seconds
explique que ces grains puissent ainsi étre transportés sur de vastes distances (Fig. 2.12). Cependant,
ces organismes ne vivant pas uniquement dans la zone proximale de la plate-forme, leur abondance
dans les zones distales peut étre en partie expliquée par leur transport sur des distances plus faibles.
Les péloides étant des grains tres arrondis, leur grande abondance dans les zones distales semble para-
doxale lorsqu’on la compare avec celle des ooides. Cependant une grande partie des péloides est con-
stituée de grains qui ont été micritisés par l'activité bactérienne (Reid & Maclntyre, 2000 ; Cf. chapitre
2.2). Cette micritisation peut aussi bien se faire sur la plate-forme ou sur la marge, les grains ayant pu
acquérir leur forme arrondie peu de temps avant leur sédimentation (Fligel, 2004).

5.5.2 — Mécanismes de transport

Les tailles de grains et éléments transportés varie tres fortement, allant de quelques microns pour les
argiles et les particules boueuses carbonatées, au décimétre pour les plus gros fragments de coquilles
d’huitres dans la grande lumachelle a Carajuan (Figs. 3.53 et 5.8). Ces tailles tres variées suggérent donc
des mécanismes de transport différents. Suivant la taille et I'épaisseur des coquilles, I'hydrodynamisme
nécessaire pour casser puis transporter les fragments sera plus ou moins élevé. Les tempétes semblent
ainsi le seul mécanisme susceptible de fragmenter les épaisses coquilles d’huitres (épaisseur > 1cm)
identifiées dans les niveaux lumachelliques de Carajuan. Les houles de tempétes et de beau temps sont
ainsi les principaux mécanismes hydrodynamiques pouvant fragmenter les tests et coquilles. La bioéro-
sion microbienne ou par des organismes lithophages peut également entrainer la formation de clastes.
La houle de beau temps et les tempétes ne vont pas avoir le méme potentiel de transport. En effet,
la houle étant oscillatoire (Walker & James, 1992), elle va essentiellement favoriser le transport des
grains sur de faibles distances en faisant rouler les plus gros et en mettant en suspension les plus fins.
Si la houle de tempéte a un effet semblable mais amplifié, la composante unidirectionnelle associée
aux tempétes (Cf. chapitre 2.4) va pouvoir transporter de nombreuses particules dans les deux sens,
mais essentiellement vers le large. La base d’'une séquence de tempéte, formée par une accumulation
de clastes de taille importante (Fig. 2.9, cf. chapitre 2.4), est l'illustration de ce transport. U'énergie
diminuant avec la distance, mais également avec le temps dans le cas des événements de tempéte, les
particules les plus grossieres se déposeront dés que I’hydrodynamisme ne sera plus assez élevé pour
les transporter. Les plus fines pourront ainsi étre transportées plus loin, le tri s’effectuant ainsi sur un
transect proximo-distal. Ce mode de dépét treés diffusif peut ainsi expliquer la grande homogénéité
d’épaisseur des sédiments de bassin, d’'une coupe a l'autre. Dans les zones proximales et peu profond-
es, les courants associés a la houle, qu’elle soit de tempéte ou de beau temps, sont ainsi les principaux
vecteurs de transports des clastes vers le large.

La morphologie de la plate-forme puis de la rampe du Jura-Dauphiné comporte une pente quireprésente
la zone de transition entre la zone principale de production au sommet et le bassin (Fig. 4.8). Le long
de cette pente, les mécanismes gravitaires vont pouvoir étre des vecteurs de transports. Les indices
attestant d’un transport par gravité sont absents sur la marge tandis que quelques turbidites et slumps
indiguent dans le bassin des événements brefs de transports gravitaires (Figs. 3.44 et 3.45).

5.5.3 — Dynamique de plate-forme et de rampe

La reconstruction des géométries des sédiments berriaso-valanginiens de la région péri-vocontienne
a montré que la géométrie de la « plate-forme » est passée d’'une morphologie de flat-topped plat-
form (sensu Handford & Loucks, 1993) a celle d’une rampe avec une accentuation distale de la pente
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(distally-steepened ramp sensu Read, 1982 ; cf. chapitres 4.5 et 5.1). Ce changement de géométrie
entraine une modification de la dynamique de transport entre les zones peu profondes de productivité
calcaire maximale et les zones de bassin. Sur les plates-formes, une vaste zone de lagon est plus ou
moins protégée de I’"hydrodynamisme du large (houle) par une barriére, que celle-ci soit bioconstruite
ou formée de bancs sableux bioclastiques et /ou oolithitiques. Cette protection va ainsi freiner I'export
de matériel provenant des zones les plus proximales, qu’il soit carbonaté (faunes de lagon protégé a
confiné) ou argileux. Seul le milieu de lagon dit ouvert va sporadiquement enregistrer des épisodes hy-
drodynamiques plus élevés traduisant une plus grande communication avec le large et par conséquent
un export facilité. Labsence d’une telle protection sur un systéme de rampe explique la répartition plus
large des particules identifiées (Fig. 2.12). Cependant la trés grande abondance de matériel clastique
carbonaté sur la marge en contexte de plate-forme souligne le role trés important joué par le niveau
marin relatif sur la dynamique de production et d’export des carbonates vers le bassin.

5.5.4 — Morphologie et niveau marin relatif

Si la géométrie de la plate-forme joue un role essentiel dans la dynamique de transport des éléments
carbonatés vers la marge et le bassin, il apparait dans ce travail que le niveau marin y a également une
grande importance. L'existence d’une barriere bioconstruite ou sableuse est un obstacle a I'export de
clastes carbonatés, en diminuant les communications entre le milieu de lagon et le milieu ouvert (Cf.
paragraphe précédent). Néanmoins, les intervalles les plus carbonatés sur la marge correspondent a
des périodes ou la plate-forme a une morphologie plate avec, a défaut d’une barriere continue qui
n‘a pas été observée, I'existence de bancs sableux et de récifs en patchs (Figs. 4.7 et 4.8). Ces inter-
valles traduisent donc un export important de carbonates vers la marge et le bassin. Les périodes ou
I'export de carbonates est maximal ne correspondent cependant pas systématiquement a un intervalle
de temps ou la plate-forme est plate. En effet, 'observation de nombreux passages plus récessifs et
argileux montrent que la teneur en carbonates fluctue a une échelle de temps nettement plus élevée
qgue celle permettant un changement de la morphologie de la plate-forme (Figs. 3.25 et 4.7). Cette
observation est d’autant plus évidente dans le bassin ou se forment des alternances marno-calcaires
quelle que soit la morphologie de la plate-forme (Fig. 4.7). A 'échelle des séquences élémentaires, soit
sur un intervalle de temps de I'ordre de 20 Ka, la teneur en carbonates exportés depuis la plate-forme
fluctue trés fortement dans le bassin (Mattioli et al., 2005 et Pittet, 2006). Ces fluctuations montrent
donc que le flux de carbonates exportés depuis la plate-forme vers le bassin varie fortement a une
échelle de temps nettement inférieure au temps nécessaire pour que la morphologie de la plate-forme
change (au minimum plusieurs dizaines de milliers d’années, Figs 4.8 et 4.10). La durée de ces cycles
élémentaires correspondant a celui du cycle orbital de la précession des équinoxes (Cf. chapitre 4.5), il
semblerait donc que la variation de cette derniére ait une influence sur I'export des carbonates.

Droxler & Schlager (1985) ont observé un taux de sédimentation 4 a 6 fois plus élevé et 6 a 14 fois plus
de turbidites lors des périodes interglaciaires, dans le bassin de la Tongue of the Ocean (Toto, Bahamas).
Ils ont montré que les plates-formes sans composante silicoclastique exportaient donc nettement plus
de sédiments lors de haut niveaux marins. Ce modeéle d’export de haut niveau ou highstand-shedding
(Schlager et al., 1994) montre qu’en contexte de haut niveau, la plate-forme étant inondée produit
beaucoup plus de matériel carbonaté et en exporte donc d’autant plus vers la marge et le bassin.

De la méme maniere, des fluctuations du niveau marin relatif de trés faible amplitude (quelques meétres
au maximum) et de haute fréquence (20 Ka) inonderaient de vastes superficies de la plate-forme, le
sommet de celle-ci étant tres plat (Fig. 4.8). Par conséquent, la production de sédiment carbonaté sur
cette vaste zone de tres faible bathymétrie serait tres importante (Droxler & Schlager, 1985 ; Schlager
et al., 1994). Toutefois, cette tres faible profondeur représente un volume disponible trés faible. En
contexte de haut niveau marin la production carbonatée sera ainsi trés importante et I'export vers la
marge et le bassin sera d’autant plus important. Au contraire, en contexte de bas niveau marin relatif,
une vaste superficie de la plate-forme sera émergée, réduisant drastiquement la productivité carbona-
tée de cette zone et par conséquent I'export de sédiment vers le bassin (Pittet & Strasser, 1998 ; Pittet
et al., 2000). A cette échelle de temps, le flux d’argiles vers le bassin ne varie que trés peu (Mattioli et
al., 2005 ; Pittet, 2006). Les argiles deviennent donc prépondérantes et forment un interbanc marneux
plus ou moins argileux (Pittet, 2006 ; Fig. 5.9). En étudiant le Cénozoique récent de '’Atlantique Nord,
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Foster & Vance (2006) ont également observé que si le taux d’altération des silicates peut varier de
maniére importante sur des intervalles de temps de l'ordre du million d’années, ces variations sont
infimes a des échelles de temps plus courtes, par exemple, a I'échelle glaciaire-interglaciaire (100 Ka
environ). Ces observations sont compatibles avec un flux d’argiles quasi constant a I'échelle des alter-
nances marno-calcaires représentant 20 Ka dans le Valanginien du Bassin Vocontien (Mattioli et al.,
2005 ; Pittet, 2006).

Cette dynamique est différente en contexte de rampe et plus particulierement de la rampe de la For-
mation du Bourget au Valanginien terminal et du Valanginien supérieur. En effet, a cette période, non
seulement la morphologie de la « plate-forme » change, mais aussi le type de producteurs carbonatés
qui sont uniquement hétérotrophes et d’affinité mésotrophe a eutrophe (Cf. chapitre 5.1). Cette péri-
ode correspond a une crise de productivité carbonatée de plate-forme qui se traduit dans le bassin par
un taux moyen de carbonates dans le sédiment inférieur a celui du Valanginien inférieur (Giraud, 1995 ;
Fig. 3.44). LUusine a carbonate (sensu James, 1979) n’est donc plus sur le vaste sommet plat de la plate-
forme, comme observé auparavant, mais une zone migrant sur la pente de la rampe (Figs. 5.6 et 5.9).
La production carbonatée étant généralement faible durant cette période, 'export de sédiments car-
bonatés vers les zones distales est nettement moins important. Les variations du niveau marin relatif
vont donc entrainer la migration de cette usine a carbonates mais pas, a priori, une variation de la
productivité sur I'échelle des 20 Ka, comme observé en contexte de plate-forme au Berriasien et au
Valanginien inférieur. Ainsi en contexte de haut niveau, I'usine a carbonates migre vers le continent,
vers les zones les plus proximales ; la distance entre la zone de production majeure et le bassin étant
maximale, un minimum carbonaté sera enregistré dans le bassin sous la forme d’un interbanc argileux
(Fig. 5.9 ; Pittet, 2006). Lors des bas niveaux marins, I'usine a carbonates va migrer sur la rampe plus
externe, diminuant ainsi la distance la séparant du bassin et augmentant par conséquent le volume de
sédiments carbonatés déposés dans le bassin. Un maximum carbonaté, voire un banc, est alors enreg-
istré dans le bassin (Fig. 5.9 ; Pittet, 2006).

Lenregistrement des alternances marno-calcaires dans le bassin, a priori constant au cours du temps,
a donc une signification radicalement différente suivant le type de producteurs et de géométrie de la
plate-forme. Un banc carbonaté traduira un haut niveau et un maximum d’export (highstand-shedding)
en contexte de plate-forme plate oligotrophe, tandis qu’il indiquera au contraire un bas niveau en
contexte de rampe de plus faible productivité (Fig. 5.9 ; Pittet, 2006). L'interprétation des alternances
mudstones-marnes des bassins hémipélagiques en termes de fluctuations de niveau marin apparait
donc hasardeuse sans contréle des processus sur la marge et/ou la plate-forme adjacente.
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6 o I’EVENEMENT VALANGINIEN : UNE CRISE GLOBALE

Le Valanginien de la région péri-vocontienne montre une crise majeure des plates-formes carbonatées
en plusieurs étapes, la dégradation s'Tamorgant des le Berriasien supérieur. Cette crise se manifeste par
une baisse importante de la production carbonatée et une forte augmentation des niveaux trophiques
liés a un détritisme terrigene plus important au cours du Valanginien inférieur et surtout autour de la
limite Valanginien inférieur/supérieur. Ces changements semblent liés a un changement climatique
majeur accompagné d’'une augmentation croissante de I’"humidité au cours du Valanginien et un re-
froidissement majeur autour de la limite Valanginien inférieur/supérieur (Cf. chapitre 5). lls ont lieu
en contexte de variations du niveau marin relatif d'amplitude de plusieurs dizaines de m. Alors qu’un
événement d’extension globale au Valanginien a déja été mis en évidence par la reconnaissance d’une
excursion positive du signal du 8*3C (Weissert Event ; Erba et al., 2004), les données sédimentologiques
et paléontologiques d’autres régions suggérent que la plupart des changements observés dans la ré-
gion péri-vocontienne sont corrélables a I'échelle du globe.

6.1 — CHANGEMENTS PALEOENVIRONNEMENTAUX AU VALANGINIEN

6.1.1 - Baisse de la biodiversité

Alors que plusieurs épisodes de renouvellement des ammonites du Bassin Vocontien sont enregistrés
du Valanginien inférieur terminal a I'Hauterivien basal (Reboulet & Atrops, 1992 ; Reboulet, 1996), des
modifications sont également observées dans d’autres provinces fauniques. La diversité des ammo-
nites de la Plate-forme Centrale Russe diminue fortement durant le Valanginien supérieur en relation
avec une bathymétrie trop faible (Baraboshkin, 1999, 2002). Une diminution semblable de la diversité
des ammonites et des brachiopodes a été observée dans les dépbts pélagiques de l'ouest des Car-
pates (Vasicek, 1996 ; Krobicki, 1996) bien qu’aucun indice de variation du niveau marin n’y soit est
évoqué. Toutefois, cette chute de la biodiversité s'accompagne dans ce massif d’'un changement sédi-
mentologique illustré par le passage de calcaires fins a crinoides a des mudstones condensés riches en
nodules phosphatés et en croltes ferrugineuses et glauconieuses (Krobicki & Wierzbowski, 1996). Ces
témoignages de condensation, a la base des mudstones datés approximativement du début du Valang-
inien supérieur, indiquent semble-t-il une transgression a cette époque, avant la mise en place d’une
sédimentation plus silicoclastique durant le Valanginien supérieur (Krobicki & Wierzbowski, 1996).

6.1.2 - Augmentation des niveaux trophiques

Des niveaux condensés ont été reconnus dans le domaine helvétique par Funk et al. (1993) et Follmi et
al. (1994) dans les sédiments datés du Valanginien supérieur et de I'Hauterivien basal. Le passage de
calcaires de plate-forme a ces bancs condensés, plus silicoclastiques, riches en glauconie et en phos-
phate marque un changement majeur de la sédimentation (Follmi et al., 1994). Il s’inscrit dans une
tendance de plus long terme de variations des flux détritiques et des niveaux trophiques (Félimi et al.,
2006). En effet, le Valanginien inférieur, qui enregistre deux régressions importantes, est formé par des
calcaires dont les organismes sont hétérotrophes (crinoides, bryozoaires, bivalves notamment) et dont
les récifs coralliens et les ooides sont absents (Funk et al., 1993 ; Féllmi et al., 1994 ; F6limi et al., 2006).
Le Valanginien helvétique enregistre ainsi une crise en deux phases principales : la premiere durant
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le Valanginien inférieur est marquée par une augmentation des niveaux trophiques et des apports
terrigénes plus importants (Follmi et al., 1994). La seconde est marquée par une chute importante de
la production carbonatée de plate-forme due a une nouvelle augmentation importante des apports
détritiques terrigénes et une eutrophisation du milieu au Valanginien supérieur, entrainant la destruc-
tion de la plate-forme (platform drowning ; Follmi et al., 1994 ; Follmi et al., 2006). Cette destruction
aurait été favorisée par la chute du niveau marin observée au Valanginien supérieur par Funk et al.
(1993), entrainant I'émersion des zones les plus proximales. Lors des périodes de transgression (limites
Valanginien inférieur/supérieur et Valanginien/Hauterivien), la formation des niveaux phosphatés et
glauconieux pourrait avoir été favorisée par I'augmentation du détritisme, le taux trés important de
phosphates étant lié a I'altération des silicates (Follmi, 1995).

Une telle augmentation du détritisme et des niveaux trophiques a également été observée plus au
sud, en lItalie par van de Schootbrugge et al. (2003). Ces auteurs montrent que dans un contexte de
climat plus humide et chaud (greenhouse), I'intensification de I'altération des silicates aurait favorisé
la formation de carbonates a assemblages mésotrophes au Valanginien supérieur et a I'Hauterivien
inférieur. Ces niveaux sont tres enrichis en phosphates et en glauconie, particulierement autour de la
limite Valanginien/Hauterivien (F6llmi, 1995 ; van de Schootbrugge et al., 2003). Ces enrichissements
auraient été favorisés par des remontées par upwelling d’eaux froides ayant pu entrainer une phase
d’érosion et de condensation sur la plate-forme (Follmi & Delamette, 1991 ; van de Schootbrugge et al.,
2003 ; Follmi et al., 2006). Toutefois, la mise en évidence d’un refroidissement dans le bassin téthysien
par Pucéat et al. (2003) et McArthur et al. (2007) pourrait expliquer les eaux plus froides suggérées
par Follmi et al. (1994) et qui auraient favorisé la formation des niveaux phosphatés et glauconieux.
L'augmentation du ruissellement continental a la fin du Valanginien inférieur est observable également
dans le bassin lombard (Bersezio, 1993). Laugmentation du flux détritique, indiquée par des sédiments
plus riches en éléments silicoclastiques, ainsi que la grande abondance de fragments de végétaux,
illustrent une augmentation du flux en nutriments stimulant la productivité primaire dans le bassin
durant une partie du Valanginien inférieur et le Valanginien supérieur (Bersezio et al., 2002 ; Erba
& Tremolada, 2004). Cette tendance mésotrophe est enregistrée notamment par I'augmentation de
I'abondance de Diazomatholithus lehmani, espece de nannofossile calcaire (Bersezio et al., 2002) qui
a en outre été également identifié dans des sédiments du Pacifique ouest également du Valanginien
supérieur (Erba et al., 2004). La hausse des niveaux trophiques est enregistrée par une phase de faible
diversité et d'abondance des nannofossiles calcaires (Channell et al., 1993 ; Erba & Tremolada, 2004).
Le changement de lithologie reconnu dans le bassin lombard a également été observé dans le sud de
I'ltalie (Bosellini & Morsilli, 1997 ; Graziano, 1999). Ces auteurs décrivent une phase de drowning de la
plate-forme carbonatée du Berriasien-Valanginien inférieur. Cette plate-forme émerge durant une par-
tie du Valanginien inférieur et supérieur avant d’étre de nouveau inondée (Bosellini & Morsilli, 1997 ;
Graziano, 1999). Une sédimentation trés argileuse illustre 'augmentation générale du détritisme ter-
rigéne reconnue au Valanginien supérieur.

6.1.3 - Baisse du niveau marin et progradation des systémes fluviatiles

Les changements de la lithologie des sédiments de bassin de I'Atlas atlantique au Maroc montrent
de grandes similitudes avec ceux reconnus en Europe. Comme dans le Bassin Vocontien, les niveaux
du Valanginien basal sont des alternances marno-calcaires qui deviennent plus marneuses au milieu
du Valanginien inférieur et brutalement plus argileuses au Valanginien inférieur terminal (Ettachfini,
1991 ; Ettachfini & Company, 1998 ; Wippich, 2001, 2003). Au milieu du Valanginien supérieur, trés
argileux, un passage plus carbonaté (zone a Trinodosum, Ettachfini, 1991) représente probablement
I’équivalent du faisceau médian du Bassin Vocontien (Fig. 3.45 ; cf. chapitre 3). Les excellentes corréla-
tions des niveaux de I'’Atlas Atlantique (Ettachfini, 1991 ; Ettachfini & Company, 1998 ; Wippich, 2001,
2003) et du Bassin Vocontien suggérent des conditions de dépot et une évolution paléoenvironnemen-
tale similaires. Dans I’Atlas tunisien, la limite Valanginien inférieur/supérieur est trés bien marquée
dans la lithologie par le passage d’alternances marno-calcaires hémipélagiques a des séries flyshoides
tres riches en éléments silicoclastiques, en quartz et en quartzites (Salaj, 1990). Ces dépots souvent
turbiditiques traduisent une avancée importante des systemes fluvio-deltaiques, en contexte de bas
niveau marin (Saadi et al., 1994a, Saadi et al., 1994b, Saadi et al., 1996).
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A la méme période, plusieurs épisodes de progradation de systémes fluvio-deltaiques viennent recou-
vrir les sédiments carbonatés de plate-forme distale du Valanginien inférieur dans les Balkans centrales
(Bulgarie ; Minkovska et al., 2002). Ces sédiments du Valanginien supérieur sont des silicoclastiques
(grés et conglomérats) dans lesquels les carbonates sont absents. Ces dépots entaillent parfois le sub-
strat (Nikolov et al., 1998 ; Nikolov & Ruskova, 1999 ; Minkovska et al., 2002), traduisant une régression
forcée. lIs peuvent se présenter aussi sous forme de dépots gravitaires comme dans le sud de la Bulga-
rie (Nikolov et al., 1998) ou en Autriche au pied du Massif de Bohéme (Lukeneder, 2005). Ces dépots
gravitaires suggérent une période de déstabilisation des marges en contexte de chutes du niveau marin
durant le Valanginien supérieur (Lukeneder, 2005 ; Fig. 6.1). Plus largement dans la région balkanique,
la majorité des plates-formes carbonatées deviennent de plus en plus soumises aux apports silicoclas-
tiques (Minkovska et al., 2002).

Une chute importante du niveau marin a été mise en évidence sur les plates-formes carbonatées du
domaine Prébétique (Vilas et al., 2003 ; Fig. 6.1) et est soulignée par le passage a des faciés nettement
plus silicoclastiques a la limite Valanginien inférieur/supérieur. Ces sédiments se déposent en contexte
de bas niveau marin et la transgression suivante n’est enregistrée qu’a I'Hauterivien inférieur, illustrant
ainsi un bas niveau de long terme (environ 2 Ma d’aprés les durées calculées par cyclostratigraphie
dans le Bassin Vocontien, Fig. 4.10). En Allemagne, dans le bassin de Basse Saxe, deux bas niveaux
marins sont enregistrés par I'avancée maximale des faciés proximaux sableux (Mutterlose & Borne-
mann, 2000) au Valanginien inférieur et supérieur respectivement. Deux transgressions les recoupent
au Valanginien basal puis a la limite Valanginien inférieur/supérieur (Mutterlose & Bornemann, 2000)
évoquant des variations du niveau marin relatif identiques a celles reconstituées sur la plate-forme
du Jura-Dauphiné (Cf. chapitre 4, Fig. 4.10). Une forte progradation est enregistrée par la plate-forme
carbonatée du sud du bassin de Neuquen (Argentine) au Berriasien supérieur (Schwarz et al., 2006 ;
Fig. 6.1). Aprés un épisode transgressif a la limite Berriasien/Valanginien, cette progradation devient
nettement plus importante durant le Valanginien inférieur, traduisant une chute du niveau marin et
des facies fluvio-deltaiques se déposent sur les sédiments précédents (Spalletti et al ., 2001 ; Schwarz
et al., 2006). Les domaines plus proximaux au sud du bassin sont émergés pendant la seconde moitié
du Valanginien inférieur et une grande partie du Valanginien supérieur (Schwarz et al., 2006). Da Rosa
et al. (2000) ont observé également la progradation de systémes fluvio-deltaiques au Valanginien su-
périeur dans différentes régions du vaste bassin afro-brésilien. Sur la péninsule de Byers, en Antarc-
tique, Duane (1996) puis Hathway & Lomas (1998) ont décrit le passage de facies marins de bassin de
faible profondeur au Berriasien a des sédiments principalement deltaiques au Valanginien inférieur
(Fig. 6.1). De la limite Valanginien inférieur/supérieur jusqu’a I'’Aptien, une sédimentation non-marine
volcanoclastique ou un hiatus sont enregistrés. Ce hiatus de tres long terme (environ 12 Ma) est relié a
des uplifts de tectonique d’arc locale (Hathway & Lomas, 1998) qui débute néanmoins a une limite qui
correspond globalement a un hiatus majeur.

6.1.4 - Hiatus majeur au Valanginien supérieur

Si de nombreuses régions enregistrent un changement de sédimentation souvent associé a un contexte
de bas niveau marin (Fig. 6.1), d’autres régions émergées n’enregistrent pas de dépots du Valanginien
supérieur (Fig. 6.2). Les hiatus correspondants sont observés dans différents localités du domaine té-
thysien, comme dans I'ouest de la plate-forme mohésienne en Bulgarie, (Nikolov et al., 1998 ; Nikolov
et al., 2001 ; Minkovska et al., 2002), sur la marge du basin d’Organya dans les Pyrénées espagnoles
(Bernaus et al., 2002), dans le Bassin Lusitanien (Proenca Cunha & Pena dos Reis, 1995) ou encore dans
le nord du Caucase (Baraboshkin et al., 2003 ; Fig. 6.2).

Dans le domaine boréal, le Valanginien inférieur est marqué par un climat plus humide (Hallam et
al., 1991 ; Price et al., 2000) tandis que le Valanginien supérieur est absent (Ruffell, 1991). La durée
du hiatus estimée par McArthur et al. (2004) est d’environ 2 Ma, ce qui correspond a la durée du Va-
langinien supérieur déterminée par cyclostratigraphie dans le Bassin Vocontien (cf. chapitre 4.5, Fig.
4.10). Le Valanginien supérieur et I’'Hauterivien basal sont également absents en Mer du Nord (Rawson
& Riley, 1982) et en domaine arctique (Norvege ; Mutterlose & Kessels, 2000). Sur la plate-forme de
Russie centrale, le Valanginien inférieur est représenté par un bas niveau marin tandis que le Valang-
inien supérieur est manquant (Sahagian & Jones, 1993 ; Sahagian et al., 1996). A l'est, dans le bassin
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de la Volga, un hiatus représente également le Valanginien supérieur (Grocke et al., 2003), indiquant la
aussi un bas niveau marin de long terme confirmé par la reconstruction des variations du niveau marin
en Sibérie par Zakharov & Judovnyi (1974) et Sahagian et al. (1996). La fin du Valanginien inférieur et
I’'ensemble du Valanginien supérieur sont contenus dans un hiatus en domaine atlantique dans le nord-
est du Golfe du Mexique (Mancini & Puckett, 2002), tandis qu’un hiatus correspond au Valanginien
supérieur au nord du Chili (Marschik & Fontboté, 2001). Les milieux plus distaux y enregistrent une im-
portante progradation, confirmant le bas niveau marin ayant entrainé I'émersion de la plate-forme. La
transgression suivante a lieu autour de la limite Valanginien/Hauterivien (Marschik & Fontboté, 2001).
Dans le domaine pacifique (Wrangellia terrane, Colombie Britannique, Canada), une brusque régres-
sion marque la limite Valanginien inférieur/supérieur aussi bien dans les fles de la Reine Charlotte que
sur I'lle de Vancouver (Haggart, 1996). Le Valanginien supérieur y est caractérisé par un hiatus, avant la
transgression amorcée a la fin du Valanginien supérieur (Haggart, 1996 ; Fig. 6.2).

6.1.5 - Communications entre domaines boréal et téthysien

Lenregistrement d’une forte progradation ou d’un hiatus au Valanginien inférieur terminal et le Valang-
inien supérieur dans de nombreuses régions du globe (cf. paragraphe précédent) suggérent une péri-
ode de bas niveau marin a I'’échelle globale. Toutefois, I'existence d’échanges fauniques au Valanginien
supérieur dans le nord de I’'Europe ont conduit certains auteurs a considérer cet étage comme une péri-
ode de haut niveau (Mutterlose & Wippich, 1997 ; Melinte & Mutterlose, 2001 ; Mutterlose & Borne-
mann, 2002 ; Mutterlose et al., 2003). Alors que le Berriasien du nord de I'Allemagne est représenté
par des faciés continentaux (Mutterlose, 1992 ; Elstner & Mutterlose, 1996), les facies marins argileux
du Valanginien basal marquent une transgression majeure (Mutterlose & Bornemann, 2000, 2002). De
plus, les faunes téthysiennes d’'ammonites, de gastéropodes et de nannofossiles calcaires en Allemagne
et en Pologne a la base du Valanginien supérieur et a I’'Hauterivien basal suggérent I'existence de trans-
gressions favorisant les communications vers le nord (Kemper et al., 1981, Mutterlose, 1992, 1996 ;
Kutek & Marcinowski, 1996 ; Kaim, 2001 ; Mutterlose & Bornemann, 2002). Aux mémes intervalles
de temps, des faunes d’ammonites et de nannofossiles calcaires d’affinité boréale sont enregistrées
dans les sédiments téthysiens de Tchéquie et de Roumanie (Avram et al., 1998 ; Melinte & Mutter-
lose, 2001 ; Melinte, 2002 ; Vasicek & Michalik, 2002). Ces échanges se seraient effectués a travers les
Carpates (Carpathian seaway, Mutterlose, 1992) et la Pologne (Hoedemacker & Herngreen, 2003). Ce
passage serait resté ouvert durant tout le Valanginien et I'Hauterivien (Mutterlose & Wippich, 1997).
Toutefois, ces incursions sont localisées a des intervalles stratigraphiques courts entre lesquelles aucun
échange n’est enregistré (Mutterlose & Wippich, 1997 ; Melinte & Mutterlose, 2001 ; Melinte, 2002).
En tenant compte du bas niveau marin observé dans les régions environnantes (cf. précédemment), on
pourrait considérer le Valanginien (et plus particulierement le Valanginien supérieur) comme une péri-
ode de bas niveau majeur. A 'occasion de courtes pulsations transgressives (Valanginien basal, base du
Valanginien supérieur, limite Valanginien/Hauterivien), la communication entre les domaines boréal
et téthysien aurait alors permis les échanges fauniques observés. De plus, la position stratigraphique
de ces trois principaux événements correspond dans le domaine péri-vocontien aux trois principales
transgressions reconnues, respectivement a la base du Membre du Guiers et des Formations du Bour-
get et des Marnes d’Hauterive (Figs. 4.10 et 4.11, cf. chapitres 4 et 5). Ces corrélations suggerent que
les variations du niveau marin relatif interprétées dans le sud-est de la France et en Suisse seraient
d’extension globale, affectant a la fois le domaine téthysien et le domaine boréal.

6.1.6 — Evénement de refroidissement global

Si les transgressions du Valanginien expliquent les échanges fauniques observés entre domaines té-
thysien et boréal, un controle des faunes et de leur environnement par le climat, et plus particuliére-
ment les paléotempératures, doit étre aussi considéré. La reconstruction de I'évolution des paléotem-
pératures du Valanginien du Bassin Vocontien, basée sur le signal du 60 du phosphate des dents de
poissons, montre un refroidissement d’environ 7°C entre le Valanginien inférieur et la base du Valang-
inien supérieur (Pucéat et al., 2003). Ce refroidissement a également été mis en évidence par I'étude
du 80 et du rapport Mg/Ca de rostres de bélemnites du Bassin Vocontien et du sud-est de I'Espagne
(McArthur et al., 2007). Ces études montrent deux premiers refroidissements avant et aprés la limite
Berriasien-Valanginien. Le premier refroidissement peut se corréler a la chute majeure du niveau marin
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enregistrée a la limite entre les membres de la Chambotte inférieure et du Guiers sur la plate-forme du
Jura-Dauphiné (Figs. 4.5, 4.7 et 4.10). Le second refroidissement, enregistré au début du Valanginien
inférieur, correspondrait a une nouvelle chute du niveau marin relatif, enregistrée par la progradation
du Membre du Guiers (Figs. 4.5, 4.7 et 4.10). Une tendance au refroidissement a plus long terme est
ensuite enregistrée au cours du Valanginien inférieur, refroidissement devenant nettement plus impor-
tant au début du Valanginien supérieur (Pucéat et al., 2003 ; McArthur et al., 2007). Cette baisse pro-
noncée des températures a la base du Valanginien supérieur correspond a une phase importante de
migrations de faunes d'ammonites boréales (Kemper, 1987 ; Rawson, 1994 ; Reboulet & Atrops, 1995 ;
Reboulet, 1996 ; Vasicek & Michalik, 2002) et de nannofossiles calcaires (Avram et al., 1998 ; Melinte
& Mutterlose, 2001) dans le domaine téthysien. Cette période correspond sur les plates-formes (Jura
et Provence) a une chute de la diversité des bryozoaires, mise en relation a une phase de refroidisse-
ment importante au Valanginien inférieur terminal et au Valanginien supérieur (Walter, 1989, 1991 ;
cf. chapitre 5.1). Dans le Bassin Vocontien, le maximum de refroidissement du milieu du Valanginien
supérieur est enregistré au niveau du « faisceau médian » (Fig. 3.45 ; Pucéat et al., 2003 ; McArthur et
al., 2007) et correspond a la progradation maximale des plates-formes du Jura et de Provence (sommet
des Calcaires Roux inférieurs, Figs. 4.7 et 4.10). Juste au-dessus de cet intervalle et avant I'émersion ma-
jeure de la marge de la plate-forme provencale a Carajuan (Figs. 1.1, 3.48, 4.7 et 4.10), un bref épisode
transgressif permet la migration de nouvelles ammonites boréales dans le Bassin Vocontien (Dichoto-
mites, Thieuloy et al., 1990 ; Atrops & Reboulet, 1995 ; Reboulet, 1996), indiquant toujours une période
froide. Ce refroidissement majeur enregistré au cours du Valanginien dans le domaine téthysien se
corréle avec une phase de refroidissement a long terme mise en évidence dans le nord de I'Allemagne
par Podlaha et al. (1998). En se basant sur le signal du 60 des rostres de bélemnites, ces auteurs ont
interprété un refroidissement d’environ 11°C depuis le Berriasien supérieur jusqu’a I’'Hauterivien in-
férieur. De plus, cette chute de température semble marquée par des phases de refroidissement plus
rapides autour de la limite Valanginien inférieur/supérieur, puis vers le milieu du Valanginien supérieur
(Podlaha et al., 1998), comme observé dans le domaine téthysien (Pucéat et al., 2003 ; McArthur et
al., 2007). En Sibérie occidentale, Price & Mutterlose (2004) ont également mis en évidence une phase
de refroidissement autour de la limite Valanginien inférieur/supérieur par I'étude du signal du 60 de
bélemnites. Ce refroidissement serait compatible avec des températures polaires inférieures a 0°C et
intervient en contexte de bas niveau marin dans cette zone (Price & Mutterlose, 2004).

6.1.7 — Le Valanginien en hautes latitudes

Le Mésozoique a pendant longtemps été considéré comme une période uniformément chaude (Frakes,
1979 ; Barron et al., 1981 ; Barron, 1983 ; Hallam, 1985) dépourvue de glaciation (ice-free world ; Eyles
& Eyles, 1992). Le Crétacé représenterait la période la plus chaude du Mésozoique (Hallam, 1985). Les
indices d’épisodes froids au cours du Crétacé se sont pourtant multipliés durant ces derniéres décen-
nies suggérant que le climat de cette période ne peut étre considéré comme stable a long terme (Kem-
per, 1987 ; Frakes & Francis, 1988 ; Frakes et al., 1992 ; Price, 1999 ; Fig. 6.3). Parmi ces épisodes
de climat plus froid et latitudinalement contrasté, celui du Valanginien apparait comme un des plus
importants (Frakes & Francis, 1988 ; Price, 1999 ; Pucéat et al., 2003). Cette période est marquée par
un refroidissement majeur (Podlaha et al., 1998 ; Pucéat et al., 2003 ; McArthur et al., 2007) et par de
nombreux indices du développement de calottes glaciaires en haute latitude (Frakes & Francis, 1988 ;
Price, 1999 ; Allez & Frakes, 2003 ; Fig. 6.3), plus particulierement observables dans le sud de I'Australie.
Frakes & Francis (1988) décrivent des dropstones dans le bassin d’Eromanga. Ces blocs de roches silica-
tées atteignant jusqu’a 3 m de diameétre ont déformé la lamination fine des argiles du bassin, suggérant
ainsi leur transport par radeaux de glace (ice-rafting ; Emery, 1955 ; Frakes & Francis, 1988 ; Frakes et
al., 1995). Dans ce bassin, une grande abondance de glendonites (Kemper & Schmitz, 1975 ; Kemper,
1987) et d’ikaite (Shearman & Smith, 1985 ; Kemper, 1987) suggerent un milieu glaciaire, ces deux
minéraux cristallisant dans des eaux froides proches de 0°C (De Lurio & Frakes, 1999 ; Price, 1999).
Frakes & Francis (1988), Frakes et al. (1995) et De Lurio & Frakes (1999) décrivent en outre des faciés
fluvio-glacaires de solifluxion et des grains de quartz, dont les stries sont caractéristiques d’un régime
glaciaire. Alley & Frakes (2003) décrivent en bordure du bassin d’Eromanga un niveau de diamictite
(mélange de particules silicoclastiques dont la taille varie de I'argile au bloc), montrant des stries glaci-
aires. Ce niveau se situe dans une succession plurimétrique de tillites corrélables sur plusieurs dizaines
de km (dép6ts compactés fluvio-glaciaires) et reposant sur une surface striée (David, 1950 ; Alley &
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Frakes, 2003).

Des glendonites ont également été identifiées dans le Valanginien du Canada arctique (Embry, 1984).
Au Spitsberg (Svalbard), la découverte de glendonites (Dalland, 1977) suggere des températures froi-
des voire saisonnierement glaciaires (Frakes & Francis, 1988). Les paléotempératures calculées a partir
du 60 des bélemnites des sédiments marins de la méme région suggeérent également des tempéra-
tures froides compatibles avec un régime glaciaire, plus particulierement pour le milieu du Valanginien
(Ditchfield, 1997). L'étude des assemblages du nannoplancton calcaire dans les sédiments de I'océan
arctique (Mutterlose & Kessels, 2000 ; Mutterlose et al., 2003) suggeérent également un refroidisse-
ment compatible avec le développement de glaces dans la région.

Lobservation de grains exotiques de grande taille de type dropstones dans des sédiments argileux
d’offshore en Alaska (Molenaar, 1983), en Nouvelle-Zélande (Waterhouse & Flood, 1981) et en Chine,
suggere le développement de calottes glaciaire en hautes latitudes (Frakes & Francis, 1988).

6.2 — 'EVENEMENT VALANGINIEN : SYNTHESE

6.2.1 — Niveau marin et climat global

La mise en évidence d’'importantes fluctuations du niveau marin dans la région péri-vocontienne au
Valanginien, et plus particulierement du Valanginien inférieur terminal a I’'Hauterivien basal (Fig. 4.10),
se correle avec les variations majeures du niveau marin d’autres régions, aussi bien téthysiennes, boré-
ales que pacifiques. A long terme, une baisse progressive du niveau marin global est enregistrée dans
la seconde moitié du Valanginien inférieur. Le Valanginien supérieur représente un bas niveau marin
de grande échelle durant environ 2 Ma (ce travail ; McArthur et al., 2004) caractérisé par un hiatus
ou par une progradation importante dans de nombreuses régions du globe. Durant cette chute et ce
bas niveau marin, des fluctuations du niveau marin de moyen terme sont enregistrées. D’une durée
d’environ 400 Ka, ces variations d’'amplitude importante (plusieurs dizaines de m) montrent une forte
asymétrie, entre une transgression rapide et une régression plus lente. Les corps sédimentaires dépo-
sés ont ainsi une géométrie essentiellement progradante, les phases de régression de moyen terme se
superposant a la régression de long terme enregistrée au Valanginien.

Ces variations du niveau marin étant semble-t-il synchrones, elles suggerent un contréle eustatique,
c’est-a-dire a I'échelle globale. amplitude importante et la forte asymétrie des variations du niveau
marin de 400 Ka suggérent un controle de ce dernier par les variations cycliques de volume de glaces
stockées en hautes latitudes. Une succession de débacles rapides, enregistrées par des transgressions
de courte durée, et de phases plus lentes de croissance de calottes glaciaires, enregistrées par des
phases plus longues de régression, expliquerait 'asymétrie des variations de moyen terme observée
dans la région péri-vocontienne. Le développement de calottes de glaces est appuyé par différentes in-
dices (dropstones, diamictites, stries glaciaires ; Alley & Frakes, 2003) et est cohérent avec une phase de
refroidissement de long terme au Valanginien et plus particulierement au Valanginien supérieur (McAr-
thur et al., 2007). L'étude de I'évolution du 60 et de la teneur en strontium du Berriasien-Valanginien
d’Antarctique a permis a Stoll & Schrag (1996) d’interpréter des fluctuations du niveau marin de plus
de 50 m. Ces variations sont cycliques et auraient une fréquence comprise entre 200 et 500 Ka (Stoll &
Schrag, 1996) compatible avec la durée de 400 Ka, proposée dans ce travail.

Lenregistrement d’'une sédimentation plus argileuse et d’'une régression de long terme durant le Va-
langinien inférieur suggere une mise en place progressive de calottes glaciaires des le début du Valang-
inien. Le contexte de bas niveau global durant le Valanginien supérieur indique un développement plus
important de ces calottes, aprés une phase bréve et importante de fonte, enregistrée par une trans-
gression dans I'ensemble de I'Europe. Lenregistrement d’une nouvelle transgression au Valanginien
terminal/Hauterivien basal indique une nouvelle phase de débacle. Celle-ci est rapide et importante
et submerge les plates-formes du Jura et de Provence, qui enregistrent une sédimentation essentielle-
ment marneuse, illustrant une phase de drowning de ces plates-formes. Toutefois, I'enregistrement de
températures aussi basses dans I’'Hauterivien inférieur que durant le Valanginien supérieur (Podlaha et
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al., 1998 ; McArthur et al., 2007) semble indiquer que le retour a un monde sans glaces, plus chaud, ne
se fait que plus tard, durant I’'Hauterivien moyen/supérieur (McArthur et al., 2007).

6.2.2 — Détritisme, climat et productivité

Linstallation progressive de calottes de glaces en haute latitudes au début du Valanginien inférieur
puis l'intensification des glaciations au Valanginien supérieur se correle avec des changements de la
sédimentation dans I'ensemble des bassins sédimentaires. Dés le Valanginien basal, une augmentation
du flux détritique terrigéne dans le Bassin Vocontien (Fig. 5.3) traduit une augmentation progressive de
I"humidité du climat et de I'altération des massifs émergés alentour. Cette augmentation du détritisme
s’'accélere nettement au Valanginien inférieur terminal conjointement a une chute majeure du niveau
marin. La sédimentation essentiellement silicoclastique de I'ensemble des marges et des bassins sédi-
mentaires traduit un changement a I’échelle globale, en contexte de bas niveau marin. La crise de la
production carbonatée peut expliquer en partie cette augmentation relative des éléments silicoclas-
tiques ; cependant, 'augmentation de I’humidité mise en évidence dans ce travail suggere également
une tendance a un climat plus humide au moins a I'échelle de I'Europe.

La hausse du détritisme est soulignée en de nombreux endroits par le développement important de
systemes fluvio-deltaiques déposant de grande quantité de matériel. Elle entraine une hausse des ap-
ports en nutriments dans les différents bassins, stimulant la productivité primaire (Erba & Tremolada,
2004 ; Erba, 2004). Cette hausse des niveaux trophiques, synchrone du refroidissement marqué et de la
chute du niveau marin enregistrés dés le début du Valanginien supérieur, entraine une crise drastique
de I'ensemble des plates-formes carbonatées durant la majeure partie du Valanginien supérieur.

6.2.3 — Crise des plates-formes carbonatées

La crise des plates-formes carbonatées au Valanginien se développe en plusieurs étapes, sur plusieurs
centaines de Ka. Lors de la transgression du Valanginien basal, une hausse de I’"humidité du climat en-
traine une augmentation du détritisme et, en paralléle, un accroissement des apports nutritifs sur les
plates-formes et les bassins adjacents. augmentation du détritisme est trés progressive et se fait sur
environ 2 Ma. Durant cette premiére phase, un refroidissement global du climat entraine probablement
la formation de calottes de glace en haute latitude. Ces calottes s’accroitraient de maniére discontinue,
le forgage climatique par les cycles de I'excentricité de l'orbite terrestre entrainant des fluctuations de
I'insolation de long terme, favorisant des périodes de réchauffement et de fonte partielle des glaces
de hautes latitudes. Ces périodes de débacle glaciaire se traduisent sur les plates-formes par des inon-
dations rapides, tandis que la reprise de la formation de glace entraine des régressions plus longues,
enregistrées par des phases de progradation des plates-formes et de leurs marges.

Au Valanginien inférieur terminal (sous-zone a Biassalense, 400 Ka avant la limite Valanginien inférieur/
supérieur), le développement des calottes glaciaires atteint probablement son paroxysme, entrainant
un bas niveau marin majeur enregistré par I'ensemble des marges du globe et conduisant a I'émersion
de nombreuses plates-formes. A la méme période, une importante augmentation de I’humidité du
climat entraine une nouvelle hausse trés importante du détritisme et des niveaux trophiques. Un bref
événement de débacle glaciaire est enregistré autour de la limite Valanginien inférieur/supérieur et se
traduit par une transgression tres rapide. Cette derniére inonde des milieux précédemment émergés
dans un contexte de niveaux trophiques élevés, ne permettant qu’a des organismes méso- a eutrophes
de se développer. Malgré I'espace disponible créé par cette transgression, la production carbonatée est
minimale sur les plates-formes et de nombreux intervalles condensés se forment, riches en glauconie,
en phosphates et en fer. Cette breve transgression est suivie d’'une nouvelle phase de régression tres
importante, les glaces de hautes latitudes se développant probablement a nouveau de manieére tres
importante. Malgré quelques épisodes transgressifs tres brefs enregistrés au cours du Valanginien su-
périeur, ces calottes semblent rester tres importantes, le niveau marin restant bas durant toute cette
période.

Lensemble du Valanginien supérieur correspond a une phase majeure de crise globale des plates-
formes carbonatées en contexte de glaciations. Durant tout cet intervalle, le climat est trées humide, au
moins dans les latitudes tropicales et tempérées, et nettement plus froid qu’au Valanginien inférieur.
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Ces conditions favorisent une forte hausse de la productivité primaire au détriment de la productivité
calcaire. La hausse de la productivité primaire est d’autant plus forte que les températures sont basses
(entre 10 et 15° C, Pucéat et al., 2003) et le minimum thermique du Valanginien, enregistré au milieu
du Valanginien supérieur, correspondrait a une productivité maximale.

Le cas de la région péri-vocontienne au Valanginien montre que cette crise majeure est due a la conju-
gaison de plusieurs facteurs. Une forte diminution de la productivité carbonatée de plate-forme peut
étre causée a la fois par les bas (Droxler & Schlager, 1985 ; Schlager et al., 1994) ou tres hauts niveaux
(drowning, Schlager, 1999). En cas de baisse du niveau marin, les zones de production carbonatée des
plates-formes vont migrer sur les marges, comme observé au cours du Valanginien inférieur sur la
marge dauphinoise. Lamplitude des fluctuations du niveau marin est du méme ordre de grandeur au
Valanginien inférieur et au Valanginien supérieur. La chute de la production carbonatée de plate-forme
n‘est cependant pas synchrone de l'augmentation de I'amplitude des fluctuations du niveau marin.
La productivité carbonatée de plate-forme diminue dans un premier temps durant le Valanginien in-
férieur, tandis qu’elle chute drastiquement au Valanginien inférieur terminal et reste tres faible jusqu’a
la fin de I'Hauterivien inférieur. Ainsi, les fluctuations du niveau marin de plusieurs dizaines de métres
ne peuvent expliquer a elles seules la crise valanginienne.

L'augmentation de I’humidité du climat se traduit par une hausse du flux détritique et surtout du flux de
nutriments. La plupart des producteurs majeurs de carbonates comme les coraux et les algues vertes
ont une tolérance assez faible a une hausse des niveaux trophiques dans les environnements marins
(Mutti & Hallock, 2003 ; Schlager, 2003). Ainsi, I'augmentation de ce flux de nutriments n’affectera
vraisemblablement pas la production de plate-forme de maniéere importante sous un certain seuil. Au-
dessus de ce seuil, atteint semble-t-il durant le Valanginien inférieur (hausse continue du détritisme,
Fig. 5.3), les producteurs vont progressivement changer. La tres forte augmentation du détritisme et
des niveaux trophiques a la fin du Valanginien inférieur explique ainsi le changement majeur des pro-
ducteurs carbonatés sur la plate-forme et la chute de la production. Cette forte augmentation des
niveaux trophiques, se poursuivant a la base du Valanginien supérieur, se fait en contexte thermique
de plus en plus froid. Les modeles de circulation générale (GCM réalisés par Price et al. (2000) dans des
conditions greenhouse et icehouse ont permis de montrer qu’en contexte icehouse les zones de basses
et moyennes latitudes seraient marquées par une hausse de I’lhumidité. Ainsi, la mise en place de vol-
umes conséquents de glace en hautes latitudes a entrainé une humidification progressive du climat, au
moins des zones tropicales a tempérées.

La crise majeure des plates-formes carbonatées au cours du Valanginien s’explique donc par le pas-
sage a une période glaciaire intense liée a une baisse importante des températures, une intense hu-
midification du climat dans les régions tropicales a tempérées et des variations du niveau marin de
plusieurs dizaines de metres d’amplitude. La conjugaison de ces facteurs représente le scénario le plus
défavorable pour les plates-formes carbonatées dont la majorité sont mortes au cours du Valanginien
supérieur-Hauterivien inférieur.
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7 « CRISE DES PLATES-FORMES CARBONATEES, CYCLE
DU CARBONE ET CONDITIONS PALEOENVIRONNEMEN-
TALES

Le Valanginien est caractérisé par une perturbation importante du cycle du carbone illustrée par une
excursion positive du 6*C des carbonates (bulk), le Weissert Event (Erba et al., 2004), du Valanginien
inférieur terminal a I’'Hauterivien moyen (Sprovieri et al., 2006). Le synchronisme entre I'initiation de
cette excursion et le début de la phase de crise des plates-formes carbonatées suggere fortement que
les carbonates et le cycle du carbone sont liés de maniére étroite au Crétacé inférieur.

7.1 — LE WEISSERT EVENT

Extension géographique

Les nombreuses études portant sur le signal isotopique du carbone ont permis de montrer que le Weis-
sert Event a une extension globale. Cet événement s’initie généralement par un pic négatif de faible
amplitude comme observé dans le Bassin Vocontien (Joachimsky, données non publiées, Fig. 4.1 ; Hen-
nig et al., 1999 ; McArthur et al., 2007), dans le nord de I'ltalie (Weissert & Lini, 1991 ; Lini et al., 1992),
ou encore dans I'Atlantique (Site DSDP 416, Wortmann & Weissert, 2000). Lexcursion positive, d'une
amplitude d’environ 2%, a été reconnue a I’échelle globale : dans le Golfe du Mexique (Puit 535, Cotil-
lon & Rio, 1984 ; nord-est du Mexique, Adatte et al., 2001), dans I’Atlantique ouest (Wortmann & Weis-
sert, 2000), dans le nord-ouest du Pacifique (Bartolini, 2003), dans le Pacifique central (Puit ODP 1149,
Erba et al., 2004), dans le nord-ouest de la Sibérie (Price & Mutterlose, 2004). En Europe, I’'excursion
a été identifiée dans de nombreux sites d’ltalie du Nord (Lini et al., 1992 ; Channell et al., 1993 ; Lini,
1994), du centre de I'ltalie (Sprovieri et al., 2006), dans le Bassin Vocontien (Joachimsky, données non
publiées, Fig. 4.1 ; Hennig et al., 1999 ; Duchamp-Alphonse et al., 2006 ; McArthur et al., 2007), dans
le domaine helvétique (Follmi et al., 1994 ). La quasi-totalité des enregistrements de cet événement
isotopique du carbone sont marins. Cependant, I'étude de charbons en Crimée (Ukraine) a permis de
montrer que les végétaux continentaux ont également enregistré cette excursion (Grocke et al., 2005).
Les perturbations du cycle du carbone au cours du Valanginien-Hauterivien ont donc affecté a la fois les
réservoirs hydrosphérique et atmosphérique (Grocke et al., 2005).

Calage stratigraphique

La datation de cet événement, et notamment de son initiation et de son maximum, a largement fluctué
durant les derniéres 15 années. Le manque de résolution de la biostratigraphie des nannofossiles cal-
caires explique probablement la position du début de I'événement dans la premiere moitié du Valang-
inien supérieur et du maximum de I'excursion a la limite Valanginien/Hauterivien par Lini et al. (1992),
Channell et al. (1993), Lini (1994) et Bartolini (2003). Hennig et al. (1999) place le début de I'excursion
dans le Valanginien basal et le maximum de I'excursion autour de la limite Valanginien inférieur et
moyen. Enfin Price & Mutterlose (2004), Weissert & Erba (2004), Sprovieri et al., 2006) et McArthur et
al. (2007) placent le début de I'événement peu de temps avant la limite Valanginien inférieur/supérieur
et les valeurs maximales du 8*3C vers le milieu du Valanginien supérieur. Les valeurs du 6'*C décrois-
sent ensuite a peu prés linéairement jusqu’a I’Hauterivien moyen/supérieur (Weissert & Erba, 2004 ;
Sprovieri et al., 2006 ; McArthur et al., 2007).

L'excursion positive du 8*3C montre, aprés un pic négatif de faible amplitude (environ 0.2%o. ; Fig.4.1),
une augmentation rapide des valeurs. Cette augmentation des valeurs montre en fait 2 pics, le premier
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étant généralement légerement plus faible que le second (Cotillon & Rio, 1984 ; Lini et al., 1992 ; Hen-
nig et al., 1999 ; Wortmann & Weissert, 2000 ; Sprovieri et al., 2006). Le calage de haute résolution sur
la coupe synthétique du Bassin Vocontien, basé sur la biostratigraphie des ammonites (Hoedemacker
et al., 2003 ; Reboulet et al., 2006) et la cyclostratigraphie (Cf. chapitre 4 ; Fig. 4.1), permet de corréler
précisément I'excursion et ses variations de plus petite échelle, et de les comparer avec les événements
sédimentaires et paléoenvironnementaux identifiés dans ce travail.

013C et changements paléoenvironnementaux

Le pic de faible amplitude précédant I'excursion positive correspond exactement aux niveaux Barrande
(Figs. 3.48 et 4.1) (Cf. chapitres 3.4 et 5.1) et plus précisément au B4, le dernier d’entre eux. Ce pic
est synchrone d’un bas niveau marin (Fig. 4.7) et d’'une forte hausse du détritisme ayant favorisé une
stratification des eaux et la conservation de matiéere organique sur le fond (Cf. chapitre 5.1 ; Reboulet
et al., 2003). Le pic négatif correspondant a des valeurs de carbone plus légéres reflete la concentration
plus élevée en matiére organique dans les niveaux Barrande. Les valeurs du 6**C augmentent ensuite
d’environ 2%o., de maniére assez linéaire jusqu’au milieu de la zone a Verrucosum (Fig. 4.1 ; McArthur
et al., 2007) ou elles atteignent un premier maximum. Cette augmentation des valeurs durerait de
600 a 800 Ka d’apres le découpage cyclostratigraphique établi dans ce travail (Figs. 3.44 et 4.10). Ce
premier maximum est synchrone d’une hausse tres importante du détritisme enregistrée a I'échelle
régionale (Cf. chapitre 5.1 et 6.1) et du refroidissement majeur du Valanginien supérieur (Pucéat et
al., 2003 ; McArthur et al., 2007). Aprés une légere diminution (au maximum de 0.5%o dans le Bassin
Vocontien), le signal du 8**C montre les valeurs les plus positives au niveau du « faisceau médian »,
dans la sous-zone a Peregrinus (Figs. 3.44 et 4.1). Les valeurs maximales sont ainsi atteintes environ 1
million d’années aprés le début de I'excursion. Ce maximum est atteint lors du bas niveau marin le plus
important enregistré dans le Valanginien supérieur de la région péri-vocontienne (Figs. 4.7 et 4.10, cf.
chapitre 4). Le niveau marin étant vraisemblablement contrélé par le glacio-eustatisme (Cf. chapitre
6.2), ce bas niveau marin majeur correspondrait donc a une période intense de glaciation et par con-
séquent a un minimum thermique. LUenregistrement du minimum des valeurs du rapport Mg/Ca dans
les sédiments du méme intervalle (McArthur et al., 2007) corrobore I'idée d’'un minimum thermique au
niveau du faisceau médian dans le Bassin Vocontien.

Lenregistrement des valeurs les plus basses mais aussi des plus hautes au moment de deux bas niveaux
marins majeurs suggere que le niveau marin ne joue pas un rdle direct dans les perturbations du cycle
du carbone enregistrées au Valanginien. De plus, la décroissance assez linéaire du signal du 8*C en-
registrée dans la seconde partie du Valanginien supérieur en contexte de variations du niveau marin
rapide et de grande amplitude (Fig. 4.10 ; cf. chapitre 4.4 et 4.5), n’indique a priori pas non plus de lien
direct entre niveau marin et signal du carbone. Cette absence de corrélation entre niveau marin et sig-
nal du 83C entre ainsi en contradiction avec une bonne corrélation entre ces deux signaux, comme ob-
servée au Cénomanien-Turonien par Jarvis et al. (2006). Ces auteurs montrent en effet que les valeurs
plus positives se correlent semble-t-il avec les hauts niveaux et que les phases de décroissance du
signal du 6'3C se corréleraient avec les baisses du niveau marin. D’aprés Jarvis et al. (2006), une phase
de haut niveau permettant d’inonder de plus grandes superficies de plates-formes épicontinentales,
I’'enfouissement de matiére organique enrichie en 2C serait favorisé et conduirait alors un enrichisse-
ment relatif en carbone lourd (**C) des eaux marines. Aucun relation semblable n’a été observée au
cours du Valanginien, suggérant que tous les événements de perturbations du cycle du carbone ne
peuvent probablement pas s’expliquer de la méme maniere, comme cela a été suggéré par différents
auteurs (Weissert et al., 1998 ; Jenkyns, 2003 ; Erba, 2004 ; Weissert & Erba, 2004).

Laugmentation des valeurs du 6*C commence a la base d’un intervalle trés argileux dans le bassin
(milieu de la sous-zone a Biassalense, Fig. 4.1), correspondant sur la plate-forme du Jura-Dauphiné a
la Formation du Bourget, marquant une accélération brusque du flux terrigene (Cf. chapitres 4 et 5 ;
Fig. 5.3). Cette accélération est enregistrée quelques décimetres sous les niveaux noirs, précédant de
quelques dizaines de milliers d’années au maximum le début de I'excursion positive du 8*3C (Figs. 4.1 et
5.2 ; Pittet, 2006). Laugmentation des valeurs du 3*3*C coincide avec les augmentations des flux d’argiles
et de nannofossiles calcaires (Fig. 5.2). Le premier maximum du signal du carbone coincide avec un pic
d’argilosité, marqué par un passage lithologiquement trés mou (Figs. 3.44, 4.1 et 5.2). Ce premier pic de



7 o Crise des plates-formes carbonatées et cycle du carbone

113

d%3C, dans la sous-zone a Verrucosum, correspond également a un maximum d’abondance des nanno-
fossiles calcaires et a une eutrophisation du milieu, indiquée par 'affinité trophique du nannoplancton
et cohérente avec une argilosité maximale (Cf. chapitre 5.1). Le flux détritique élevé dans les sédiments
du Valanginien supérieur suggere des conditions trophiques élevées durant cet intervalle, conditions
pouvant peut-étre expliquer I'abondance élevée de pyrite dans les sédiments correspondants sur les
marges et sur la plate-forme du jura-Dauphiné (Figs. 3.13, 3.19, 3.26, 3.28 et 3.53). Uenregistrement
d’une chute du flux de production carbonatée par les nannoconides dans les sédiments du Valanginien
supérieur des bassins de Lombardie et de Belluno (nord de I'ltalie) suggere des conditions défavor-
ables au développement de ces organismes (Erba & Tremolada, 2004). Labondance élevée de taxons
mésotrophes a eutrophes, comme par ex. Diazomatholithus lehmani, suggére de plus des conditions
trophiques élevées qui d’une part stimulent la productivité primaire (Erba & Tremolada, 2004) mais
d’autre part défavorisent le développement de ces organismes. Sur les plates-formes, et notamment
celles du Jura-Dauphiné et de Provence, les niveaux trophiques plus élevés favorisent le développe-
ment d’organismes suspensivores (comme les bryozoaires et les crinoides ; cf. chapitres 3.2, 3.3 et 3.5)
comme observé sur la plate-forme helvétique par Follmi et al. (2006). La répartition de ces organismes
le long des rampes se développant au Valanginien supérieur (ce travail ; Funk et al., 1993 ; Follmi et al.,
1994) favoriserait une stratification des eaux de fond séparant en surface les processus photosynthé-
tiques et plus en profondeur les processus respiratoires (Thomas et al., 2004 ; Follmi et al., 2006). La
productivité primaire, plus importante en contexte de niveaux trophiques élevés, jouerait donc alors
le role de pompe a carbone, diminuant la teneur en CO, dans I'atmosphere et 'augmentant dans les
eaux de surface (Thomas et al., 2004 ; F6llmi et al., 2006). Cette augmentation de CO, dans les eaux de
surface pourrait de plus expliquer en partie la crise de biocalcification mise en évidence par la chute de
I'abondance de certains nannofossiles calcaires (nannoconid decline) observée par Erba (1994), Erba
& Tremolada (2004) et Weissert & Erba (2004). De plus, la baisse des températures observée durant
cette période par Pucéat et al. (2003) et McArthur et al. (2007) pourrait expliquer une hausse de la
pCO2 dans les eaux, la solubilité du CO, augmentant avec des températures décroissantes (Orr et al.,
2005). Le shift des valeurs isotopiques du carbone vers des valeurs plus lourdes dans la sous-zone a
Verrucosum et I'enregistrement du premier maximum de I'excursion positive semblent ainsi étre liés a
une augmentation de la productivité primaire.

Le second pic, représentant les valeurs maximales de I'excursion, correspond a un intervalle plus car-
bonaté et a des valeurs de flux d’argiles et de nannofossiles calcaires plus faibles (Fig. 5.2). Les assem-
blages de nannoplancton calcaire ne montrent pas une tendance clairement eutrophique et, de ce
fait, ce pic de 6*3C ne semble pas lié directement une paléoproductivité maximale mais un minimum
thermique et un bas niveau marin trés important. Toutefois, le du manque d’études sur des formes
non calcifiantes, comme les dinoflagellés, ne permet de contraindre les variations de la paléoproduc-
tivité primaire dans son ensemble. De plus, I'argilosité encore importante dans le bassin et le taux de
guartz important sur la plate-forme du Jura-Dauphiné indiquent toujours un détritisme significatif et
dong, a priori, une productivité primaire élevée. En outre, I'enregistrement de quantités importantes
de pyrite dans les sédiments de plate-forme et de marge pourrait également suggérer une productivité
primaire élevée ou des conditions moins oxiques sur le fond (Bellanca et al., 1999 ; Joachimsky et al.,
2001). Les fluctuations du 8*3C semblent donc liées a la fois par une baisse de la température et a une
productivité primaire plus élevée. Il n’'est néanmoins pas possible ici d’estimer I'importance relative de
ces facteurs.

L'étude des nannofossiles calcaires dans plusieurs bassins européens et dans le Pacifique suggerent
donc que la productivité primaire était dans I'ensemble plus importante au cours du Valanginien su-
périeur (Follmietal., 1994 ; Weissert et al., 1998 ; Erba et al., 2004 ; Weissert & Erba, 2004). La présence
de niveaux noirs enrichis en matiére organique ainsi que I'abondance de pyrite dans les sédiments de
plate-forme et de marge suggerent qu’une partie du carbone des producteurs primaires a été piégée et
enfouie dans les sédiments. Ce carbone étant préférentiellement léger (*2C), les eaux marines auraient
été différentiellement enrichies en 3C (Weissert et al., 1998 ; Erba et al., 2004 ; Weissert & Erba, 2004 ;
Follmi et al., 2006).

La hausse de I'altération des silicates, traduite par une augmentation du détritisme et entrainant une
fertilisation des eaux, indique un climat plus humide au Valanginien supérieur. De plus, la crise de bio-
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calcification a cette époque (Erba et al., 2004 ; Weissert & Erba, 2004) suggéere des valeurs plus élevées
de CO, dans les eaux de surface. Ces deux interprétations ont mené plusieurs auteurs a interpréter le
Valanginien supérieur comme un événement majeur de réchauffement (warming event), dont I'origine
serait due a un volcanisme de trapps (Weissert et al., 1998 ; Hennig et al., 1999 ; Erba et al., 2004 ;
Weissert & Erba, 2004 ; Sprovieri et al., 2006). Ce réchauffement aurait favorisé une série de transgres-
sions rapides submergeant les plates-formes carbonatées (drowning ; Folimi et al., 1994 ; Weissert et
al., 1998 ; Follmi et al., 2006). Cependant, I'observation de sédiments plus argileux dans de nombreux
bassins (Cf. chapitre 6.1) correspondant a une hausse du détritisme dans la région péri-vocontienne
suggere un ruissellement continental au Valanginien supérieur. La réaction d’altération des silicates
consommant du CO, (Berner, 1990, 1999). cette hausse aurait entrainé une diminution de la pression
partielle de CO, (pCO,) dans I'atmosphere

Weissert et al. (1998) et Weissert & Erba (2004) soulignaient I'absence d’indices isotopiques (8*20)
montrant un réchauffement au cours du Valanginien supérieur-Hauterivien inférieur. La comparaison
du signal isotopique du carbone pendant le Weissert Event dans les carbonates d’ltalie du Nord et
dans les débris végétaux de Crimée a permis a Grocke et al. (2005) de mettre en évidence une dif-
férence d’amplitude du signal (environ 2%.). Ces auteurs ont relié cette différence a un changement
de la pression partielle de CO, et ont ainsi mis en évidence une période de refroidissement lors de
I'enregistrement du Weissert Event (Grocke et al., 2005). De nombreuses autres données (Podlaha et
al., 1998 ; Pucéat et al., 2003 ; Price & Mutterlose, 2004 ; McArthur et al., 2007) suggérent également
gue le Valanginien supérieur est marqué par un refroidissement majeur. L'observation d’un hiatus du
Valanginien supérieur en de nombreux points du globe (Cf. chapitre 6.1, Fig. 6.2), de chutes du niveau
marin dans d’autres (Fig. 6.1), suggérent que non seulement cette période n’est pas caractérisée par
une ou plusieurs transgressions de long terme mais représente un bas niveau majeur, malgré de tres
breves transgressions (Figs. 4.10 et 5.4).

7.2 — COMPARAISON DES EVENEMENTS VALANGINIEN ET APTIEN-ALBIEN : LES DEUX CRISES MA-
JEURES DES PLATES-FORMES CARBONATEES AU CRETACE INFERIEUR

L'observation des fluctuations du signal du 6*3C sur I'ensemble du Crétacé inférieur montre deux péri-
odes majeures de perturbations, au Valanginien d’'une part, a 'Aptien-Albien d’autre part (Fig. 7.1 ;
Weissert et al., 1998 ; Weissert & Erba, 2004 ; Follmi et al., 2006). Des perturbations majeures du cycle
du carbone a I'échelle globale sont en outre illustrées par I'enregistrement de plusieurs événements
anoxiques globaux (OAE 1a, 1b, 1c et 1d) au cours de I'Aptien-Albien inférieur (Weissert et al., 1998).
Les carbonates de plate-forme sont un réservoir majeur de carbone particulierement développé au
Crétacé inférieur (Schlager & Philip, 1988) et sont également affectés durant I'Aptien-Albien ol de
nombreuses plates-formes sont en crise. De méme qu’au Valanginien, la sédimentation durant une
partie de I'Aptien inférieur, I'’Aptien supérieur et I'Albien inférieur est alors essentiellement marneuse.

Le Valanginien et I'Aptien-Albien représentent donc les deux périodes majeures enregistrant une crise
des plates-formes carbonatées et des perturbations importantes du cycle du carbone.

7.2.1 - Similitudes entre les événements valanginien et aptien-albien
Carbone et niveaux trophiques

Lintervalle allant de I'Aptien inférieur a 'Albien moyen enregistre 3 OAE (1a, 1b et 1c) caractérisés par
des niveaux argileux trés enrichis en matiére organique (Jenkyns, 1980 ; Weissert & Bréhéret, 1991 ;
Bralower et al., 1994). Ces OAE ont été identifiés aussi bien dans le Bassin Vocontien (Herrle & Mut-
terlose, 2003), en Italie du Nord (Graziano, 1999 ; Bersezio et al., 2002), en Sicile (Bellanca et al., 2002),
au Liban (Bachmann & Hirsh, 2006), au Japon (Ando et al., 2002), dans le Pacifique tropical (Dumitrescu
et al., 2006), ou encore en Oman (Witt & Gokdag, 1994).

LAptien-Albien est caractérisé notamment par des variations importantes du 6**C, tout comme au
Valanginien (Cf. chapitre 7.1). Cependant, ces perturbations sont plus importantes durant I'’Aptien-
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Albien en termes d’amplitude du signal (environ 4%. contre 2%. au Valanginien), en durée (15 Ma pour
I’Aptien-Albien, Follmi et al., 2006, contre 4.5 Ma au Valanginien-Hauterivien, Sprovieri et al., 2006),
et de nombre de perturbations : le signal a 'Aptien montre dans I'ensemble deux excursions positives
majeures entrecoupées de pics négatifs d'amplitude parfois importante (Fig. 7.1 ; Weissert et al., 1998 ;
Weissert & Erba, 2004 ; Follmi et al., 2006 ). L'observation de ces fluctuations dans les bois fossiles
(Grocke et al., 1999) suggére, qu’au Valanginien et a I'’Aptien, 'atmosphére et I'hydrospheére ont été af-
fectées a I'’échelle globale (Weissert et al., 1985 ; Follmi et al., 1994 ; Weissert et al., 1998 ; Weissert &
Erba, 2004 ; Follmi et al., 2006 et références citées). Les perturbations enregistrées par le signal du 6*3C
se corrélent avec les différents OAE (Weissert et al., 1998) et I'OAE 1a commence apreés un pic négatif
majeur du 8*3C (Menegatti et al., 1998).

D’un point de vue sédimentologique, I'évolution au cours de I'Aptien-Albien de la sédimentation sur
les plates-formes carbonatées et leurs marges évoque celle observée au cours du Valanginien. Durant
le Barrémien supérieur, I'extension de la quasi-totalité des plates-formes carbonatées est la plus im-
portante du Crétacé inférieur (Schlager & Philip, 1988). Cette période correspond a une productivité
carbonatée maximale, de méme qu’au Berriasien moyen-supérieur. Les faciés urgoniens indiquent en
régions péri-téthysienne occidentale une forte production carbonatée dans des conditions oligotro-
phes (Arnaud-Vanneau & Arnaud, 1990 ; Vilas et al., 1995 ; Van Buchem et al., 2002 ; Pittet et al., 2002 ;
Hillgartner et al., 2003).

Au début de I'Aptien (Bédoulien), un premier épisode de sédimentation plus argileuse marque une
phase de plus faible production carbonatée. Cet intervalle a été observé sur les marges des plates-
formes environnant le Bassin Vocontien, en Ardéche (Lafarge, 1978) et dans le Vercors (Arnaud-Van-
neau & Arnaud, 1990 ; Hunt & Tucker, 1993) mais également dans le domaine helvétique (Funk et al.,
1993 ), dans les Balkans (Peybernés et al., 2000), en Espagne (Vilas et al., 1995 ; Ruiz-Ortiz & Castro,
1998 ; Bernaus et al., 2002), au Maroc (Canerot et al., 1986), au Mexique (Lehmann et al., 2000) ou en
encore en Oman (Van Buchem et al., 2002 ; Pittet et al., 2002 ; Savary, 2003 ; Immenhauser et al., 2005).
Cet intervalle correspond au « Niveau Inférieur a Orbitolines » en France (Arnaud-Vanneau & Arnaud,
1990) et au Membre Hawar sur la plate-forme arabe (Pittet et al., 2002). Il enregistre une augmenta-
tion des niveaux trophiques illustrée par une grande abondance de crinoides, d’algues vertes et surtout
d’orbitolines (Arnaud-Vanneau & Arnaud, 1990 ; Vilas et al., 1995 ; Pittet et al., 2002). Sur la plate-
forme arabe, des intervalles de courte durée (environ 150 Ka) montrent des assemblages dominés par
Bacinella et Lithocodium (Immenhauser et al., 2005 ; Cf. chapitre 2.2) dans des calcaires construits qui
indiqueraient également une hausse importante des niveaux trophiques. Celle-ci est synchrone d’une
hausse de I'argilosité et suit une longue phase de forte production carbonatée sur les plates-formes et
évoque le Membre de Guiers au Valanginien basal. Ce membre est également marqué par une hausse
du détritisme qui suit une période de forte production carbonatée (Formations de Pierre-Chatel et de
Vions, cf. chapitres 3, 4 et 5). Cette hausse du détritisme correspond aussi bien a une diminution de
la production carbonatée qu’a une intensification du ruissellement continental et du flux détritique
(Giraud et al., 1991 ; Giraud, 1995).

La hausse des niveaux trophiques interprétée sur les plates-formes a été observée dans de nombreux
bassins sédimentaires autour de 'OAE 1a, au début de I'Aptien inférieur. Cet événement s’inscrit dans
une période de bouleversements des communautés biologiques des bassins. Une crise majeure des
nannofossiles calcaires est enregistrée a la fois dans I'Atlantique, en ltalie et dans le Pacifique central
au niveau de I'OAE 1a (nannoconid crisis ; Erba et al., 1994 ; Erba & Tremolada, 2004 ; Tremolada et
al., 2006). Cette crise montre une chute de 90% de I'abondance absolue de I'ensemble des taxons de
nannoplancton calcaire. Contrairement au nannoconnid decline du Valanginien, cette crise ne montre
pas une récupération progressive de I'ensemble des taxons durant les centaines de milliers d’années
suivant le maximum de la crise (Erba & Tremolada, 2004). Cette crise marque la quasi-disparition des
formes a canal large (wide-canal Nannoconids) durant tout I'Aptien, tandis qu’apres I'OAE, les formes
a canal étroit (narrow-canal Nannoconids) sont les plus abondants. Toutefois, I'abondance absolue du
nannoplancton aprés I'OAE reste quatre fois inférieure a I'abondance précédant la crise (Erba & Tremo-
lada, 2004). L'observation de taxons d’affinité méso- a eutrophe indique en outre que la période enreg-
istrant 'OAE est marquée par une hausse importante des niveaux trophiques (Bersezio et al., 2002 ;
Tremolada et al., 2006). Parmi ces taxons, Assipetra infracretacea et Rucinolithus terebrodentarius sont
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parmi les plus importants et sont fortement calcifiés (Tremolada & Erba, 2002 ; Erba & Tremolada,
2004), ne montrant aucune évidence de crise de biocalcification alors que les principales espéces calci-
fiantes changent. De plus, ces espéces ne seraient pas des coccolithophoridés mais pourraient étre des
calcifications biocontrdlées par des bactéries dans des conditions trophiques élevées (Erba & Tremo-
lada, 2004). La hausse des conditions trophiques durant cette période (ainsi qu’autour de I'OAE 1b ;
Aptien terminal - Albien basal) est également suggérée par une hausse du flux de radiolaires observée
dans le Pacifique ouest (Robinson et al., 2004). Dans le nord de I'ltalie, 'abondance d’ichnofossiles et
de matiere organique amorphe ainsi qu’un taux élevé de sédimentation de carbone organique sug-
gérent également une paléoproductivité élevée autour de I'OAE 1a (Hochuli et al., 1999).

Durant I'Aptien inférieur, apres I'OAE 1a, de nombreuses plates-formes voient leur production car-
bonatée augmenter de nouveau comme dans le Vercors (Arnaud-Vanneau & Arnaud, 1990), en Es-
pagne (Bernaus et al., 2002) ou en Oman (Van Buchem et al., 2002 ; Pittet et al., 2002 ; Savary, 2003).
Lenregistrement dans le Bassin Vocontien d’alternances marno-calcaires plus argileuses suggére une
augmentation du détritisme et/ou une production carbonatée a I’Aptien inférieur plus faible qu’au
Barrémien, ces alternances étant considérées comme issues des variations de |'export des carbonates
produit sur les plates-formes (Pittet, 2006).

Le passage a |I’Aptien supérieur est marqué en Europe par une phase d’émersion suivie d’'un épisode
de drowning des plates-formes carbonatées, se traduisant par des facies essentiellement marneux, et
par la disparition de la plupart d’entre elles. Ce changement majeur de faciés est observable dans la
région péri-vocontienne (Ferry & Rubino, 1989 ; Arnaud-Vanneau & Arnaud, 1990) alors que le Bas-
sin Vocontien enregistre une sédimentation nettement plus argileuse (Herrle & Mutterlose, 2003). Ce
changement de facies est également observable en Espagne (Bernaus et al., 2002), en Italie (Graziano,
1999), dans I'Helvétique (Funk et al., 1993) ou au Maroc (Canerot et al., 1986).

Sur les plates-formes dont la production carbonatée est encore importante, les facies sont différents et
évoquent le passage abrupt au Valanginien entre les Formations de la Chambotte et du Bourget (Cf.
chapitres 3, 4 et 5.1). Dans le domaine helvétique, le passage d’assemblage chlorozoan (essentielle-
ment des organismes photosynthétiques) a foramol (foraminiféres + mollusques) indique une augmen-
tation importante des niveaux trophiques (Funk et al., 1993 ; Follmi et al., 1994 ; Weissert et al., 1998 ;
Follmi et al., 2006). Ce changement suggere éventuellement aussi une baisse des températures (Lees
& Buller, 1972) comme proposé par Follmi et al. (1994). Sur la marge de la plate-forme arabe (Oman),
les facies de la plate-forme d’Al-Hassanat (Aptien supérieur-Albien moyen) sont toujours tres carbona-
tés mais enregistrent régulierement des intervalles trés riches en orbitolines (Masse et al., 1997), gé-
néralement lors des transgressions (Gréselle & Pittet, 2005). Ces orbitolines sont trés abondantes dans
les sédiments des plates-formes du Golan et de Galilée (Bachmann & Hirsh, 2006). D’autres intervalles
sont marqués par le développement tres important de microbialites a Bacinella-Lithocodium (jusqu’a
50% du sédiment localement, Immenhauser et al., 2001 ; Hillgartner et al., 2003 ; Gréselle, 2003 ;
Gréselle & Pittet, 2005). 'abondance de ces formes suggére également des niveaux trophiques plus
élevés (Neuweiler & Reitner, 1992 in Immenhauser et al., 2001). En Espagne, un intervalle trés riche en
orbitolines a la fin de I'Aptien inférieur suggére que I'augmentation des niveaux trophiques commence
avant le changement majeur de facies de la limite Aptien inférieur/supérieur (Vilas et al., 1995), au
moins a I'échelle téthysienne.

Dans le Bassin Vocontien, I'enregistrement d’une crise des nannofossiles calcaires est illustré par une
chute de I'labondance des nannoconides a la fin de I'Aptien inférieur et au milieu de I'Aptien supérieur
(Herrle & Mutterlose, 2003). Lobservation durant la fin de I'Aptien inférieur et le début de I'Aptien
supérieur des formes Assipetra infracretacea et Rucinolithus terebrodentarius suggererait des niveaux
trophiques élevés (Erba & Tremolada, 2004). Cette hausse des niveaux trophiques correspondant a
la disparition des plates-formes péri-vocontiennes, il est possible qu’elle soit liée a une hausse du dé-
tritisme, comme au Valanginien inférieur terminal (Cf. chapitre 5.1). La hausse du détritisme et des
apports nutritifs avaient alors entrainé une crise des plates-formes péri-vocontiennes. De méme, le
passage d’'une sédimentation assez carbonatée a une sédimentation trés argileuse en contexte de ré-
gimes trophiques élevés autour de la limite Aptien inférieur/supérieur (Herrle & Mutterlose, 2003) est
similaire au changement observé vers la limite Valanginien inférieur/supérieur. Une nouvelle perturba-



7 o Crise des plates-formes carbonatées et cycle du carbone

117

tion environnementale est enregistrée dans la seconde moitié de I’Aptien supérieur avec l'apparition
de taxons boréaux dans la Téthys indiquant, semble-t-il, un refroidissement qui s’intensifierait durant
I’Albien inférieur (Herrle & Mutterlose, 2003).

Températures

Dans un Crétacé considéré généralement comme chaud, le Crétacé moyen (de I'Aptien au Turonien) est
cité comme exemple de période trés chaude, ou super-greenhouse (Berner, 1990 ; Frakes et al., 1994 ;
Frakes, 1999 ; Larson & Erba, 1999 ; Berner & Kothavala, 2001 ; Huber et al., 2002 ; Wilson & Norris,
2002 ; Jenkyns, 2003 ; Erba, 2004 ; Jenkyns et al., 2004). Pourtant des indices d’un refroidissement
majeur a 'Aptien-Albien ont été rapportés durant ces dernieres années. En étudiant les fluctuations du
00 de rudistes des plates-formes téthysiennes, Steuber et al. (2005) proposent un refroidissement
durant I'Aptien inférieur, cohérent avec la baisse de température indiquée dans le Pacifique par le
paléothermometre TEX, (Dumitrescu et al., 2006). L'étude du 6'*0 des carbonates (bulk) et des assem-
blages polliniques montre un refroidissement important a la fin de I'’Aptien inférieur en Italie (Hochuli
et al., 1999). Le signal du 880 des carbonates (Veizer et al., 2000) et les indices stomatiques de cuti-
cules de plusieurs plantes (Retallack, 2001) suggerent que ce refroidissement ait lieu durant I'Aptien
inférieur et sera maximal durant I'’Aptien supérieur. Ce refroidissement est en accord avec la synthese
de données thermiques réalisée par Royer (2006) et montre une succession d’épisodes chauds puis
froids, notamment d’apres les indicateurs de concentration de CO,. La reconstruction des gradients
thermiques latitudinaux a partir du signal du 620 de différents organismes marins a permis de montrer
gu’au Crétacé moyen, les températures en haute latitude étaient assez froides et compatibles avec le
développement de glace aux podles (Sellwood et al., 1994). En hautes latitudes, de nombreuses don-
nées suggérent le développement de glaciations durant I'’Aptien-Albien, comme la grande abondance
de glendonites (Price, 1999 et références citées). En Australie, I'étude de nombreuses faunes et flores
et des mesures de 60 dans des concrétions calcaires suggerent des températures proches de 0°C et
un climat humide durant cette période (Rich et al., 1988 ; Gregory et al., 1989). Plus généralement, les
indices de développement de glaces en hautes latitudes a I’Aptien-Albien et plus particulierement a
I'’Albien inférieur sont trés similaires a ceux identifiés au Valanginien (Kemper, 1987 ; Frakes & Francis ;
1988 ; Pirrie et al., 1995 ; Constantine et al., 1998 ; De Lurio & Frakes, 1999 ; Ferguson et al., 1999 ;
Price, 1999 ; Fig. 6.3 ; cf. chapitre 6.1). Un refroidissement majeur a également été mis en évidence
en Antarctique (Ditchfield et al., 1994 ; Francis & Poole, 2002) et en Argentine (Pirrie et al., 2004),
plus fortement marqué durant I'Albien inférieur. Ce refroidissement des eaux favorise probablement
une diversification des formes de nannoplancton calcaires et des foraminiferes planctoniques durant
I’Aptien-Albien inférieur, comme observé en mer du Nord (Riickheim et al., 2006).

Niveau marin

Alors que de nombreuses régions montrent une chute drastique de 'abondance des carbonates sur les
plates-formes, différents sites enregistrent un hiatus d’une durée plus ou moins étendue, évoquant le
hiatus majeur du Valanginien supérieur, identifié dans diverses régions du globe (Cf. chapitre 6.1). Au-
dessus des faciés carbonatés puis marneux de la plate-forme saharienne de Tunisie, les sédiments de
I’Aptien moyen sont d’origine fluvio-deltaique, marquant la progradation de ces systémes en contexte
de chute du niveau marin de long terme. Cette derniére est confirmée par un hiatus correspondant a
I’Aptien supérieur et I'Albien inférieur (Ben Youssef et al., 1985 ; Ben Youssef & Peybernés, 1986 ; Ghan-
mi & Potfaj, 1991). Plus au sud, la sédimentation enregistrée durant ce hiatus est strictement continen-
tale (Bouaziz et al., 1988). Au Portugal, I'Aptien supérieur et la majeure partie de I'Albien correspon-
dent a un hiatus majeur interrompu par un intervalle de sédimentation essentiellement silicoclastique
autour de la limite Aptien/Albien (Proenca Cunha & Pena dos Reis, 1995). Au Chili, I'intervalle allant
du sommet du Bédoulien (Aptien basal) a I’Albien terminal se corréle avec un hiatus majeur (Marschik
& Fontboté, 2001). En Russie, la plate-forme de Russie centrale émerge pendant une grande partie de
I’Aptien supérieur, ce hiatus de non-dépdt correspond a un bas niveau marin majeur (Sahagian et al.,
1996). Ce bas niveau marin est en outre illustré en Colombie britannique (Canada), par une prograda-
tion importante de faciés lagunaire a continentaux trés riches en charbons (Haggart, 1996).

Comme au Valanginien, I'Aptien supérieur-Albien inférieur correspond trés probablement a une péri-
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ode de variations importantes du niveau marin a I'échelle globale. En Italie, la marge de la plate-forme
apulienne montre plusieurs épisodes de progradation et de rétrogradation de la plate-forme (Cobianchi
et al., 1997). Dans le Sinai (Egypte), Bachmann et al. (2003) ont mis en évidence de nombreuses varia-
tions du niveau marin de I'Aptien supérieur au Turonien basal. Lensemble des séquences identifiées
de I'Aptien supérieur a I'’Albien moyen correspond a un bas niveau marin de long terme (Bachmann et
al., 2003).

Durant I'’Aptien supérieur et une partie de I'Albien inférieur, la vaste plate-forme arabe est émergée
sur une période d’environ 5 Ma (Murris, 1980 ; Harris et al., 1984 ; Pratt & Smewing, 1993 ; Simmons,
1994 ; Witt & Gokdag, 1994 ; Immenhauser et al., 1999 ; Sharland et al., 2001 ; Van Buchem et al.,
2002 ; Gréselle & Pittet, 2005). Ce hiatus majeur suit une période de tres forte production carbonatée
sur la plate-forme arabe durant le Barrémien jusqu’a la fin de I’Aptien inférieur (Formations Kharaib et
Shuaiba ; Van Buchem et al., 2002 ; Pittet et al., 2002). Ces formations s’étendent sur plusieurs dizaines
de milliers de km? (Sharland et al., 2001) et, dans le domaine omanais, ont une épaisseur de 130 3 180
m. en domaine interne, pres de 400 m. au niveau de la marge proximale et prés de 300 m. sur la marge
plus distale (Pittet et al., 2002 ; Hillgdrtner et al., 2003 ; Savary, 2003). Durant I'Aptien inférieur (Forma-
tion Shuaiba), des clinoformes sur la marge illustrent la progradation de la plate-forme. Autour de la
limite Aptien inférieur/supérieur, la marge de la plate-forme montre un prisme de régression forcée
(sensu Hunt & Tucker, 1992, 1995) constitué de nombreux dépots gravitaires (Savary, 2003 ; Hillgartner
et al., 2003 ; Gréselle & Pittet, 2005). Ces dépots sont synchrones du début de I'émersion majeure de
la plate-forme arabe (Masse et al., 1997) et marquent la chute majeure du niveau marin corrélable
a I'échelle du globe. Durant ce bas niveau marin de tres long terme, la sédimentation se restreint au
bassin intracratonique du Bab et a la marge de la plate-forme arabe, affleurant dans les montagnes
d’Oman (Masse et al., 1997 ; Masse et al., 1998 ; Immenhauser et al., 1999 ; Van Buchem et al., 2002 ;
Hillgartner et al., 2003 ; Gréselle & Pittet, 2005). D’aprés lI'enregistrement du 6*3C (Grétsch et al., 1998)
et la biostratigraphie des nannofossiles (Van Buchem et al., 2002), la quasi-totalité de I'Aptien supérieur
(Membre du Shuaiba supérieur ou du Bab) est enregistrée dans le Bab basin par des carbonates un peu
plus argileux (Van Buchem et al., 2002). Les dép6ts y ont de fortes variations d’épaisseur (plus de 50
m., Fig. 11 in Van Buchem et al., 2002) et pourrait suggérer une érosion locale des dépots de I'’Aptien
supérieur suite a une émersion a I'Aptien terminal.

Durant I'émersion de la plate-forme arabe, la sédimentation est également enregistrée sur la marge
omanaise ou les systéemes producteurs sont alors trés courts (quelques km. seulement) et ont une
géométrie de plates-formes frangeantes par analogie des récifs coralliens accrochés aux fortes pentes
des atolls (Gréselle & Pittet, 2005). Ces systemes sont tres épais (plus de 400 m.) et sont regroupés
dans la Formation Al-Hassanat (Masse et al., 1997). lls sont caractérisés par des facies trés carbona-
tés (Pratt & Smewing, 1993 ; Masse et al., 1997 ; Immenhauser et al., 2001 ; Immenhauser & Scott,
2002 ; Hillgartner et al., 2003 ; Gréselle & Pittet, 2005). Les géométries de dépot, remarquablement
exposées au Wadi Al Assyi (Fig. 7.2), ont permis d’observer des phases d’aggradation-rétrogradation
suivies de chute du niveau marin relatif dont I'amplitude peut atteindre jusqu’a une centaine de m.
(Gréselle & Pittet, 2005) dont 50 a 80 sont probablement d’origine eustatique (Hillgartner et al., 2003).
Tandis que I'ensemble des sédiments de la Formation Al Hassanat forment un prisme de bas niveau
marin de second ordre (au moins 5 Ma basé sur Gradstein et al., 1994, 9 Ma basé sur Gradstein et al.,
2004), deux sous-ensembles peuvent étre distingués. En effet, cette phase est interrompue par un bref
épisode transgressif a I’Aptien terminal qui inonde la plate-forme distale (Immenhauser et al., 2001 ;
Immenhauser & Scott, 2002 ; Gréselle & Pittet, 2005). Lamplitude de plusieurs dizaines de métres des
variations du niveau marin et leur durée de quelques centaines de milliers d'années suggerent un con-
trole glacio-eustatique, en accord avec les études suggérant la présence de glaces de hautes latitudes a
cette époque (cf. précédemment, températures). L'inondation de la plate-forme est enregistrée par les
faciés trés marneux de la Formation Nahr Umr au cours de I'’Albien moyen (Immenhauser et al., 2001 ;
Immenhauser & Scott, 2002 ; Immenhauser & Matthews, 2004) et semble marquer la fin d’un épisode
de multiples glaciations de plusieurs millions d’années.

Ainsi, de la base de I'Aptien supérieur a I'Albien inférieur, tout comme au Valanginien, des calottes de
glace se seraient développées en hautes latitudes. Les fluctuations du volume de ces derniéres au cours
de cycles de glaciations/ déglaciations, entrainent des variations du niveau marin global de plusieurs
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dizaines de metres d’amplitude. Labsence de contrainte cyclostratigraphique en Oman n’a toutefois
pas permis de déterminer la durée précise de ces cycles glacio-eustatiques, estimée a plusieurs cen-
taines de Ka (Gréselle & Pittet, 2005).

7.2.2 - Différences entre les événements valanginiens et aptien-albien

En comparant l'enregistrement sédimentaire du Valanginien en région péri-vocontienne avec celui
de I'Aptien-Albien sur la marge omanaise, de tres fortes ressemblances ont été mises en évidence,
comme par ex. celle de la progradation des membres du Guiers et de la Chambotte supérieure au
Valanginien vocontien avec celle enregistrée du Shuaiba inférieur, durant I'Aptien inférieur omanais.
Toutefois, I'avancée des environnements de dépb6ts au cours du Valanginien a contribué a construire
une morphologie de rampe a deux pentes (distally-steepened ramp, cf. chapitres 4 et 5), contrairement
a I'’Aptien omanais. Suite au refroidissement et a la hausse des niveaux trophiques, des producteurs
carbonatés uniquement hétérotrophes se sont installés sur cette rampe, et la production considérable-
ment plus faible qu’au Valanginien inférieur a contribué a maintenir cette géométrie (Cf. chapitres 4 et
5). Cette rampe enregistre des variations du niveau marin de plusieurs dizaines de métres d'amplitude,
tout comme le systéme marginal aptien-albien en Oman. Si les plates-formes frangeantes omanaises
montrent également un changement de géométrie par rapport a la période précédant la limite Aptien
inférieur/supérieur, elles ne montrent aucune géométrie de rampe. Au contraire, ces plates-formes se
développant sur la pente héritée de la vaste plate-forme arabe, leur extension est réduite et leur pente
importante, pouvant atteindre plus de 35° (Immenhauser et al., 2001 ; Gréselle & Pittet, 2005). Cette
géométrie s’explique en grande partie par les producteurs carbonatés construisant cette plate-forme
et ayant contribué a la stabilisation de pentes aussi élevées, comme les cyanobactéries et foraminiféres
encroltants, Bacinella et Lithocodium (Immenhauser et al., 2001). Ces organismes indiquent vraisem-
blablement des conditions trophiques élevées (Dupraz, 1999 ; Immenhauser et al., 2005) semble-t-il
similaires a celles observées dans le Valanginien supérieur du domaine vocontien. Alors qu’uniquement
des formes hétérotrophes se développent sur les plates-formes valanginiennes péri-vocontiennes, des
algues vertes et plusieurs types de coraux hermatypiques (producteurs autotrophes via des symbion-
tes, cf. chapitre 2.2) indiquent cependant la présence de formes auto-phototrophes dans les plates-
formes frangeantes d’'Oman (Gréselle, 2003 ; Gréselle & Pittet, 2005). Cette différence peut indiquer
soit une différence de température, soit une différence de niveaux trophiques. S’il n’est pas possible de
mesurer une différence en termes de nutriments, 'abondance d’orbitolines et surtout des Bacinella-
Lithocodium suggére un milieu plutét mésotrophe (Dupraz, 1999 ; Immenhauser et al., 2005), mais
peut-étre moins riche en nutriments que dans le Valanginien supérieur péri-vocontien. Labsence de
guartz pourrait suggérer un détritisme plus faible dans la région et ainsi un apport moins important
en nutriments. Toutefois, la plate-forme omanaise est séparée de la plate-forme arabe par le bassin
intracratonique du Bab (Fig. 7.3). Le transport des éléments silicoclastiques vers la marge omanaise
est donc impossible en raison de la barriere formée par les hauteurs émergées de la plate-forme oma-
naise. L'absence de ces éléments silicoclastiques dans les sédiments de la Formation Al-Hassanat peut
s’expliquer également par la grande distance (plusieurs centaines de km) entre la marge omanaise et
les massifs cristallins, en Arabie a I'ouest, dans le sud de I'lran au nord (Murris, 1980).

La comparaison des systémes valanginien péri-vocontien et omanais aptien-albien met deux points en
évidence: une différence de géométrie de marge et une probable différence de conditions de tempéra-
ture. La premiere s’explique par la morphologie héritée du développement de la plate-forme arabe au
cours du Barrémien-Aptien inférieur. La seconde différence est probablement liée a la position paléo-
géographique des deux régions, plutot qu’a une différence absolue des températures. Au Valanginien,
la région vocontienne est située entre 30 et 35° de latitude nord (Fig. 1.2), alors qu’a I'’Aptien-Albien,
I’'Oman est en position équatoriale (Ziegler, 1988 ; Dercourt et al., 1986 ; Scotese et al., 2001 ; Blakey,
2005). Cette différence de latitude peut expliquer une différence de température entre ces deux ré-
gions, en particulier lors de climat de type icehouse. Lors d’un épisode de refroidissement important, le
gradient latitudinal s’accentue, les températures baissant plus en hautes plutét qu’en basses latitudes
(Norris et al., 2002 ; Pucéat et al., 2007). Le passage d’un climat trés chaud au Cénomanien a un climat
plus contrasté au Maastrichtien a ainsi entrainé une augmentation de prés de 4°C du différentiel de
température entre I'équateur et une zone située a 35°N (Pucéat et al., 2007). On peut donc s’attendre
a une différence supérieure entre I'équateur (Oman) et une zone située a environ 35° (comme le Bassin
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Vocontien) entre le Barrémien, période chaude, et ’Aptien supérieur, plus froid. Cette accentuation du
gradient latitudinal en régime climatique plus froid, suite a un changement d’'un monde greenhouse
(Berriasien puis Barrémien) a un monde icehouse (Valanginien puis Aptien-Albien), peut donc expliquer
la différence majeure observée entre 'Oman et le Bassin Vocontien. Ainsi, les faciés de plate-forme
ne disparaissent pas en Oman et les plates-formes sont nettement plus affectées par les variations
glacio-eustatiques que par les changements paléoécologiques. Cependant, les plates-formes péri-vo-
contiennes passent a des facies hétérotrophes produisant nettement moins de carbonates. Toutefois,
si des facies de plate-forme carbonatée persistent dans I’Aptien-Albien d’'Oman, leur restriction a une
marge géographiquement rétrécie, comparée a I'importante superficie de la plate-forme arabe, en-
traine également une chute de la production carbonatée a I'échelle régionale.

7.2.3 — Comparaison des événements valanginien et aptien-albien : scénario synthétique

Lensemble des observations et des interprétations de ce travail est synthétisé sous la forme d’un
scénario tres simplifié (Fig. 7.4). Si la période glaciaire de I'’Aptien-Albien dure environ trois fois plus
longtemps que celle du Valanginien, ces deux épisodes semblent entrainer deux crises des plates-
formes carbonatées similaires.

Au cours d’une période de forte production carbonatée sur des plates-formes bien développées (Ber-
riasien moyen et supérieur : Formations de Pierre-Chatel et de Vions et Membre de la Chambotte in-
férieure ; Barrémien : faciés urgoniens, Formation Kharaib), un premier événement traduit une phase
de perturbations paléoenvironnementales (Fig. 7.4). Au Valanginien basal (Membre du Guiers) et a
I’Aptien basal (Membre Hawar), une augmentation de I'humidité du climat entraine une hausse du
détritisme et des niveaux trophiques sur les plates-formes. Les sédiments de plate-forme enregistrent
ainsi une argilosité plus élevée et les taxons plus mésotrophes comme les orbitolines sont plus abon-
dants. A cette phase succéde un retour a une sédimentation plus carbonatée (Valanginien inférieur :
Membre de la Chambotte supérieure ; Aptien inférieur : Formation Shuaiba ; Fig. 7.4). Cet intervalle de
temps est marqué par une importante progradation et s'achéve par une régression majeure, forcée en
Oman (Valanginien inférieur terminal : séquence V5 et niveaux Barrande ; limite Aptien inférieur/su-
périeur ; Fig. 7.4). Cette régression est alors enregistrée sur le globe par une progradation des systémes
fluvio-deltaiques et/ou une émersion. La chute du niveau de long terme correspond vraisemblable-
ment a I'installation ou au développement plus important des calottes glaciaires en hautes latitudes.

Durant un intervalle de temps plus ou moins long (> 3 Ma pour le Valanginien-Hauterivien, = 9 Ma
pour I'’Aptien-Albien (basé sur Gradstein et al., 2004 ; Fig. 7.4), le niveau marin fluctue régulierement,
I'amplitude de ces variations étant de l'ordre de plusieurs dizaines de m. Au Valanginien, ces fluctua-
tions ont une périodicité principale de 400 Ka suggérant probablement un forgage par le grand cycle de
I’excentricité de I'orbite terrestre. Un contréle similaire est suggéré a I’Aptien-Albien, mais les séquenc-
es de long terme identifiées par Gréselle & Pittet (2005) suggerent qu’elles sont en fait constituées de
la superposition de séquences de moyen terme. Ces séquences de long terme sont semblables par
exemple aux Calcaires Roux inférieurs dans la Formation du Bourget au Valanginien inférieur terminal
et au Valanginien supérieur (séquence de long terme ; Fig. 4.10). D’'une durée d’1.2 Ma, cette séquence
de long terme correspond a I'enregistrement successif de 3 séquences de moyen terme de 400 Ka au
sein d’une tendance régressive de plus long terme. La reconnaissance de 3 séquences de moyen terme
dans certaines séquences majeures des plates-formes frangeantes omanaises suggére les mémes ten-
dances. Toutefois, le manque de résolution dans certaines zones, de datations biostratigraphiques pour
un large intervalle (séquences V a VIII de Gréselle & Pittet, 2005 ; Fig. 7.2) ne permet pas de tester
cette hypothese. Durant ces glaciations, le niveau marin a trés long terme reste bas et représente
un bas niveau marin de second ordre (Fig. 7.4). Durant ce bas niveau marin, des transgressions plus
importantes peuvent conduire a ennoyer brievement la plate-forme (bases de la Formation du Bour-
get, du Membre des marnes a Alectryona, du Membre des Calcaires Roux supérieurs et des Marnes
d’Hauterive ; inondation fini-aptienne, séquence IV de Gréselle & Pittet, 2005).

Au Valanginien supérieur et durant 'Aptien supérieur-Albien inférieur, le climat est dans I'ensemble
considérablement plus humide et froid, le détritisme est important et les niveaux trophiques plus
élevés. Dans les bassins, une sédimentation nettement plus argileuse est enregistrée. Sur les plates-
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formes non-émergées et sur les marges en latitudes moyennes a élevées, la production carbonatée
est étouffée par les niveaux trophiques trop élevés. Dans les milieux ou la production est tres faible et
notamment lors des épisodes transgressifs, des intervalles de condensation peuvent se former, enrichis
en phosphates et en glauconie. Les assemblages sont représentés uniquement par des hétérotrophes,
stimulés par une plus grande abondance de phytoplancton liée a des niveaux trophiques élevés. La
productivité primaire est dans 'ensemble trés élevée et le taux de matiére organique se sédimentant
sur le fond est plus important. Le contexte de bas niveau marin pouvant freiner le brassage des eaux
et le taux de sédimentation des silicoclastiques augmentant, la matiere organique peut probablement
étre plus facilement enfouie et conservée, soustrayant du carbone léger au milieu marin et favorisant
ainsi I'enregistrement d’une excursion positive durant ces glaciations. L'intensification du refroidisse-
ment favorisant la productivité primaire, le synchronisme des valeurs les plus élevées du 6*3C avec le
minimum thermique peut ainsi probablement s’expliquer par une productivité primaire maximale au
cours du Valanginien.

La fin des glaciations (fin de I’'Hauterivien inférieur et Albien moyen) ne marque pas immédiatement
une nouvelle installation de plates-formes carbonatées trés développées, celle-ci mettant plus de
temps a récupérer : a I’'Hauterivien terminal-Barrémien inférieur dans le premier cas, au Cénomanien
dans le second (Fig. 7.4).

«La plupart des gens pensent que le Crétacé moyen était
super-greenhouse. Mais en fait, il n’était pas si différent
du climat des 5 derniers millions d’années.»

Darren Grocke
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8 « CONCLUSIONS ET PERSPECTIVES

«Arrachez vos question ol elles ont germé et vous
verrez pendre leurs racines : d’autres questions !»
Un mentat zensoufi

L'étude du Berriasien moyen a I'Hauterivien basal de la région péri-vocontienne a permis d’aborder
I’étude des causes et modalités de la crise globale des plates-formes carbonatées au cours du Valang-
inien. Les terrains de la plate-forme du Jura-Dauphiné, de sa marge dauphinoise, de la marge de la
plate-forme provencale et du Bassin Vocontien ont été analysés en détail en termes de facies et micro-
facies et les géométries des corps sédimentaires ont été reconstruites. Chaque coupe a été interprétée
en terme de stratigraphie séquentielle et le découpage séquentiel ainsi que les changements majeurs
de facies ont été corrélés entre ces différents domaines. Outre les données biostratigraphiques, la
construction d’un canevas cyclostratigraphique vocontien a permis de recaler tres précisément dans le
temps les différents événements affectant la sédimentation pendant la période étudiée.

La crise valanginienne comporte plusieurs phases. La premiéere est au Valanginien inférieur (2 Ma) et
voit 'installation progressive de calottes glaciaires en hautes latitudes. Cette mise-en-place est dis-
continue, interrompue cycliquement par des phases de réchauffement, forcées par le grand cycle de
I’excentricité terrestre. Cette phase de transition climatique d’'un mode greenhouse a un mode icehouse
se traduit par des variations du niveau marin d’amplitude croissante et trés asymétrique : des trans-
gressions rapides traduisent des épisodes brefs de débacle importante, tandis que les régressions plus
lentes enregistrent la construction des calottes. Le climat globalement de plus en plus froid entraine,
au moins en Europe, une baisse de tres long terme du niveau marin et une augmentation progressive
de I'humidité. Cette derniere se traduit par une hausse progressive des flux détritiques et des nutri-
ments. Du Valanginien inférieur terminal a I’'Hauterivien moyen, les glaciations intenses entrainent un
bas niveau marin de plusieurs millions d’années se traduisant dans de nombreux endroits du globe
par un hiatus. Le climat est froid et beaucoup plus humide. Les niveaux trophiques élevés favorisent la
productivité primaire au détriment de la production carbonatée. Sur les plates-formes et les marges, la
production carbonatée est en effet tres faible, les assemblages dominés par des formes hétérotrophes.
Ce changement des producteurs carbonatés entraine la disparition de la plate-forme plate et le dével-
oppement d’une morphologie de rampe. En effet, la disparition des constructions récifales et de lagon
essentiellement oligotrophes favorisent I'ouverture du milieu a I'influence hydrodynamique du large.
Ce changement ainsi que la morphologie héritée des plates-formes précédentes, qui ont enregistré
une importante progradation au cours du Valanginien inférieur, explique la formation de ce profil de
rampe. Une hausse de la productivité primaire est enregistrée au Valanginien inférieur terminal par-
allelement a une baisse importante des températures (de plus de 20°C a 10-14°C, Pucéat et al., 2003)
et le minimum thermique du Valanginien, enregistré au milieu du Valanginien supérieur, correspond
semble-t-il a une productivité primaire maximale. Celle-ci aurait favorisé un dépdt et un enfouissement
maximal de matiere organique, matérialisé par le pic positif du signal du 6**C au cours du Weissert
Event. Les calottes glaciaires fondent en partie, de maniere cyclique, et entrainent des transgressions
breves et rapides ne permettant pas une reprise importante de la production carbonatée et expliquant
la formation d’intervalles condensés. Ainsi, des températures basses, des taux de nutriments élevés et
des variations du niveau rapides et de grande amplitude entrainent conjointement la crise majeure des
plates-formes carbonatées au cours du Valanginien.

Dans le bassin Vocontien, I'enregistrement des marnes d’Hauterive autour de la limite Valanginien/Hau-
terivien semble marquer la fin de I'’épisode glaciaire. Toutefois, si les facies marneux peuvent s’expliquer
par une rapide transgression, aucun faciés de plate-forme carbonaté similaire a ceux du Berriasien
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supérieur-Valanginien inférieur n’a été observé. De plus, I'enregistrement de températures encore tres
basses durant I’'Hauterivien inférieur (Podlaha et al., 1998 ; McArthur et al., 2007) suggerent que les
glaciations ont peut-étre duré jusqu’a I’'Hauterivien moyen. Lobservation dans "'Hauterivien inférieur/
moyen de la plate-forme du Jura de facies identiques a ceux du Valanginien supérieur, suggere que les
conditions paléoenvironnementales n’étaient pas encore favorables pour permettre I'installation de
plates-formes carbonatées fortement productrices.

L'étude de la sédimentation carbonatée sur la marge omanaise de la plate-forme arabe a I'Aptien-
Albien montre un enregistrement différent d’une autre période de glaciations ayant entrainé la sec-
onde crise majeure globale des plates-formes carbonatées. En raison du bas niveau marin de second
ordre durant ces glaciations, la majeure partie de la plate-forme arabe est émergée durant I'Aptien
supérieur et I'Albien inférieur a moyen. L'usine a carbonates ne persiste alors qu’au niveau de la marge.
Lexemple de la marge omanaise montre que si les glaciations valanginiennes et aptiennes-albiennes
entrainent des changements climatiques similaires, les plates-formes de différentes latitudes ne vont
pas étre affectées de la méme maniére. Les zones tropicales et tempérées vont enregistrer a la fois des
variations importantes du niveau marin, une chute de température de pres d’'une dizaine de degrés et
une hausse des niveaux trophiques, « tuant » ainsi les plates-formes carbonatées. En basses latitudes,
les plates-formes qui enregistrent également des variations du niveau marin d’amplitude importante,
continuent cependant de produire des carbonates, les températures n’étant pas suffisamment faibles
a I'équateur.

Le cas de I'’Aptien-Albien montre que la crise majeure du Valanginien n’est pas un cas unique. D’apres la
durée des glaciations valanginiennes et aptiennes albiennes, la Terre aurait connu des glaciations pen-
dant pres d’un tiers du Crétacé inférieur (estimation d’apres la GTS 2004, Gradstein et al., 2004). Cha-
cun de ces épisodes de glaciations ayant entrainé une crise des plates-formes carbonatées a I'échelle
globale, la question d’un lien entre crises des plates-formes et glaciations peut se poser, au moins a
I’échelle du Mésozoique. Ainsi au Jurassique, des indices de refroidissement et de chutes du niveau
marin suggérent qu’un épisode de glaciation pourrait avoir entrainé la crise globale des plates-formes
au Toarcien (Guex et al., 2001 ; Morard et al., 2003 ; van de Schootbrugge et al., 2005). De méme, la
crise des plates-formes au Bathonien-Callovien est synchrone de nombreux témoignages de glaciations
et suggere donc un lien similaire a celui interprété pour le Valanginien et pour I'’Aptien-Albien.

Alors que les glaciations néocomiennes semblent s’achever au début de I'Hauterivien supérieur (McAr-
thur et al., 2007), la région péri-vocontienne enregistre un important changement de la sédimentation
(marnes bleues sur la plate-forme, bancs calcaires tres développés dans le bassin) qui traduit peut étre
un nouveau changement climatique. L'étude de I’'Hauterivien sur le méme transect plate-forme-bassin
permettrait probablement de mieux contraindre cette question.

La quantification des flux sédimentaires dans le Bassin Vocontien (Mattioli et al., 2005 ; Pittet, 2006)
a permis de montrer que la lithologie plus argileuse des sédiments du Valanginien supérieur était due
non seulement a une chute de la production carbonatée des plates-formes mais également a une
hausse du détritisme associé a un climat plus humide. Si de nombreuses autres marges montrent un
changement lithologique similaire, une quantification du flux des argiles dans ces zones permettrait de
déterminer si 'laugmentation de l'argilosité est relative ou absolue. Dans ce dernier cas, I'augmentation
de I’humidité du climat observée dans la région péri-vocontienne ne serait pas un phénomene régional
mais global, potentiellement lié aux ceintures climatiques latitudinales (Price et al., 2000).

Au Crétacé, les plates-formes carbonatées étaient considérablement plus développées qu’aujourd’hui
et les volumes de carbonates alors stockés étaient nettement plus importants (Gaumet et al., 2001 ;
Strasser & Samankassou, 2003 ; Ridgwell & Zeebe, 2005 ; Erba, 2006). Dans ce cadre, Il parait donc
intéressant de quantifier 'impact du changement de volume de ces plates-formes en période de crise
sur le cycle du carbone et le climat.

Tandis qu’au Pléistocene la période principale des variations glacio-eustatiques est d’environ 100 Ka
(Wolff et al., 2006), la crise valanginienne correspond, elle, a un cycle de 400 Ka. Cette différence ap-
parait significative. Dans notre analyse générale des liens entre contréle climatique et cycles orbitaux,
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il serait donc utile de pouvoir intégrer d’autres crises comme celle du Permien (Reid & Reid, 1999 ;
Montafiez et al., 2007)

«Science : la création des dilemmes par la solution des mystéres.»
Norma Cenva
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RESUME

L’étude des géométries et des faciés des dépots sédimentaires du Berriasien-Valanginien de la Plate-forme du
Jura-Dauphiné jusqu’au Bassin Vocontien (SE France) met en évidence la crise globale des plates-formes
carbonatées au Valanginien, celle-ci se faisant en plusieurs étapes.

Le développement de glaces en hautes latitudes entraine des variations du niveau marin de plusieurs dizaines
de metres. L'asymétrie de ces variations traduit des débacles rapides et des englacements plus lents qui sont
contrdlés par les cycles d’excentricité de I'orbite terrestre. Le refroidissement global couplé a une hausse des
apports en nutriments sous un climat plus humide et la baisse du niveau marin global vont progressivement
diminuer la production des plates-formes, installer des systemes de rampe, jusqu’a la mort de ces systémes au
Valanginien supérieur.

La comparaison de cet événement de crise avec celui de I'’Aptien-Albien suggére qu’a plus d’une reprise le
Mésozoique a connu des épisodes glaciaires.
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Appendix A (Fig. 3.6) - Legend for all studied sections and correlation figures.
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Fig. 1.1 - Geographic position of studied sections (modified after Ferry, 1991)
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Fig. 2.2 - Micritization of grains.

Fig. 2.3 - Encrustation of serpulids (1) by
bryozoans (2). Biomicrite; Sure Nord (SU
170); scale bar Imm.
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2 ¢ Facies, environnements de dépot
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Fig. 2.4 - Calcedony spherolites (in blue). Biospa-
rite; Sure Nord (SU 160); scale bar 1mm.

Fig. 2.5 - Glauconite impregnations in echi-
noids. Biosparite; La Chambotte (CHB 2);
scale bar Imm.
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Fig. 2.6 - Several phases of cementation at the Berriasian/Valanginian boundary. 1 - isopach
phreatic cement. 2 - karstification and troncation of previous cements. 3 - vadose meniscus
cements. 4 - deep burial diagenesis. Velouze section (Ve 79). Scale bar 1mm.

Fig. 2.7 - Slumped intervall in marls-limestones alterna-
tions. Vergol, base of sequence V3 (meter 55); thikness
5m.
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2 ¢ Facies, environnements de dépot
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Fig. 2.8 - Characteristic features and generation of an idealized storm sequence (after Lec-
kie & Krystinick, 1989 ; Cheel & Leckie, 1993 ; Reading, 1996 ; Thiry-Bastien, 2002).
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Fig. 2.9 - Storm sequence from La Chambotte (Lower Calcaires Roux
Member, meter 57.7).

Fig. 2.10 - Keystone-vugs. Grainstone-
rudstone; Saléve (meter 25.5). Scale bar
lcm.
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Fig. 2.12 - Facies model in platform (a) and ramp (b) configuration and corresponding distribution of
facies and characteritic constituents. Color version in Appendix B (back cover).
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Fig. 3.1 - Typical depositional sequences in the basin.
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Fig. 3.2 - Typical depositional sequences on the platform.
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Fig. 3.3 - Typical depositional sequences on the platform-margin.



3 » Analyse environnementale et séquentielle

31

Fig. 3.4 - Typical weathering profile of depositional sequences of the
Dauphinois margin domain. Exemple of B5-12 (Pierre-Chatel and
Vions Formations).

4 @ relative sea-level @ TIME )

SB
_________________ '
forced regressive deposits

highstand deposits

transgressive deposits

lowstand deposits

} TS-sequence (parasequence)

. J

Fig. 3.5 - Sequence model with main surfaces, deposits and
sequences. Refer to text for detailed explanation of terms
used.
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Fig. 3.6 - Legend for all studied sections and correlation figures.
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Fig. 3.7 - Legend for all studied sections.
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Fig. 3.8 - Location of the Crozet section. Data from www.geoportail.fr (IGN).
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Fig. 3.9 - Crozet section.
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Fig. 3.10 - Depositional geometries observed in the Bourget Formation at the Crozet section.
Legend in Fig. 3.5.
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Fig. 3.11 - Depositional geometries at the base of the Bourget Formation at the Crozet section.

Legend in Fig. 3.5.

1000m

Fig. 3.12 - Location of the Saléve section. Data from www.geoportail.fr (IGN).
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Fig. 3.13 a - Saléve section, part 1. Log and abundances in grey from Hillgartner (1999).
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Fig. 3.13 b - Saléve section, part 2. Log from Hillgartner (1999) and Hennig (2003).
Abundances in grey are from Hillgartner (1999).
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Fig. 3.14 - Berriasian-Valanginian transition at the Coratterie, Saléve section.
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Fig. 3.15 - Location of the Val-de-Fier section. Data from www.geoportail.fr (IGN).
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Fig. 3.17 - Polygenetic surface capping the
Upper Calcaires Roux Member (Bourget For-
mation) at the Val-de-Fier section. The sur-
face is firstly karstified. Later on, during the
transgression, a hardground is formed be-
fore the deposition of glauconitic-rich marls
(Marnes d’Hauterive Formation). Hammer
for scale.
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Fig. 3.18 - Location of the Chambotte section. Data from www.geoportail.fr (IGN).
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Fig. 3.19 a - La Chambotte section, part 1. Abundances in grey are from Hillgartner (1999).
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Fig. 3.19 b - La Chambotte section, part 2. Abundances in grey are from Hillgartner (1999).




3 e Analyse environnementale et séquentielle

Bioclasts

spooenso

exnofed

1/ eliouies

a
sjeiod

ssbuods snosreofed

saneng
spindiag

®
! [ 4
swIspouI @ @

splonu

sisepenu|

SplIoouUO
SPI0O

spiojad

Minerals  Allochems|

MINERALS and CARBONATE GRAINS IN RELATIVE ABUNDANCE
Forams

awkd

anwojoq

05—

Quartz %
1

azis-urel9 X

L

La Chambotte (3)

Facies texture

)
-
.

7).

AT
.

@

<t

SGq
%

P e

Field observations

adAy sajoeq

=

=

Facies
zone

a10usyo
20BJ8I0YS JaMO|
aoejaloys Jaddn
a10ysaloy

aloysxoeq

Aydeibirens
2ouanbas

aleas-abie|
pue -wnipaw

OTA BPz

6 A

8 A

SBzZ/
TSz
G

a[eds-|[ews

© |e|e

44

Aydeibiensoyy

40 Jaddn

spag euoAnoaly

106.1n0g

XN0Y a11esfed Jamoj

Fig. 3.19 c - La Chambotte section, part 3.
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Fig. 3.20 - Locations of Chartreuse sections. 1 - La Pointiere; 2 - La
Grande Sure Nord; 3 - Le Goulet de la Sure; 4 - La Croix de la Sure;
5 - Velouzel; 6 - Velouze2; 7 - Chaminée Saint-Martin. Altitudinal
and aerial photo data from www.geoportail.fr (IGN).
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Fig. 3.21 - Location of the La Pointiére section. Data from www.geoportail.fr (IGN).
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Fig. 3.22 - La Pointiere synthetic section.
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Fig. 3.23 b - La Pointiére detailed section, part 2.
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Fig. 3.23 f - La Pointiére detailed section, part 6.
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Fig. 3.24 - Location of La Grande Sure Nord
section. a - 1; Grande Sure Nord; 2: Le Goulet
de la Sure; 3: La Croix de la Sure; 4: Velou-
zel; 5: Velouze 2. Data from www.geoportail.

fr (IGN).
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Fig. 3.26 c - La Grande Sure Nord detailed section, part 3.



61

Bioclasts

spuawBeyy 19)SNIOUS-0IOIN
spodesso

eixnaked

wniposoyy / elpuioeg
sueaoepejhoeq
S[ei0d

spodonsen

sabuods snoareajed
sajnoids abuods
saneng

spindias

sueozokig
spodoiyoeig
swiapoulye3

eLRINoRqNN
SpluoNGIO
.Sweunn|bby.,

jelss-q :.o_z
SploIIA
splugnanua

Allochems

siseppenu|
serebaiby

SpIoouo

spioo

spiojad

SISE[00Iq 7 SPIOLIOD

MINERALS and CARBONATE GRAINS IN RELATIVE ABUNDANCE ‘

Minerals

SWkd
Auopaored
ayuoone|o

anwojog

Quartz %

Bunlos-urels

az|s-ureso

3 » Analyse environnementale et séquentielle

2
*

K
@ .V

\/
N\

@ o
2
x
~ 2
< g =
Q
@
3 L
= c
]
()
ko] sejdues
N— SSOUNOIYL
|-
[%2)
= 5
8
K]
QO =
|- 2
Q
> S
wn <
@
ic
adA) sajoeq
210USyo
7] 30BJ3I0YS JAMO|
m % aoejaloys Jaddn
_..m m 10ysaloy

Aydelbiyens asuanbas

SB/TS|

SB/TS

84

Aydeibiensoyi

SUOIA

[o%eyo-auald

X &

D e Kk °

Fig. 3.26 d - La Grande Sure Nord detailed section, part 4.




siuawbey 18)1snIous-01IN . . - .
SpodeNsO
nakeo

wnipoooyi
suead

sfei0d
spodonses . . . .
sabuods snoaseajed .
sajnoids abuods
soneng
spindias
sueozofig
spodoiyoesg
swiepouiyo

Bioclasts

BURINOaGNN
spuoNgIo

» WSiueunn|Bby
£ 19pUl BLENIXAL
S pajends
$  oweuss-qz -ouow
SploIIN

splugnonua

sisepenu|

sarebaiby

spioouQ

spoo

splojad

SISE|0Iq 73 SPIOLIOD
Wik

Auopaoed

ajuoone|D

anwoloq

Allochems

Minerals

MINERALS and CARBONATE GRAINS IN RELATIVE ABUNDANCE ‘

Quartz %
1

Bunlos-urels

az|s-ureso

&
* o

~ ¢
v &
*
e

Facies texture
w
|
|
@&}
*
®
.Q >
©
QY ¥
VA
AR )

%l
@
& kX @G« %

\
9 b &
" Q*-. ) > | -/\Mm 1% @**@&A @ & . x . (, . . * >
9%y X | Ce.slex e xx? 9.8 GloX B X 9P o, K9, x| ®.ex 5. %k - x . Iax
__seidwes 1 o ot " o & f w0 °
ssaufoIyL = — LI —_— —_— — —_— = — —_— — — M.l — |M — —

Sure Nord (detailed 5)

3 » Analyse environnementale et séquentielle

[%)
=
8
3
c
I
o -
8 n
k=]
@
ic
adfi ssioe4 W S W S W W 3 W 3 3 3
aI0ysyo
%} 99BJaI0YS IaMO|
.m m aoejaloys Jaddn
_.nm m aloysaloy
@
Aydeibiens aousnbes YA | z4n M zan 174 0T 4
3
Aydeibiyensoyy SUOIA

62

Fig. 3.26 e - La Grande Sure Nord detailed section, part 5.
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Fig. 3.26 m - La Grande Sure Nord detailed section, part 13.

Fig. 3.27 - Upper Chambotte Member at the Grande Sure Massif. Very
laminated facies illustrate the transition between the massive periree-
fal carbonates of the Lower Chambotte Member and the fine siliciclas-
tic-rich limestones of the Bourget Formation.
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Fig. 3.29 - Location of Le Goulet de la Sure
and La Croix de la Sure sections. a - 1: Gran-
de Sure Nord; 2: Le Goulet de la Sure; 3: La
Croix de la Sure; 4: Velouzel; 5: Velouze 2.
Data from www.geoportail.fr (IGN).




73

3 e Analyse environnementale et séquentielle

Goulet Sure (synthetic)

stacking pattern

SSUDIUL g
o

=}
@

=)
I
~

220

200

180
160

Aydelibiens
aouanbag

9N u

EN

<t
> |280

w ¢ A TA

ST d

14

Aydesbiensoyy

196.1nog

apoquey) Jaddn

FELENTRSIEII)

a110quey) 18Mmo|

Aydeibiensouolyd

‘d'd yejuibueep 1amo

ueliselllag Jaddn

stacking pattern

SSaUNDIYL

100
80

60

o
«

40

Aydesbiens
aouanbag

119 ore | 69

84d

L4 94d

Sd

Aydesbiensoyi

[91yD-a.1131d

Aydeibiensouolyd

ueisreriiag Jaddn

o". dd ueisielLIag 9|PPIN

Fig. 3.30 - Le Goulet de la Sure synthetic section.



3 e Analyse environnementale et séquentielle

% zuend

Buios-ureio

az|s-ureio

Facies texture

Goulet Sure (detailed 1)

Field observations

adAy sajoeq

al0usyo
99eJ210US 1aMO]

Jsaddn

Facies
zone

aloysoeq

[epneidns

Aydeibirens asuanbas

Ld

SB/TS|

94

SB/TS|

g4

Aydeibirensoyi

[areyo-aald

74

Fig. 3.31 a - Le Goulet de la Sure detailed section, part 1.
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Fig. 3.31 c - Le Goulet de la Sure detailed section, part 3.
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Fig. 3.31d - Le Goulet de la Sure detailed section, part 4.
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Fig. 3.31 e - Le Goulet de la Sure detailed section, part 5.
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Fig. 3.33 - Location of the Velouze sections. a - 1: Grande Sure Nord; 2: Le Goulet de la
Sure; 3: La Croix de la Sure; 4: Velouzel; 5: Velouze 2. Data from www.geoportail.fr (IGN).
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Fig. 3.36 a - Velouze 1 detailed section, part 1.
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Fig. 3.36 ¢ - Velouze 1 detailed section, part 3.
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Fig. 3.36 e - Velouze 1 detailed section, part 5.
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Fig. 3.38 a - Velouze 2 detailed section, part 1.
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Fig. 3.38 e - Velouze 2 detailed section, part 5.
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Velouze Il (detailed 6)
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_ _ Velouze Il (detailed 7)
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0 1000m

Fig. 3.39 - Location of the Cheminée Saint-Martin section. Data from www.geoportail.fr
(IGN).
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Fig. 3.40 a - Cheminée Saint-Martin section, part 1.
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0 400m

Fig. 3.41 - Location of the Vergol section. Data from www.geoportail.fr (IGN).

0 400m

Fig. 3.42 - Location of the Morenas section. Data from www.geoportail.fr (IGN).
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Fig. 3.43 - Location of the La Charce section. Data from www.geoportail.fr (IGN).
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Fig. 3.44 - Vocontian Basin synthetic section.
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basin (detailed 1)
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Fig. 3.45 a - Vocontian Basin detailed section, part 1.
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Fig. 3.45 b - Vocontian Basin detailed section, part 2.
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(detailed 3)
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Fig. 3.45 c - Vocontian Basin detailed section, part 3.
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Vocontian basin (detailed 4)
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