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Résumé : Les interactions entre la fracturation, les circulations fluides et la chimie des fluides 

au sein de marges hyper-étendues sont encore peu décrites et sont pour la plupart localisées en 

mer, enfouies sous des sédiments post-rift. Le bassin sud Aquitain et la partie nord des Pyrénées 

constituent un cas d’étude approprié pour l’investigation de ces interactions dans un modèle de 

marge hyper-étendue avec exhumation du manteau durant le Crétacé inférieur puis inversée. 

Les données de terrain ont permis de décrire trois principaux sets de fractures. Ils ont été 

corrélés aux principaux événements de l’évolution géodynamique du bassin correspondant au 

rifting triasique, à l’hyper-extension datée Aptien-Cénomanien, et à la compression 

pyrénéenne. Les observations pétrographiques, les analyses Raman et microthermométriques 

sur les inclusions fluides, les données acquises par ICP-MS, et les analyses isotopiques ont 

permis de déterminer les chimies, les températures, les conditions rédox, les compositions des 

gaz, les signatures isotopiques de l’oxygène et du carbone, et les teneurs en terres rares des 

fluides parents pour les ciments précipités durant chaque épisode. Ces données ont permis le 

calage temporel des évènements diagénétiques majeurs. En particulier, la dolomie baroque et 

la chlorite ont précipité dans les fractures du set 2 durant l’hyper-extension correspondant au 

pic thermique à des températures supérieures à 300°C. La signature isotopique, la forte teneur 

en CO2, l’occurrence de H2S et les fortes salinités des fluides parents suggèrent la percolation 

de fluides mantelliques ascendants au travers des évaporites triasiques. La phase fin et post 

hyper-extension est caractérisée par de la bréchification hydraulique dans les formations les 

plus poreuses, une baisse des températures et des salinités, une baisse de la contribution 

mantellique dans les fluides parents, une fermeture du système diagénétique au cours de 

l’enfouissement et un passage à des conditions réductrices durant la précipitation du quartz, de 

la pyrite et de la calcite. La phase de compression pyrénéenne associée au troisième stade de 

fracturation a induit une réouverture du système diagénétique et favorisé le retour à des 

conditions oxydantes et à des infiltrations de fluides météoriques. 
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Abstract: Interactions between fracturing, fluid circulations and fluid chemistry on hyper-

extended margins is still poorly described as most of them are located offshore, buried 

underneath post-rift sediments. The southern Aquitaine basin and the northern Pyrenees 

constitute an appropriate case study to investigate these interactions since a model of hyper 

extended margin with mantle exhumation during the Lower Cretaceous subsequently inverted 

was recently proposed. From a field study, we here describe three main sets of fractures (set 1 

to set 3). They are correlated with main stages of the geodynamic evolution of the basin 

corresponding to the Liassic rifting, the Aptian-Cenomanian hyper-extension, and the Pyrenean 

compression. Petrographic observations, Raman and micro-thermometry analysis on fluid 

inclusions, ICP-MS, and isotope analysis permitted to determine chemistries, temperatures, 

redox conditions, gas compositions, oxygen and carbon isotopic signatures, and REE contents 

of parent fluids for cements precipitated during each episode. In particular saddle dolomite and 

chlorite precipitated in set 2 fractures during the hyper-extension corresponding to the thermal 

peak at temperatures higher than 300°C. The isotopic signature, the high CO2 content, the 

occurrence of H2S and the high salinity of parent fluids suggest ascending mantle fluids 

percolating across Triassic evaporites. The late and post hyper-extensional phase is 

characterized by hydraulic brecciation in porous formations, a decrease in temperature and 

salinity, a decrease in mantle contribution in parent fluids, a closing of the diagenetic system 

during burial and a switch to reducing conditions during the precipitation of quartz, pyrite and 

calcite. The Pyrenean compressive phase associated with the third fracturing stage induced a 

reopening of the diagenetic system and favored a return to oxidizing conditions and infiltrations 

of meteoric fluids. 
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Introduction  

1.  Contexte scientifique de l’étude 
 Environ 85 % des réservoirs carbonatés sont naturellement fracturés et près de 30 % des 

réserves mondiales en hydrocarbures se trouvent dans ces réservoirs (Schlumberger Market 

Analysis, 2007, Makhloufi et al., 2013). Les réservoirs carbonatés naturellement fracturés sont 

très hétérogènes en terme de propriétés pétrophysiques et mécaniques. En effet les dépôts 

carbonatés sont complexes de par leurs hétérogénéités pétrographiques, d’évolution 

diagénétiques et géométriques (Westphal et al., 2004 ; Davis et al., 2006 ; Dou et al., 2011). De 

plus les propriétés réservoirs acquises lors du dépôt sédimentaire, sont conditionnées par les 

variations de porosité et de perméabilité des roches lors de la diagenèse et de l’évolution 

structurale au cours du temps. D’un point de vue des écoulements de fluides, les fractures créent 

de fortes hétérogénéités au sein d’un réservoir puisqu’elles fournissent un chemin préférentiel 

de percolation et influent donc sur la perméabilité (Agosta et al., 2010 ; Aydin et al., 2010). Par 

conséquent la distribution des fractures et des failles au sein du réservoir doit être appréhendée 

pour contraindre au mieux les écoulements. Dans un réservoir les fractures peuvent améliorer 

la récupération des fluides ou la restreindre. En effet, les zones de failles peuvent se comporter 

soit comme des joints soit comme des conduits (Laubach et Ward, 2006). Dans le premier cas, 

les zones de failles conduisent à un cloisonnement du réservoir. Dans le second cas, elles se 

connectent au volume poreux et drainent les fluides le long des couloirs de failles à haute 

perméabilité. Les fractures (e.g. joints, fentes de tension, veines) ont ainsi un effet de drain à 

condition qu’elles ne soient pas entièrement cimentées (Lavenu et al., 2013, 2014). Leur 

extension peut être millimétrique à pluri-décamétrique avec ou non des déplacements relatifs. 

Ces hétérogénéités sont difficiles à prévoir en sub-surface car la répartition spatiale est rendue 

complexe i) par l’évolution diagénétique du sédiment au cours du temps qui modifie les 

propriétés pétrophysiques de la roche et lui confère ou non un caractère fragile vis-à- vis de la 

fracturation, ii) par l’évolution des contraintes à l’origine de la distribution spatiale des fractures 

et failles. Toutes ces contraintes rendent délicate l’exploration et l’exploitation des réservoirs 

fracturés.  

La diagenèse est le principal facteur à faible, moyenne et grande profondeur affectant le 

comportement mécanique de la roche (Rong et al., 2012 ; Wilson et Evans, 2002) et donc sa 

sensibilité à la fracturation. Il existe trois types de diagenèses : une précoce, une tardive liée à 

l’enfouissement et une ultime liée à l’exhumation et au retour à la surface des roches. La 
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diagenèse précoce se produit pendant et juste après le dépôt des sédiments. La chimie des 

fluides interstitiels est directement contrôlée par les fluides de surface marins ou météoriques. 

Cette diagenèse se traduit soit par une cimentation et une poronécrose entraînant une 

lithification rapide du sédiment qui donne à la roche son caractère cassant, soit par des 

phénomènes de dissolution ou de recristallisation qui à l’inverse engendrent une augmentation 

de la porosité (porogenèse). La diagenèse précoce ou éogenèse peut favoriser le développement 

de fractures lorsque la roche se trouve sous contrainte même sous un très faible enfouissement.  

La diagenèse tardive ou mésogenèse intervient durant l’enfouissement. La chimie des 

fluides mésogénétiques agit comme un facteur majeur contrôlant la diagenèse et les 

caractéristiques pétrophysiques des roches encaissantes. Dépendant du ratio eau/roche, la 

composition des fluides est préférentiellement contrôlée par les interactions avec les roches 

hôtes ou par des sources externes (Bjorlykke et Jahren, 2012). En profondeur, les fluides 

peuvent être piégés comme des eaux fossiles stagnantes ou peuvent percoler et être renouvelés 

le long de voies préférentielles tels que les faciès sédimentaires perméables dans les aquifères 

profonds et/ou le long de fractures et de failles. D’autres facteurs peuvent également contrôler 

la diagenèse d’enfouissement au sein de réservoirs carbonatés très profond et par conséquent 

modifier leurs propriétés pétrophysiques. Pour exemple, les travaux de Neveux et al. (2014) ont 

mis en évidence le mécanisme chimio-mécanique de pression-dissolution sous contrainte 

(Pressure Solution Creep, PSC) comme mécanisme majeur de déformation des carbonates. La 

PSC résulte en un processus de compaction efficace responsable de l’évolution de la porosité 

et de la perméabilité dans de nombreux réservoirs carbonatés. Les auteurs ont ainsi confronté 

expérimentalement la PSC à d’autres facteurs tels que l’augmentation de la salinité ou encore 

la mise en place d’hydrocarbures. L’augmentation de la salinité dans la solution ajoutée a 

conduit à une accélération de la PSC et a induit une diminution de la porosité totale de 

l’échantillon, une diminution de la taille des seuils des pores provoquant une baisse minime de 

la perméabilité. D’autre part, un ajout d’hydrocarbures avant la mise en place des circulations 

fluides de l’expérience provoque l’inhibition complète de la PSC, en empêchant le contact 

fluide aqueux-roche nécessaire au mécanisme de cette dernière. Cela a pour effet de limiter la 

diminution de porosité mais pas de la perméabilité. De plus, les hydrocarbures vont permettre 

une diminution de réactions diagénétiques postérieures par l’altération de la surface des calcites 

modifiant leurs propriétés de mouillabilité. Ainsi le timing de mise en place des hydrocarbures 

est crucial dans une roche réservoir car ils peuvent permettre la conservation à grande 

profondeur de maintenir une porosité de subsurface.
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La diagenèse liée à l’exhumation des sédiments ou télogenèse permet de remettre en 

contact, si cela n’a pas été fait durant la mésogenèse, les sédiments préalablement enfouis avec 

les fluides de surface et notamment avec des fluides météoriques dans le cas d’une orogenèse. 

Cet épisode peut être lié à un changement important des contraintes et donc un polyphasage en 

termes de fracturation. 

En conséquence, comme expliqué précédemment, le contexte structural (enfouissement 

ou exhumation) et le réseau de fractures qu’il génère sont des paramètres primordiaux impactant 

les circulations fluides ainsi que la porogenèse ou la poronécrose au sein des réservoirs (e.g., 

Beaudoin et al., 2011, 2015 ; Carpentier et al., 2014 ; Laubach et Ward, 2006). 

2.  Problématique 

Les données de sub-surface n’offrent pas la résolution suffisante (dans le cas de la 

sismique) ou sont trop limitées dans l’espace (dans le cas des puits ou des forages carottés) pour 

prédire le réseau de fractures et par conséquent les circulations fluides à l’échelle d’un réservoir. 

Ainsi, l’étude d’analogues à l’affleurement peut aider à caractériser et à comprendre 

l’organisation du réseau de fractures à l’échelle régionale, ses relations avec les grandes 

structures et sa relation avec les circulations de fluides au cours de la diagenèse. Les analogues 

de terrains présentent également des avantages tels qu’une grande facilité d’échantillonnage et 

une échelle de travail importante. Ces deux avantages permettent d’avoir une vue plus objective 

de la zone d’étude associée à un large set de données. 

Récemment, de nombreuses études ont mis en évidence le lien entre la fracturation et les 

circulations fluides dans différents types de bassins sédimentaires ou dans des ceintures 

orogéniques déformées (par exemple, Beaudoin et al., 2015 ; Evans et Fisher, 2012 ; Lavenu et 

al., 2014 ; Lopez-Horgue et al., 2010 ; Vandeginste et al., 2013, Vilasi et al., 2006). Toutefois 

très peu d’études ont été menées dans des bassins sur des marges hyper-amincies et ensuite 

inversées lors d’un orogène. Un tel cadre peut être trouvé dans la Zone Nord Pyrénéenne où 

une phase de rifting et d’hyper-extension associée à l’exhumation locale du manteau a précédé 

une phase orogénique.  
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L’étude d’un tel cadre géologique soulève donc plusieurs interrogations :  

- Les fluides diagénétiques ont-ils enregistré les différents stades géodynamiques de 

l’histoire de la Chaîne Pyrénéenne tels que l’hyper-extension et la compression liée à la 

surrection du massif ? 

- Si oui, comment cela se traduit-il ? Y a-t-il eu des modifications pétrophysiques et 

géochimiques des roches mésozoïques ? Quels en sont les paramètres et les facteurs ? 

- Quel rôle potentiel a pu jouer l’évolution de la fracturation sur les circulations 

fluides lors de l’extension puis du raccourcissement ? Comment et en quoi cette 

fracturation est-elle liée à la géodynamique régionale ? 

- L’exhumation locale du manteau et la surrection télogénétique ont-ils entraînés un 

changement de la chimie des fluides diagénétiques ? 

- L’évolution de la diagenèse et de la fracturation ont-elles eu un impact sur les propriétés 

pétrophysiques des réservoirs carbonatés de la Zone Nord Pyrénéenne ? 

Cette étude s’inscrit dans le cadre du projet ANR PYRAMID. Les principaux objectifs 

de cette ANR sont : (i) contraindre le style de déformation 3D et l’architecture 

stratigraphique du système orogénique nord Pyrénéen et définir le rôle de l’héritage crustal ; 

(ii) déterminer, quantifier et comprendre les relations entre l’évolution du remplissage 

sédimentaire dans le bassin d’avant pays, l’évolution du relief de l’orogène et enfin les 

processus de surface (climat, érosion) et ; (iii) étudier la fracturation, les interactions fluides-

roches et les migrations fluides dans un cycle extension-compression ; (iv) modéliser 

numériquement les systèmes géologiques (orogénique et/ou bassins d’avant-pays) et les 

processus géodynamiques et leur impact sur les migration de fluides. 

3.  Les objectifs 
L’objectif principal de la thèse est de comprendre les relations entre les différents 

épisodes de fracturation et les événements de migration de fluides afin de proposer un modèle 

diagénétique en lien direct avec l’histoire d’enfouissement puis d’exhumation du bassin de la 

Zone Nord Pyrénéenne. 

Cette étude s’articule de la manière suivante : 

- Une étude structurale afin de pouvoir proposer un timing relatif des phases de 

fracturations dans les séries mésozoïques de la Zone Nord Pyrénéenne et plus 

précisément dans les Chaînons Béarnais
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- Une étude pétrographique des remplissages de fractures et des roches encaissantes. Ce 

travail a pour objectif de caractériser et de quantifier les différentes phases de 

cimentation et de dissolution afin de pouvoir proposer une séquence diagénétique pour 

chaque formation. 

- Une étude géochimique permettant de déterminer la nature des fluides parents et les 

conditions de précipitation des différents ciments. 

- Une discussion portant sur le timing absolu de la fracturation et sa relation avec les 

phases de circulations de fluides afin de proposer un modèle d’évolution diagenénétique 

en accord avec l’histoire géodynamique Nord Pyrénéenne. 

- Enfin ce travail sera comparé aux travaux existants sur les formations équivalentes 

constituant les réservoirs pétroliers et gaziers du bassin Nord pyrénéen. 

4.  Organisation du mémoire de thèse 
Ce mémoire de thèse est organisé en cinq parties. Dans la première partie, un état de l’art 

sur : le contexte géologique des Chaînons Béarnais ; les différents modèles géodynamiques 

entre la plaque Ibérique et la plaque Européenne, le cadre stratigraphique des séries étudiées au 

sein des Chaînons Béarnais et des généralités sur les gisements d’hydrocarbures du Sud-Ouest 

Français seront présentés. La deuxième partie sera consacrée aux concepts utilisés lors des 

études structurales, pétrographiques et géochimiques et détaillera les procédures analytiques. 

La troisième partie portera sur les résultats obtenus. Enfin, la dernière partie présentera une 

synthèse des résultats et proposera un modèle d’évolution de la fracturation et des circulations 

fluides replacée dans un cadre d’évolution géodynamique des Chaînons Béarnais depuis les 

premières phases d’extension jusqu’à la compression pyrénéenne ainsi qu’une comparaison 

avec les travaux existants sur les formations équivalentes constituant les réservoirs pétroliers et 

gaziers du bassin Nord pyrénéen.  

 



 

26 Thèse Roland Salardon – 8 Décembre 2016 – Université de Lorraine  

 



 

 Thèse Roland Salardon – 8 Décembre 2016 – Université de Lorraine  27 

 

 

 

 

ÉTAT DE L’ART 
  



 

28 Thèse Roland Salardon – 8 Décembre 2016 – Université de Lorraine  

 



CHAPITRE 1 : Etat de l’art – Contexte géologique 

 Thèse Roland Salardon – 8 Décembre 2016 – Université de Lorraine  29 

CHAPITRE 1 : État de l’art 

1.  Contexte Géologique 
 Les Pyrénées sont une chaîne de montagne orientée ONO-ESE (~ N110°) à double 

vergence, d’environ 450 km de long (E-O) pour plus de 125 km de large (N-S) (Choukroune, 

1992 ; Roure et al., 1989). Ce massif résulte de la collision entre les plaques ibérique et 

eurasienne de la fin du Crétacé jusqu’au début du Miocène (Choukroune et al., 1973 ; Vissers 

et Meijer., 2012a). Les études géologiques (Beaumont et al., 2000; Munõz, 1992, 2002; Vergés 

et al., 1995; Vissers and Meijer, 2012b) et géophysiques (Choukroune, 1989; 1992; Roure et 

al., 1989; Teixell, 1998) réalisées depuis plus de deux décennies ont montré que les Pyrénées 

consistent en un prisme orogénique asymétrique double plus développé dans sa partie Sud 

correspondant à la chaîne d’avant-pays (Olivet et al., 1984; Beaumont et al., 2000; Sibuet et al., 

2004) (Figure 1). 

La chaîne des Pyrénées résulte de la succession et de la superposition des effets 

tectoniques, magmatiques et métamorphiques des cycles orogéniques hercynien et alpin séparés 

d’environ 200 Ma. Cette succession d’événements géodynamiques a eu un impact sur le 

développement et l’orientation de grandes structures qui ont conditionné l’orogenèse de la 

chaîne. Ainsi on distingue dans la chaîne Pyrénéenne du Nord au Sud (Figure 1a et Figure 2a) : 

(1) Le rétro-bassin d’avant-pays Aquitain (RBA) constitué principalement de dépôts 

mésozoïques et tertiaires chevauchés dans la partie Sud par l’étroite Zone Nord Pyrénéenne 

(ZNP) le long du Front de Chevauchement Nord Pyrénéen (FCNP). 

(2) La ZNP est intensément plissée et faillée et se compose à la fois d’unités de socle 

paléozoïque et de sédiments mésozoïques mais également de lentilles isolées de roches du 

manteau supérieur. 

(3) La zone axiale (ZA) a été formée par la mise en place d’écailles provenant principalement 

du socle légèrement métamorphisé et plissé à l’Hercynien (Paléozoïque) et produites par les 

déformations Tertiaires plus tardives (compression Pyrénéenne) (Mattauer et Siguret, 1966). La 

Faille Nord Pyrénéenne (FNP) localisée entre la ZA et la ZNP est un plan de faille à grande 

échelle interprété comme la limite entre les plaques ibérique et européenne (Choukroune et al., 

1990, Schettino et Turco, 2010). 
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Figure 1 : A) Interprétation du profil ECORS au travers du bassin aquitain, du massif Pyrénéen et du bassin de 
l’Ebre, sans modification de l’axe vertical. Interprétation de Roure et Choukroune (1998) pour la partie nord et de 
Sibuet et al. (2004) pour la partie Sud, modifié d’après Sibuet et al. (2004). B) Coupe géologique de la Zone Nord 
Pyrénéenne au travers des « Chaînons Béarnais », modifié d’après Lagabrielle et al. (2010). 5, Aptien – Albien (a, 
calcaires à faciès Urgonien ; b, flysch ; c, conglomérats de Igounze-Mendibelza). 

(4) La Zone Sud Pyrénéenne (ZSP), correspondant à des bassins de type « Piggy back » 

(transportés), est remplie par des sédiments mésozoïques et tertiaires. Elle est limitée au sud par 

le Front de Chevauchement Sud Pyrénéen (FCSP) qui marque la limite nord du bassin d’avant-

pays de l’Ebre. 

La zone d’étude est localisée dans les Chaînons Béarnais et couvre trois anticlinaux 

(Bielle-Lurbe, Sarrance et Layens) affectant la couverture mésozoïque (Figure 2b). Ils sont 

localisés dans la ZNP entre le FCNP au Nord et la FNP au Sud. Les anticlinaux ont une 

orientation E-O à ONO-ESE et peuvent localement être affectés de chevauchements à vergence 

Sud. L’absence d’une partie de la couverture mésozoïque sur le flanc Sud de l’anticlinal de 
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Sarrance, a été interprétée comme le résultat de radeaux de roches pré-rift déconnectés et 

déplacés le long d’un détachement durant l’hyper-extension albienne (Clerc et Lagabrielle, 

2014 ; Corre et Lagabrielle, 2016 ; Lagabrielle et al., 2010). Cependant, ces variations locales 

d’épaisseur pourraient également être liées à un diapirisme salifère d’âge jurassique (Labaume, 

communication personnelle). Les lherzolites affleurent comme des lentilles, dans les cœurs des 

anticlinaux de Sarrance et Bielle-Lurbe. 
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Figure 2 : A) Schéma structural simplifié de la partie Ouest des Pyrénées (modifié d’après de Lenoble, 1992 ; 
Jammes et al., 2000) ; B) Carte géologique de la zone étudiée (modifié d’après Castéras, 1970a, 1970b, 1970c). 



CHAPITRE 1 : Etat de l’art – Evolution géodynamique 

 Thèse Roland Salardon – 8 Décembre 2016 – Université de Lorraine  33 

2.  Évolution géodynamique de la partie sud du bassin aquitain et 
de la Zone Nord Pyrénéenne. 

 Durant l’orogenèse hercynienne, à la fin du Paléozoïque, la croûte a été déformée 

générant des structures principalement orientées ONO-ESE (orientations actuelles) (Autran et 

Cogné, 1980 ; Cogné et Wright, 1980 ; Biteau et al., 2006 ; Sibuet et al., 2004 ; Winnock, 1971). 

Dans le bassin aquitain le rifting téthysien durant le Trias est caractérisé par des bassins orientés 

ONO-ESE entre l’héritage Nord Aquitain Hercynien et les failles Nord Pyrénéennes (Curnelle 

et Dubois, 1986). À la fin du Trias, l’événement extensif était associé à un volcanisme 

caractérisé par des ophites dans la ZNP (Béziat et al., 1991 ; Curnelle et Dubois, 1986). La 

transition vers une marge passive liée à l’ouverture de l’Atlantique central est apparue à la fin 

du Lias, début du Dogger (Laville et al., 2004).  

 La cinématique de la plaque ibérique par rapport à la plaque européenne de la fin du 

Jurassique jusqu’au Santonien est encore largement débattue (Olivet, 1996 ; Sibuet et al., 2004 

; Jammes et al., 2009 ; Vissers et Meijer, 2012a, 2012b ; Mouthereau et al., 2014). En effet 

plusieurs modèles sont disponibles dans la littérature mais trois sont généralement proposés 

(voir ci-dessous) qui supposent tous des taux d’extension puis de raccourcissement variables. 

De plus, il est admis qu’un décrochement senestre (300 à 500 km) a dû jouer le long du domaine 

Pyrénéen du Jurassique supérieur au Crétacé inférieur (Olivet et al., 1996 ; Sibuet et al., 2006 ; 

Jammes et al., 2009). Les cinématiques d’ouverture du Golfe de Gascogne (GC) et de 

déplacement de l’Ibérie par rapport à l’Eurasie (considérée comme fixe) ont été étudiées à l’aide 

des anomalies magnétiques (Srivastava et al., 1990 ; Roest et Srivastava, 1991 ; Olivet, 1996 ; 

Srivastava et al., 2000 ; Rosenbaum et al., 2002 ; Sibuet et al., 2004) et sont encore largement 

débattues aujourd’hui comme l’atteste le nombre de modèles. 

 Le nombre relativement important de modèles provient du fait que les auteurs proposent 

tous des interprétations différentes de la structure des Pyrénées. Cela implique des distributions 

temporelles et des taux de raccourcissement différents suivant les auteurs, rendant difficile la 

reconstitution du mouvement de la plaque ibérique par rapport à la plaque eurasienne qui a eu 

lieu pendant la plus longue période de polarité magnétique normale de la Terre (C34 – 

Cretaceous Quiet Zone ; Gradstein et al., 2004). Ces paramètres intrinsèques aux 

raccourcissements induisent donc des incertitudes sur l’interprétation et la répartition des 

anomalies magnétiques et le choix des isochrones (Jammes et al., 2009). Une rotation 

antihoraire de l’Ibérie de 37° est proposée par Gong et al. (2008) au cour de l’Aptien en accord 
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avec l’étude de Sibuet et al. (2004a) qui propose une rotation de 35°, tandis que Olivet et al., 

(1996) propose un angle de rotation de 24° bien inférieur aux autres auteurs. Les différences 

entre les modèles sont notamment liées à la position du pôle de rotation de l’Ibérie en fonction 

de l’interprétation des données magnétiques et de la géométrie des zones de fractures. Nous 

pouvons citer 3 modèles (Figure 3) : 

 

Figure 3 : Reconstitution de la cinématique de la plaque ibérique (IB) par rapport à la plaque eurasienne (EU) à la 
fin du Jurassique (~145Ma), au Crétacé inférieur (anomalie magnétique « A33o » à 118 Ma) et au Crétacé 
supérieur moyen (anomalie magnétique « M0 » à 80 Ma) avec l’emplacement du  pôle de rotation considéré 
comme fixe par rapport à l’Eurasie. (A) Modèle (1), de Olivet et al., (1996) qui met en évidence un mouvement 
extensif, un pôle de rotation du GC qui se déplace entre 118 Ma et 80 Ma, suivi d’ un mouvement décrochant 
sénestre de l’Ibérie vers l’Est le long de la FNP; (B) Modèle (2), de Sibuet et al., (2004)  présentant une ouverture 
« en ciseaux » du Golfe de Gascogne, suivie de la subduction à vergence Nord de la plaque Ibérique et l’extension 
de bassins d’arrière-arc; (C) Modèle (3), de Jammes et al., (2009) qui fait jouer une limite de plaque large 
décrochante senestre et diffuse, suivie d’une rotation de l’Ibérie et d’une convergence frontale (modifié d’après 
Mouthereau et al., 2014). 
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(1) Le premier modèle (Figure 3a) est un modèle de bassin transtensif de type « pull-apart » 

(Choukroune and Mattauer (1978), Savostin et al. (1986), Olivet (1996)), impliquant un 

mouvement décrochant sénestre qui pouvait être localisé le long de la FNP suivant Le Pichon 

et al., (1971) ou une « Zone Transformante Nord Pyrénéenne » suivant Choukroune et 

Mattauer, (1978). Olivet (1996) propose une double phase de rifting avec : (i) un premier 

mouvement extensif Barrémien – Albien moyen avec une extension NO/SE (Figure 4) de 100 

km accommodée dans le domaine pyrénéen par une faille transformante majeure et un pôle de 

rotation situé dans le Nord-Ouest de la France ; (ii) un deuxième événement à caractère 

décrochant (Albien moyen – Coniacien) durant lequel l’Ibérie se déplace le long de la FNP avec 

un pôle de rotation localisé à la longitude de Bordeaux. Dans ce modèle, la FNP joue un rôle 

important puisqu’elle représente une limite de faille transformante qui localise le déplacement 

vers l’Est de l’Ibérie durant l’Aptien-Albien. 

(2) Le deuxième modèle (Figure 3b) (Sibuet et al., 2004) basé sur une correspondance parfaite 

des anomalies entre l‘Ibérie et Terre-Neuve est un modèle d’ouverture « en ciseaux » 

impliquant une subduction (Jurassique sup. / Albien) importante sous les Pyrénées antérieure à 

l’ouverture du golfe de Gascogne durant l’Albien (Srivastava et al., 1990; Sibuet et al., 2004; 

Gong et al., 2008; Vissers and Meijer, 2012a, 2012b) (Figure 4). Pour ce modèle le pôle de 

rotation de l’Ibérie se situe dans l’Est du Golfe de Gascogne à la latitude de Bordeaux. Le 

modèle de Sibuet et al., (2004) est en accord avec le modèle de Srivastava et al., (2000) vis à 

vis des données d’anomalies magnétiques M0 bien que ce dernier place le pôle de rotation dans 

le domaine pyrénéen (Figure 5). Sibuet et al., (2004) évoque une subduction d’une partie de la 

lithosphère nord néo-téthysienne pour accommoder le raccourcissement important (100 à plus 

de 400 km) dans le bassin d’Organya à l’Albien, situé à l’Est des Pyrénées entre la ZSP et la 

FCSP (Espagne) (Rosenbaum et al., 2002 ; Srivastava et al., 2000 ; Vissers et Meijers, 2012b). 

De plus, il fait jouer de manière synchrone une extension d’arrière-arc au nord de cette 

subduction (futur domaine Pyrénéen) pour expliquer les observations structurales et 

sédimentologiques montrant une extension générale dans les Pyrénées (Figure 5). Dans ce 

modèle « en ciseaux », la FNP transformante est activée uniquement pendant la collision avant 

83 Ma (fin du Santonien). 
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Figure 4 : Synthèse des principaux événements cinématique et géodynamique de la convergence des plaques 
Ibérique et Eurasienne suivant : Modèle (1) – Olivet et al., (1996) ; Modèle (2) – Sibuet et al., (2004) ; Modèle (3) 
– Jammes et al., (2009) 

(3) Le troisième modèle (Figure 3c) basé sur des données géologiques et géophysiques 

notamment des marges ibériques et de Terre-Neuve plutôt que sur des données d’anomalies 

magnétiques propose un mouvement décrochant de l’Ibérie (Jammes et al., 2009) durant la fin 

du Jurassique et le début du Crétacé (Schettino et Turco, 2010). Les travaux de Jammes et al., 

(2009), montrent un mouvement de l’Ibérie vis à vis de l’Eurasie accommodé sur une limite de 

plaque large et diffuse (Choukroune et al., 1973; Mouthereau et al., 2014; Roca et al., 2011 

(Figure 4). On observe alors le développement de bassins transtensifs E-O le long de cette 

limite. C’est à l’Aptien que la cinématique change (Gong et al., 2008) entraînant la rotation de 

l’Ibérie. La mise en place d’un contexte extensif crée alors une forte segmentation SO-NE du 

domaine superposé aux structures transtensives précédentes (Ouest de la faille de Toulouse 

(Souquet et Mediavilla, 1976), la faille de Pampelune (Larrasoaña et al., 2003). Par conséquent, 

on assiste à un amincissement crustal important, voir à l’exhumation locale de corps 

mantelliques  (Clerc et Lagabrielle, 2014; Corre et al., 2016; Jammes et al., 2009, 2010a, 2010b; 

Lagabrielle et Bodinier, 2008; Lagabrielle et al., 2010; Mouthereau et al., 2014; Tugend et al., 

2015) le long de détachements lithosphériques, synchrones de la création du plancher océanique 

du Golfe de Gascogne actuel (Jammes et al., 2009) (Figure 5). C’est au Crétacé supérieur (~ 80 

Ma) que le régime change à nouveau et passe à une convergence frontale (Figure 3 et Figure 

4). Dans ce troisième modèle, la FNP accommode presque 400 km du déplacement vers l’Est 

de l’Ibérie par rapport à L’Europe durant la fin du Jurassique et à l’Aptien. Par conséquent, 

l’Ibérie n’a pratiquement pas de mouvement vers l’Est après l’Aptien. 

L’amincissement des croûtes ibériques et européennes et la mise à l’affleurement locale 

du manteau lithosphérique durant le Crétacé inférieur sont à l’origine d’un épisode de 

métamorphisme HT/BP. Pour exemple, dans la Zone Nord Pyrénéenne (massif d’Agly) le 

métamorphisme albo-cénomanien (98-87 Ma) a atteint des températures de l’ordre de 500-600 

°C pour une pression maximale de 3 à 4 kbar (Golberg et Leyreloup, 1990). Le long de la 

surface de détachement, la couverture mésozoïque a été étirée, déplacée et plissée (Clerc et 

Lagabrielle, 2014 ; Lagabrielle et al., 2010 ; Teixell et al., 2016). La subsidence a augmenté 

dans les bassins séparés par des failles de transfert NE-SW (Jammes et al., 2009) et un fort 

gradient géothermique a été généré par l’amincissement de la lithosphère (Fillaudeau et al., 

2012; Vacherat et al., 2016, 2014) (Figure 6).  
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Figure 5 : Modèle conceptuel de la tectonique de détachement et de glissement gravitationnel appliqué à 
l’évolution pré-collision des Pyrénées, d’après Lagabrielle et al., (2010). 

 

 

Figure 6 : Comparaison de l’histoire d’enfouissement du bassin de Mauléon, avec différentes profondeurs de 
l’isotherme 180 °C, prédite à partie de deux modèles thermiques 1D (A et B) de la phase de rifting à la phase de 
collision. L’évolution de l’enfouissement des dépôts albo-cénomanien (gris) est distinguée des séries méso-
cénozoïques (vert) et de l’eau de mer (bleu). Les profondeurs des isothermes 180°C modélisées par différents 
facteurs d’amincissement (ßA et βB) rencontrent rapidement la position des échantillons étudiés après la rupture 
de la croute (modèles A et A’) ou du manteau (modèle B) après 110 Ma. L’isotherme est maintenue à une 
profondeur constante après le début de l’inversion tectonique. C : Croute, S : Manteau Sub-continental, A : 
Asténosphère. D’après Vacherat et al., 2014. 

Dans la figure ci-dessus, Vacherat et al., (2014), ont modélisé l’isotherme 180°C en 

faisant varier l’amincissement du manteau sub-continental (facteurs ßA et βB), avec exhumation 

(modèle A) ou non (modèle B) afin d’en déduire une évolution des températures au cours du 

temps et par conséquent au cours de l’histoire géodynamique des Pyrénées, de la phase d’hyper-

extension à la phase de compression et d’exhumation. Dans le modèle A, le facteur principal 
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contrôlant la profondeur de l’isotherme 180°C est la quantité d’amincissement du manteau sub-

continental (lignes rouges pour le modèle A et noires pour le modèle B), cela est également le 

cas pour le modèle B mais de manière beaucoup moins visible. La différence vient du fait que 

dans le modèle A le manteau sub-continental est exhumé tandis que pour le modèle B 

l’asthénosphère reste proche de la surface. Durant l’inversion, entre 95 et 50 Ma (fin de l’hyper-

extension – paroxysme de l’orogenèse Pyrénéenne) les isothermes 180°C sont maintenues dans 

la même gamme de profondeur et cela pour les deux modèles et les différents taux 

d’amincissement. L’allure des isothermes 180°C correspond à une augmentation linéaire de la 

chaleur limitée par rapport à la base du bassin de Mauléon (lignes rouges et noires), autrement 

dit au passage des isothermes 180°C dans les évaporites triasiques. Cependant, lorsque 

l’épaisseur du manteau sub-continental où la croûte passe sous le bassin est pris en compte 

durant la phase de charriage, les isothermes 180°C restent plates de 83 Ma à 50 Ma pour les 

deux modèles (tiretés rouges). Il y a donc parallèlement au maintien des profondeurs des 

isothermes 180°C, un maintien des températures durant cette phase. L’enfouissement progressif 

des isothermes 180°C après 50 Ma reflètent donc le premier effet de relaxation lié à l’orogenèse 

des Pyrénées. 

La zone Nord Pyrénéenne a évolué dans un contexte de subsidence et a été marquée par 

du diapirisme jusqu’au début de la convergence entre les plaque ibérique et européenne à la fin 

du Santonien ou début du Campanien (Figure 6) (Sibuet et al., 2004; Mouthereau et al., 2014). 

Le paroxysme de la collision a été atteint au cours de l’Éocène (Figure 6) (Fitzgerald et al., 

1999; Roure et Choukroune, 1998). 
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3.  Lithostratigraphie  

 Les faciès sédimentaires étudiés dans les Chaînons Béarnais évoluent depuis les 

évaporites jusqu’aux turbidites en passant par les dépôts carbonatés (Figure 7).  

 

  

Figure 7 : Colonne stratigraphique de la zone étudiée et localisation des formations étudiées. 
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 Les dépôts triasiques sont subdivisés en 6 unités. Les trois premières sont rattachées au 

Trias inférieur (Buntsanstein), nommé également Trias gréseux principalement constitués, (u = 

unité): (1ère u) de conglomérats (poudingues et pseudo-brèches), (2ème u) de grès puis alternances 

de grès et argiles rouges et (3ème u) d’argilites rouges siliceuses et/ou dolomitiques et/ou 

anhydritiques. L’unité suivante (4ème u) correspond au Trias moyen (Muschelkalk), nommé 

Trias carbonaté composé de dolomie sombre, anhydritique alternant avec des argiles noires. 

Enfin, les deux dernières unités sont rattachées à la partie inférieur du Trias supérieur (Keuper) 

(Figure 7), nommé Trias salifère  et est constitué : (5è u) d’halite majoritairement intercalée 

avec de l’anhydrite et des argiles rouges et (6è u) d’argiles salifères, anhydritiques et 

dolomitiques (Canérot et al., 2001; Castéras, 1970a, 1970b, 1970c, Curnelle, (1983) ; Ternet et 

al., 2004). Le dernier âge du Trias, le Rhétien sera décrit ultérieurement en lien avec l’Infra-

Lias. Le fort taux de subsidence et l’évolution structurale distensive lors du rifting triasique a 

favorisé l’homogénéisation des faciès au profit de l’épisode évaporitique (Trias salifère) qui a 

pu s’accumuler sur plus de 1000m d’épaisseur (Curnelle, 1983). Un volcanisme alcalin associés 

au rifting est à l’origine des ophites intercalées dans les séries triasiques du Keuper (Figure 7) 

(Beziat et Joron, 1986 et références associées; Fréchengues et Peybernès, 1991). Ces dépôts 

triasiques ont joué un double rôle dans l’histoire des Pyrénées : (i) ils ont été remobilisés au 

cours du Crétacé inférieur, le sel va migrer vers les bordures des bassins transtensifs du Crétacé 

inférieur où il va former des crêtes de sel durant la phase d’extension NE-SO barrémienne - 

aptienne (Biteau et al., 2006 ; Canerot, 1991 ; Curnelle et al., 1980), (ii) durant la compression 

Pyrénéenne, les évaporites triasiques ont servi de niveau de décollement. 

 Le Lias inférieur est caractérisé par une séquence de dépôts qui reprend les unités 4 et 5 

du Trias. La transition Trias / Lias se fait avec le dépôt des  Dolomies de Carcans  correspondant 

à l’unité 4 du Trias, avec la partie inférieure au Rhétien et la partie supérieure à l’Hettangien 

(inférieur). Les Dolomies de Carcans présentent un faciès calcaire plus ou moins argileux et 

dolomitique (Figure 8a) associé à des nodules d’anhydrite et de fines intercalations d’argiles 

noires (Figure 8b) et de dolomie. Localement, cette formation peut comporter des oolithes ou 

fantômes d’oolithes. Ce faciès est principalement présent au centre du bassin aquitain et peut 

se présenter sous la forme d’alternances dolomie/anhydrite sur les bordures (Figure 9). Le reste 

de l’Hettangien est composé d’un deuxième épisode salifère (zone à anhydrite), correspondant 

à la répétition de l’unité 5 du Trias constitué d’une alternance entre de l’anhydrite, de l’halite 

et de la dolomie (Canérot, 1991, 2001 ; Curnelle, 1983). En revanche les dépôts du Lias 
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supérieur sont caractérisés par l’alternance de marnes et de calcaires argileux riches en 

bélemnites (Figure 7) (BRGM et al., 1974; Fauré, 2002; Puigdefabregas et Souquet, 1986). 

 

Figure 8 : Exemples de faciès observés dans les chaînons Béarnais. A) Faciès calcaire plus ou moins argileux et 
dolomitique des « Dolomies de Carcans » observé en lumière polarisée non analysée. Dans l’encadré, photo A) 
observée en cathodoluminescence présentant le caractère légèrement dolomitique ; B) Faciès (après coloration) 
correspondant aux intercalations d’argiles noires des « Dolomies de Carcans » observé en lumière polarisée non 
analysée ; C) Faciès de calcaires à grains fins des « Calcaires à microfilaments » observé en lumière polarisée non 
analysée. Dans l’encadré, tranche sciée dans l’échantillon correspondant à la lame observée montrant le caractère 
fin de la matrice à l’échelle macroscopique ; D) Faciès à dolomites noires avec de rares Trocholines 
des « Dolomies de Meillon » observé en lumière polarisée non analysée. Dans l’encadré, photo de D) en 
cathodoluminescence ; E) Faciès des « Dolomies de Meillon » présentant des pyrites (diagénétiques) entre des 
rhomboèdres de dolomie, observé en lumière polarisée non analysée ; F) Photographie à l’affleurement de la 
formation des « Dolomies de Meillon » exposant le caractère bréchique. Dans l’encadré, photo d’une tranche sciée 
dans un échantillon appartenant à cette formation et présentant des laminations certainement dues à des tapis 
alguaires ; G) Faciès calcaire noir à grains fin alternant avec des marnes noires contenant des bivalves du genre 
« Nanogyra » de la formation des « Calcaires de Lons », observé en lumière polarisée non analysée ; H) Faciès 
plus calcaire de la formation des « Calcaires de Lons » contenant des pyrites, observé en lumière polarisée non 
analysée ; I) Faciès dolomitique à teinte claire et grains fins de la formation des « Dolomies de Mano », observé 
en lumière polarisée non analysée. Dans l’encadré, photo de l’échantillon à l’échelle macroscopique présentant un 
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patine claire représentatif de la formation ; J) Faciès carbonaté plus argileux et bioclastiques correspondant à la 
formation  des « Dolomies de Mano » à la fin du Jurassique, observé en lumière polarisée non analysée ; K) Faciès 
calcaire clair de plate-forme peu profonde à bioclastes (lamellibranches et test d’échinodermes) des « Calcaires de 
Brassempouy », observé en lumière polarisée non analysée ; L) Faciès argilo-gréseux de la formation des « Marnes 
de Geaune » psammitique, présentant des grains de quartz et de micas (blancs) et de la chlorite, observé en lumière 
polarisée non analysée. 

 Les dépôts du Jurassique moyen (Dogger) sont représentés par des calcaires à grains 

fins renfermant des filaments microscopiques (algues ?), des débris de Bélemnites, 

d’Echinodermes et de Lamellibranches principalement (formation Calcaires à microfilaments) 

(Figure 7 et Figure 8c), pouvant atteindre 120m d’épaisseur dans l’anticlinal de Sarrance et des 

dolomites noires à rares Trocholines  (Figure 8d) et rares pyrites (Figure 8e) localement 

bréchifiées (Figure 8f) (Dolomie de Meillon) pouvant atteindre 400m d’épaisseur dans les 

Chaînons Béarnais (Castéras, 1970a, 1970b; Delfaud, 1973).  

Du Lias jusqu’à la fin du Dogger, un approfondissement se fait vers l’Ouest du bassin 

aquitain, la sédimentation était ainsi dominée par les dépôts distaux (formation Calcaires à 

microfilaments) avec une transition latérale vers l’Est de dépôts carbonatés de plateforme peu 

profonde (Dolomie de Meillon) (Figure 8d, e, f et Figure 9) (Biteau et al., 2006).  

Le Jurassique supérieur (Malm) est constitué de la formation de la Dolomie de Meillon 

(détaillée ci-dessus) datée de la fin du Dogger et de l’Oxfordien qui est recouverte par des 

calcaires noirs à grains fins comportant des pyrites du Kimméridgien alternant avec des marnes 

noires contenant des bivalves du genre Nanogyra (Calcaires de Lons) (Figure 8g, h) pouvant 

atteindre 250m d’épaisseur sur le flanc nord de l’anticlinal de Sarrance et seulement 15m sur 

son flanc sud (Figure 7) (Montagné, 1986; Serrano et al., 2006). Cet intervalle de temps 

correspond à une phase de différenciation de la plateforme carbonatée intimement liée à un 

mouvement extensif (e.g chapitre précédent). Le bassin peut être subdivisé en une plateforme 

interne avec le développement des dolomites (Dolomie de Meillon et formation d’Ossun) 

(Figure 7) dans la partie sud du bassin aquitain et un environnement marin ouvert dans la partie 

nord avec le développement des marnes noires qui vont remplir les bassins d’Adour et de 

Parentis qui vont prendre naissance dans la partie Sud du bassin aquitain à la fin du Jurassique 

et au Crétacé lors de la reprise de l’extension associée aux mouvement transtensifs E-O (Figure 

9). La limite entre les deux domaines se situe au niveau du sous-bassin d’Arzacq. Les 

formations du Kimméridgien sont les témoins d’un environnement stable de dépôts affecté 

localement par la condensation, en lien avec une tectonique salifère syn-sédimentaire le long 

de failles de socles dont la base est la Fm. Calcaires de Lons décrite au-dessus. 
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Le Tithonien consiste en des dolomies a teinte claire et grains fins qui peuvent présenter 

des couches oolithiques (Dolomites de Mano) (Figure 8i) (Montagné, 1986; Serrano et al., 

2006). Ces dépôts sont absents dans l’anticlinal de Sarrance. Le Tithonien et une partie du 

Kimméridgien sont localement érodés et la discordance est localement couverte par des 

bauxites d’âge Berriasien visibles dans les Chaînons Béarnais (Canérot et al., 2005 ; Castéras, 

1970 ; Lenoir et al., 2014 ; Peybernès et Souquet, 1984 ; Puigdefabregas et Souquet, 1986). La 

fin du Jurassique est marquée par une régression générale (phase tectonique Néo-Cimmérienne) 

aboutissant à la mise en place des faciès péritidaux (Biteau et al., 2006 ; Bouroullec et Deloffre, 

1969) et de faciès oolitiques et/ou bioclastique de la formation Dolomie de Mano (Figure 8j). 

À la fin du Tithonien le bassin est de nouveau séparé en deux domaines, avec au Sud-Est une 

plateforme interne sujette à l’érosion et un environnement plus marin au Nord-Ouest où les 

séries complètes sont déposées (pour exemple, l’Est du sous-bassin d’Arzacq évoqué plus haut) 

(Figure 9). 

 Du Berriasien au Barrémien les calcaires marneux et sableux (Calcaires à Annelides) 

couvrent le niveau de bauxites (Figure 7) (Castéras, 1970c). Ces calcaires témoignent de la fin 

de la régression et du début d’une nouvelle transgression. Cet intervalle est constitué de 

plusieurs dépôts, reposant sur la croûte bauxitique, une brèche calcaire (multicolore) avec des 

clasts de Characées et d’Ostracodes (fin du Berriasien dans un environnement de dépôt lacustre) 

surmontée par des calcaires à Annélides gréseux avec des occurrences de Nérinées et 

foraminifères (indifférenciés) intercalés avec des marnes noires dans la partie supérieure, pour 

finir par un faciès toujours calcaire mais plus argileux (Valanginien à Barrémien dans un 

environnement fluvial à tidal) (Biteau et al., 2006 ; Canérot et al., 1990, 1992). Le Barrémien 

est plus représentatif d’une transgression marine peu profonde. Les variations du niveau-marin 

(cycles de transgression-régression) et la tectonique salifère active le long des bordures des 

bassins liés à la phase néo-cimmérienne sont responsables des variations lithologiques lentes et 

continues. En effet, la phase néo-cimmérienne a entraîné des déformations de grandes longueurs 

d’ondes accommodées par les évaporites Triasiques (sel) avec localement du diapirisme durant 

l’hyper-extension (Albien) (Canérot, 2005). Ces mouvements marins et halocinétiques ont 

induit une différenciation entre le Nord avec un environnement de dépôt marin ouvert (sous-

bassin de Parentis) et le Sud où le domaine aquitain est resté protégé de la Thétys (Bouroullec 

et al., 1979 ; Biteau et al., 2006) (Figure 9). Les unités correspondantes aux différents cycles de 

regression-trangression dans la partie Sud ne seront pas détaillées ici. 
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 L’Aptien inférieur est caractérisé par des marnes noires alternant avec des calcaires 

sableux (Marnes de Sainte-Suzanne) (Figure 7). L’ouverture du Golfe de Gascogne marque une 

forte différentiation de la paléogéographie et l’éloignement des marges ibérique et eurasienne 

liées à la différenciation des sous-bassins en pull-apart (Parentis au Nord, Adour – Arzacq – 

Tarbes au Sud). Des environnements de plateforme externe caractérisaient le centre de ces sous-

bassins (Figure 9). Leurs bordures où les taux de sédimentation étaient plus faibles étaient 

couvertes par des carbonates néritiques.  

 Les formations de l’Aptien supérieur (Calcaires de Brassempouy) (Figure 8k) 

constituées de calcaires clairs de plate-forme peu profonde riches en constructions coralliennes 

et de rudistes (faciès Urgonien) puissants en moyenne de 400m qui couvrent la formation des 

Marnes de Sainte-Suzanne (Figure 7) (Bouroullec et al., 1979; Delfaud, 1969; Garcia-

Hernandez, 1979; N'Da Loukou, 1984 ; Peybernès, 1976) sont les témoins d’une séquence 

transgressive marine et peuvent être trouvés sur le flanc nord de l’anticlinal de Bielle – Lurbe 

et sur l’anticlinal de Sarrance. La formation des Calcaires de Brassempouy correspond aux 

carbonates de bordure de plateforme (type Urgonien) du sud du bassin aquitain qui ont été 

déplacés vers le sud (Figure 9). A l’inverse, au nord, les bassins profonds de Lacq et de Tarbes 

contiennent des dépôts de bassins marneux. Latéralement, les calcaires passent à des marnes 

noires riches en fragments de crinoïdes et en spicules de spongiaires (Marnes de Clèdes) 

correspondant à un environnement de dépôt de plateforme externe.  

 Les dépôts de la base de l’Albien sont composés d’épais niveaux marneux enrichis en 

spicules de spongiaires (Marnes de Geaune) et évoluant latéralement vers des grès 

psammitiques (Figure 8l) ou vers la formation de Calcaires de Gaujacq riche en rudistes et 

coraux sur les bordures des sous bassins (Figure 9) comme à Arudy et au Mail Arrouilh dans 

les chaînons Béarnais (Billard et Deloffre, 1963). L’Albien supérieur marqué par l’hyper-

extension et en conséquence par la réactivation des structures anticlinales néo-cimmériennes 

est témoin de mouvements liés à la tectonique salifère (le stock d’évaporites Triasique n’étant 

pas épuisé) sous forme de diapirs. De plus, les zones de forte subsidence migrent vers le Sud 

au niveau des sous-bassins d’Arzacq et de Tarbes. De manière synchrone, une transgression 

majeure envahit le domaine et ses marges dans la partie Nord déposant les marnes bathyales à 

néritique externe de la formation des Marnes d’Assat (Figure 9). 
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 Le Crétacé supérieur consiste en une épaisse unité turbiditique (Roux, 1983). Durant 

cette période on assiste à une transgression généralisée qui recouvre l’intégralité du bassin 

aquitain par des dépôts de flyschs (turbitides) (Figure 9).  



CHAPITRE 1 : Etat de l’art – Lithostratigraphie 

 Thèse Roland Salardon – 8 Décembre 2016 – Université de Lorraine  47 

 

Figure 9 : Evolution paléogéographique du bassin aquitain du Trias supérieur au Maastrichtien (Mésozoïque), 
modifié d’après Biteau et al., 2006. 
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4.  Généralités sur les gisements d’hydrocarbures du Sud-Ouest 
Français 

4.1    Historique et production 
 Le domaine Nord Pyrénéen et le bassin aquitain sont très connus pour la présence de 

nombreux gisements d’hydrocarbures. En effet, le bassin aquitain est le premier producteur de 

gaz en France avec la découverte du premier gisement, St. Marcet, en 1939 et le premier 

producteur d’huile jusqu’en 1986 avant l’exploitation du bassin de Paris (Serrano et al., 2006). 

Il produit du gaz depuis 1942 et du pétrole depuis 1949. En 2004 il représentait 95 % de la 

production du territoire Français en gaz et 45 % de la production en huile. Cela est équivalent 

à 99 % du gaz extrait en France et 61,5 % de l’huile depuis le début de l’exploitation. 

L’ensemble des découvertes d’hydrocarbures, à l’exception de St. Marcet se sont faites à l’aide 

de données sismiques, gravimétriques et magnétiques. Le développement des techniques de 

forages (augmentation des taux de pénétration dans la roche) a également permis une 

exploration plus large (Bourrouilh et al, 1995). 

 La majorité du gaz est extraite dans le sous-bassin de l’Adour-Comminges dont Lacq 

qui a été découvert en 1949 (Bourrouilh et al., 1995) en est le principal gisement. Ce dernier a 

cessé d’être exploité en 2012 mais assurait à lui seul 70 % de la production national en gaz. 

L’huile produite en France est extraite au 3/4 (49 Mt) dans le sous-bassin de Parentis contre 1/4 

dans le sous-bassin de l’Adour (15 Mt) dans l’Est du bassin aquitain (Perrodon, 1980, 1985) 

 De manière exhaustive, en 2004, le bassin aquitain principalement gazéifère a produit 

93 % (de la production totale du bassin) de gaz à partir de 7 gisements encore en activité : Lacq 

profond (3/4 de la production), Meillon (15%), Le Lanot (3,5%), Pécorade (3%), Vic-Bilh (3%), 

le réservoir de Rousse (1,5%) et Andoins (0,2%) ; Et 7 % (de la production totale du bassin) 

d’huile à partir de 6 gisements : Lagrave (37%), Pécorade (26%), Vic-Bilh (25,5%), Castéra-

Lou (6%), Montastruc (5%) et Lacq supérieur (0,5%) (Serrano et al., 2006) (Figure 10). 
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Figure 10 : Principaux domaines structuraux du bassin aquitain et localisation des bassins et sous-bassins à 
hydrocarbures du bassin sud-Aquitain (d’après SNEAP). 
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4.2   Les couches réservoirs et couvertures 
 Les réservoirs d’hydrocarbures du bassin sud-Aquitain sont essentiellement 

Mésozoïque, principalement dans le Jurassique supérieur et dans le Crétacé inférieur et sont 

situés à des profondeurs de 2000 à 5000 m. Bien qu’il y est des évidences d’hydrocarbures dans 

les séries Paléozoïque et Tertiaire, elles ont été pratiquement inexplorées (Mullan, 1984) du fait 

qu’il y est encore des prospects dans le Crétacé inférieur mieux connus. La plupart se sont 

développés dans des carbonates fracturés notamment dans le Jurassique (bassins d’Adour : 

Lacq, Meillon, etc..) où la fracturation est plus importante que dans le Crétacé supérieur 

(Bourrouilh et al., 1995). Les principales couches réservoirs sont la « Dolomie de Mano » 

(Tithonien) avec 49,5 % des réserves en gaz et 37 % d’huile, et la « Dolomie de Meillon » 

(Kimméridgien inférieur) avec 10 % des réserves de gaz et sont toutes deux localisées au 

voisinage de la discordance Jurassique-Crétacé. 

 La « Dolomie de Meillon » est gazéifère à Meillon et à Saucède, Oléifère à Osmets 

(Figure 11). Les calcaires argileux de la « Formation de Lons » (Kimméridgien supérieur) 

jouent à la fois le rôle de couverture et de roche mère. Cette formation sépare la Dolomie de 

Meillon de la Dolomie de Mano qui constitue le principal réservoir du sous-bassin de l’Adour. 

Ce dernier est gazeifère à Lacq, Meillon et  Cassourat, et est oléifère à Pécorade et Vic-Bilh 

(Figure 10). Cette couche a une épaisseur variant de 0 à 200 m en fonction de l’intensité de la 

discordance de la fin Jurassique. C’est la porosité et la perméabilité liées aux fractures qui 

favorisent la productivité et l’exploitation des puits (Umbhaeur et al., 1994). La « Brèche de 

Garlin » datée également du Tithonien et qui recouvre la « Dolomie de Mano » au Nord peut 

également être une couche réservoir. Cette formation composée de faciès lacustres (Biteau et 

al., 2006) n’est pas présente dans les Chaînons Béarnais mais se trouve principalement dans le 

bassin d’Arzacq. Les sédiments crétacés discordants tels que les « Argiles du Gamma-Ray » 

(Néocomien), les « Argiles du Latérolog » et/ou les « Calcaires à annélides » (Barrémien), les 

« Marnes de Sainte-Suzanne » (Aptien) ou les « Flysch du Crétacé supérieur » assurent la 

couverture imperméable (Cussey et Pabian-Goyheneche, 1997). Les « Argiles Gamma-Ray » 

et les « Argiles du Latérolog » sont les équivalents latéraux plus au Nord des « Calcaires à 

annélides » présents dans les Chaînons Béarnais (Figure 11). Les « Argiles du Gamma-Ray » 

présentent un faciès marneux (argiles noires à brunes à gros quartz) et évoluent vers un faciès 

plus sableux en direction de l’Ouest. Les « Argiles du Latérolog » correspondent à des couches 

à tendance évaporitique ou supratidale avec une alternance d’argile grise et de calcaire 

dolomitique. Les calcaires argileux kimmeridgiens de la « Formation de Lons » servent à la fois 
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de couverture et de roche mère au même titre que les « Calcaires à annélides » et les « Marnes 

de Sainte-Suzanne » et incarnent la limite entre ces deux réservoirs dolomitiques (Espitalié et 

Drouet, 1992). 

 

Figure 11 : Lithostratigraphie du Bassin de l’Adour, d’après SNEA(P), 1991. 
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4.3   Les pièges pétroliers du bassin aquitain et migration des hydrocarbures 
Les fortes variations de l’évolution lithologique et structurale du bassin aquitain ont 

conduit à une grande variété de pièges à hydrocarbures. En effet, deux forages voisins au sein 

d’une même structure (piège) peuvent présenter des paramètres (perméabilité, porosité par 

exemple) différents. Dans le bassin aquitain, les pièges à hydrocarbures sont le résultat de 

l’histoire géodynamique complexe du massif des Pyrénées, des mouvements entre les plaques 

Ibérique et Eurasienne (Jammes et al., 2009 ; Olivet et al., 1996 ; Sibuet et al., 2004) jusqu’à 

l’orogenèse de la chaîne Pyrénéenne (Fitzgerald et al., 1999 ; Roure et Choukroune, 1998). 

L’histoire tectono-sédimentaire a été fortement affectée par le jeu des directions héritées du 

socle Paléozoïque (N20°, N50-70°, N110° et N160°) (Autran et Cogné 1980 ; Canérot et al., 

2005 ; Cogné et Wright 1980 ; Mattauer et Séguret, 1966 ; Vissers, 1992 ; Winnock 1971). Ces 

directions structurales vont être réactivées lors de la phase Néo-Cimmérienne (Canérot et al., 

2005), de l’hyper-extension au Crétacé supérieur (Bourrouilh et al., 1995 ; Le Vot et al., 1996) 

et lors de la compression Pyrénéenne (Vergés et al., 2002) et vont ainsi être à l’origine de 

multiples structures (anticlinaux, blocs faillés, etc …). 

 Les pièges pétroliers dans le sud du bassin aquitain sont principalement hérités de 

structures du Crétacé inférieur et se présentent sous différentes formes : structurale, 

stratigraphique, un mélange des deux, ou encore lié à la tectonique salifère. Ils peuvent être au 

sein d’anticlinaux comme pour les gisements de Lacq et de St. Marcet (Figure 12), liés à des 

mouvements salifères durant la sédimentation comme les gisements de Vic-Bilh, de Lacq 

profond et du champ à huile de Parentis (Bourrouilh et al., 2005) ou encore au sein de blocs 

faillés pour le gisement de Meillon et de Rousse (Figure 12) (Serrano et al., 2006).  
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Les pièges mixtes des gisements de Parentis (Figure 13), Lugos et Lucats-Cabeil se 

trouvent dans des anticlinaux faillés tandis que le gisement de Mimizan présente un piège semi-

stratigraphique (« demi » anticlinal NO-SE limité à l’Ouest par une faille normale NE-SO). Le 

gisement de Cazaux supérieur présente un exemple de piège stratigraphique (plusieurs lentilles 

gréso-conglomératiques d’origine turbiditique). Canérot et al. (2005), réduit les pièges à deux 

types dominants : (i) le premier lié à des anticlinaux compressif au-dessus de structures salifères 

(type champs de Lacq, de St. Marcet et de Bonrepos-Montastruc comme énoncés 

précédemment) (Figure 12) et (ii) un deuxième genre de piège lié aux discontinuité le long des 

flancs des structures salifères (types champs de Meillon, Rousse, Lacommande ou encore 

Casteralou et Vic-Bilh cité précédemment) (Figure 12 et Figure 13). 

La plupart des roches mères sont présentes principalement dans les carbonates argileux 

du Jurassique et potentiellement dans les schistes argileux du Crétacé inférieur (Bourrouilh et 

al., 2005) et la majorité des couches réservoirs se situent proche de la limite Jurassique – Crétacé 

inférieur (cf partie 1.4.2). Ainsi, bien que la maturation des roches mères semble tardive (liée à 

la subsidence et à l’enfouissement Tertiaire) d’après Bourrouilh et al. (1995) et Le Vot et al. 

(1996), et de l’Albien jusqu’à l’actuelle pour Biteau et Canérot (2007), la formation précoce de 

pièges (anticlinal, discontinuité, formation de dôme de sel inachevée, stratigraphique, etc …) à 

des intervalles stratigraphiques variés a certainement augmenté les chances d’obtenir une 

combinaison efficace de source, de voie de circulation, de réservoir et de couche perméable 

favorisant la production d’hydrocarbures (Bourouillh et al., 1995 ; Canérot et al., 2005). 

Figure 12 : Coupes géologiques des gisements à gaz de Lacq, de Rousse et Meillon et de Saint-Marcet, modifié 
d’après Doc Total. 
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Cependant, aucun indice ne permet de placer la migration des hyrocarbures anté-, syn- ou post-

orogenèse Pyrénéenne de manière certaine.  

 

Figure 13 : Coupes géologiques des gisements à huiles de Cazaux, Parentis, Lagrave et Vic-Bilh, modifié d’après 
DocTotal. 
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CHAPITRE 2 : Procédures analytiques 
Ce chapitre porte sur la présentation détaillée de l'ensemble des procédures et méthodes 

analytiques appliquées lors de ce travail. L'étude structurale, pétrographique, géochimique ainsi 

que l'analyse des inclusions fluides constituent un ensemble d'outils permettant la détermination 

des paragenèses minérales et les paléofluides associés, au cours de l'enfouissement et/ou de 

l'exhumation des sédiments. Ces méthodes qui seront présentées dans les sections suivantes 

forment un protocole complet qui a été utilisé dans cette étude. Ce chapitre se concentrera tout 

d'abord sur la méthodologie et les outils analytiques employés pour l'échantillonnage et 

l'analyse structurale et microstructurale avant de présenter chaque outils d’analyses 

minéralogiques et géochimiques utilisés sur les ciments des veines et de leurs encaissants.  

1.  Données structurales 

1.1   Campagnes d’échantillonnage et relevés de mesures structurales sur le 
terrain 

L'échantillonnage a été effectué au cours de deux campagnes (novembre 2012 et octobre 

2013), principalement le long des flancs des anticlinaux de Bielle-Lurbe, Sarrance et Layens, 

tous orientés Est-Ouest. Le Col de Bergout, le Mail Arrouy, l'Est de St Pé-de-Bigorre, le Pic de 

l'Escuret et le Col de Launde ont également été prospectés (Figure 2b). Une troisième campagne 

a été réalisée en Juin 2014, dans le but d’échantillonner cette fois les charnières de ces 

anticlinaux et de relever également des données structurales pour comparaison avec les données 

provenant des flancs. Les fronts de taille en bord de route sont des sites de choix pour notre 

étude car ils représentent les affleurements les plus accessibles et dévégétalisés pour le 

prélèvement et le relevé de mesures structurales. De plus, ces sites recoupent les anticlinaux le 

long d'axes Nord-Sud matérialisés par 5 vallées : les vallées de Barétous, Lourdios, Aspe, Ossau 

et Ouzom (Figure 2b). Chaque échantillon a été orienté et les orientations de leurs veines 

respectives mesurées à l'affleurement. Des mesures structurales supplémentaires sans 

échantillonnage de veines et de joints ont été effectuées sur chaque site pour permettre un 

traitement statistique en aval des potentielles familles de fractures. 
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1.2   Traitement et préparation en laboratoire 
La méthode de prélèvement sur le terrain permet de réorienter en laboratoire les 

échantillons à l'aide d’un équipement spécifique, « Platine orientable », conçu au laboratoire 

GeoRessources. Cet équipement consiste en une platine circulaire graduée de 0° à 360° fixée à 

un axe vertical mobile pour orienter les échantillons. Un second axe horizontal, gradué et 

parallèle à la platine permet de reporter les pendages (Figure 14).  

 

Figure 14 : Illustration explicative du fonctionnement et des composants de la « Platine orientable. 

Cet outil permet de réorienter en laboratoire les échantillons tels qu’ils étaient à 

l’affleurement. Cela a pour but de d’orienter le trait de coupe sur les échantillons avec une 

orientation connue, préférentiellement N/S et E/O, vertical, afin de faciliter la réorientation de 

ces derniers et la mesure de nouvelles fractures visibles uniquement après découpe du sucre ou 

après préparation des lames minces et/ou épaisses en s’affranchissant de leurs orientations 

initiales (mesurées sur le terrain) (Figure 15).  

Au final environ 500 mesures structurales ont été collectées sur 18 sites (Annexe. 1). 
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Figure 15 : Exemples de traitement d’échantillons pour l’observation microstructurale et pétrographique. La 
première colonne à gauche « Echantillons » présente les échantillons prélevés à l’affleurement (dont l’orientation 
est connue) et leurs fractures correspondantes mesurées et annotées sur l’échantillon même. La deuxième colonne 
« Tranches » présente les tranches sciées suivant des axes N/S ou E/O verticaux après réorientation des 
échantillons à l’aide de la « Platine orientable ». La découpe des tranches a fait apparaître de nouvelles fractures 
qui ont été mesurées et ajoutées à la base de données. Le choix de l’emplacement des sucres s’est fait après 
observations des tranches. Enfin la troisième colonne « Lames minces » présente les lames minces issues des 
sucres qui ont servi à l’observation microstructurale et pétrographique (cathodoluminescence, coloration, 
métallisation pour MSE et MEB). 
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1.3   Traitement statistique 
L'étude statistique des orientations et la détermination des familles de fractures a été 

réalisée à l'aide du logiciel FIT (développé à l’IFPEN) qui définit de manière automatique les 

principales familles de fractures (Bellahsen et al., 2006a). Le nombre de fracture pour chaque 

site peut fluctuer suivant les conditions d'affleurements. Les stéréogrammes des orientations de 

fractures ne sont donc pas pondérés par l'abondance des fractures. 

Les familles de fractures ont donc été identifiées indépendamment pour chaque site à l’aide du 

logiciel FIT sur la base d'orientations communes (directions et pendages après débasculement) 

mesurées sur le terrain mais également à partir des données de laboratoire telles que le mode de 

déformation et les relations chronologiques. Le débasculement consiste à réorienter les fractures 

mesurées sur le terrain pour obtenir leurs orientations quand la stratification était horizontale. 

Néanmoins, il est possible que des fractures se forment au sein d’un sédiment déjà déformé. Ce 

cas de figure sera discuté dans le chapitre « Discussion ». 

2.  Données pétrographiques 
Les 181 lames minces (épaisseur = 30µm) utilisées pour l'étude pétrographique et les 24 

lames épaisses polies (épaisseur = 120µm) utilisées pour l'étude des inclusions fluides ont été 

réalisées au laboratoire de lithopréparation de GeoRessources (Nancy).  

L'étude pétrographique a pour but d'identifier les différentes phases diagénétiques et de repérer 

les inclusions fluides (IF) dans les différentes roches hôtes. Le microscope utilisé pour cette 

étude est un Zeiss© AX10 avec un grossissement maximum de x1000. L'étude en microscopie 

optique à fort grossissement permet principalement de définir la localisation, la forme, la taille, 

le nombre, la nature des minéraux et des phases présentes dans les IF. Pour une vision plus 

globale des lames minces et épaisses un macroscope VHX-5000 de chez Keyence a été utilisé.  

2.1    Traitement des lames minces et épaisses 
Afin d'identifier et différencier les phases minérales carbonatées en microscopie optique 

la coloration de Dickson (1965) a été appliquée sur chaque moitié de lame mince après 

observation en cathodoluminescence. Le traitement à l'alizarine colore la calcite en rose et laisse 

la dolomite incolore, tandis que le ferricyanure de potassium permet de différencier la dolomite 

de la calcite ferrifère qui vont respectivement être colorées en bleu ou en violet. D'un point de 

vue qualitatif, il est possible suivant le dégradé de couleur d’estimer la proportion de fer. Plus 

la coloration sera intense plus la proportion de fer sera importante. 
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Chaque lame épaisse a été décollée à l’aide de plusieurs bains d'acétone et rincée à 

l'éthanol, puis découpée en plusieurs morceaux de quelques mm² afin de pouvoir étudier les IF 

à l’aide des différentes techniques analytiques décrites ci-dessous (microthermométrie et 

microspectrométrie RAMAN). 

2.2    Cathodoluminescence 
La Cathodoluminescence permet d’observer les différentes phases de croissances 

cristallines et de dissolution non observables en microscopie optique par les différences de 

couleur ou d’intensité de luminescence des minéraux. Pour ce faire une lame polie non couverte 

est placée dans la chambre à vide, bombardée avec un faisceau d'électrons de sorte que les 

cristaux excités émettent des photons (Marshall & Mariano, 1988 ; Barker & Kopp, 1991 ; 

Boggs & Kingsley, 2006). Le phénomène de cathodoluminescence se produit lors de 

l’interaction d’un faisceau d’électrons avec les minéraux d’une lame mince ou épaisse 

(Marshall & Mariano, 1988 ; Barker & Kopp, 1991 ; Boggs & Kingsley, 2006). Ce phénomène 

est dû soit à la présence ou à l’absence et de la quantité relative de deux éléments principaux, 

l’un activateur (Mn2+) et l’autre inhibiteur (Fe2+) qui peuvent être des éléments majeurs ou en 

traces soit à des lacunes du réseau cristallin (Figure 16). Mn2+ et Fe2+ qui apparaissent sous 

conditions réductrices se substituent à Ca2+ au sein de la structure cristalline de la calcite ou de 

la dolomite. 
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Figure 16 : Relation entre intensités de cathodoluminescence et concentrations de Mn2+ et de Fe2+ dans la calcite 
et la dolomite (d’après Boggs and Krinsley, 2006). 

Dans le cas des carbonates, la luminescence varie entre le jaune vif et le brun terne pour 

les calcites, et entre le jaune et le rouge pour les dolomites (Marshall, 1988 ; Boggs & Krinsley, 

2006). Cependant, la relation couleur/minéral n'est pas systématique et il est possible de trouver 

des carbonates de couleur sensiblement différente. Les différences de luminescence donnent 

une première information sur la chimie des fluides parents (notamment conditions redox et 

présence ou non de Mn et de Fe) à l'origine des phases cristallines. Une variation dans la 

composition en manganèse ou en fer de quelques ppm sera mise en évidence par un changement 

de luminescence (Ritcher et al, 2003). Ces observations sont ensuite confrontées aux résultats 

de la coloration de Dickson et aux données d’analyses en microsonde électronique ou ionique 

qui permettent d’obtenir les quantités précises de Mn et Fe. 
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Les analyses ont été réalisées au laboratoire GeoRessources de Nancy sur un microscope 

Olympus couplé à une cathodoluminescence CITL cold cathode instrument CL8200 Mk4 et au 

laboratoire du CEREGE, Aix-Marseille avec une cathodoluminescence Technosyn Cold Model 

8200 Mk2 avec des paramètres de faisceau d'électrons de 13-15 kV et de 350 µA pour les deux 

instruments. 

2.3    Microscopie optique et fluorescence 
La caractérisation pétrographique des IF a été couplée à la microscopie U.V. afin de 

distinguer les inclusions aqueuses des inclusions hydrocarbonées qui fluorescent sous U.V. Les 

observations de microfluorescence U.V. ont été effectuées à l'aide d'un microscope optique 

Zeiss® AX10 équipé d'une source d'épi-fluorescence HBO-100 filtrée à 365 ± 5 nm et d'un 

filtre d'émission LP400 nm. 

2.4    Micro-spectroscopie infrarouge (µFT-IR) 
Le principe de la micros-spectroscopie infrarouge est basé sur l’énergie vibratoire des 

molécules. La longueur d’onde des infrarouges correspondant au domaine d’énergie de 

vibration des molécules se situe entre 4000 cm-1 et 400 cm-1. Lorsqu’un faisceau lumineux 

apporte une longueur d’onde voisine de l’énergie d’une molécule, une diminution de l’intensité 

réfléchie ou transmise peut alors être enregistrée au moment où cette dernière absorbe le 

rayonnement. Cependant, toutes les vibrations ne produisent pas une absorption, cela peut 

dépendre également de la géométrie des molécules et principalement de sa symétrie. La Théorie 

des Groupes permet, à partir d’une géométrie donnée, de déterminer les modes de vibrations 

actifs en infrarouge. La différence d’électronégativité des atomes et de leur masse va influer en 

particulier sur la position de ces bandes d’absorption. Ainsi, il est alors possible d’identifier un 

matériau tel qu’un minéral de composition chimique et de structure donnée par un ensemble de 

bandes d’absorption caractéristiques lui correspondant.  

Les spectres infrarouges sont enregistrés par transmission en utilisant un spectromètre 

infrarouge à transformée de Fourier Bruker Equinox 55 qui envoie sur l'échantillon un 

rayonnement infrarouge et mesure les longueurs d'onde auxquelles le matériau absorbe et les 

intensités de l'absorption. Ce dernier est couplé à un microscope Bruker A590. Un 

interférogramme est récupéré et converti en un spectre infrarouge par une opération 

mathématique appelée transformée de Fourier. Le spectromètre infrarouge est couplé à un 

microscope Bruker A590 qui est équipé d’un détecteur MCT (mercury cadmium telluride), avec 

une fenêtre de 100 µm de diamètre refroidi à -196°C. Le diamètre du faisceau peut être réduit 
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jusqu’à 20µm avec un objectif de grossissement X15. Les spectres IR sont obtenus dans la 

région de l’infra-rouge moyen (5000-2300 cm-1) avec une résolution spectrale de 2 cm-1. 

Chaque échantillon est analysé pendant environ 90s et l’influence de l’eau atmosphérique et du 

dioxyde de carbone est toujours soustraite.  

Dans le cas des analyses sur lames minces, le domaine spectral d’analyse est restreint 

(5000-2300 cm-1) en raison de l’absorption du verre. Les bandes d’absorption dues à la 

colle/résine utilisée (massif entre 3100 et 2800 cm-1) peuvent également perturber le spectre 

obtenu (annexe.2). Les analyses sont ponctuelles et non-destructives. 

2.5   Microscopie électronique à balayage (MEB) 
Le MEB est basé sur le balayage de la surface d'un échantillon avec un grossissement 

maximum de X200000 par un faisceau électronique induisant trois émissions spécifiques : les 

électrons secondaires, les électrons rétrodiffusés, et les rayons X. Les électrons secondaires 

permettent d'obtenir une information sur la surface de l'échantillon et les morphologies 

minérales. Les électrons rétrodiffusés renseignent sur la composition chimique des phases 

présentes sous le faisceau (échelle de gris proportionnelle à la masse des atomes présents). 

Enfin, les rayons X permettent de cartographier les éléments sur la surface de l'échantillon et 

de réaliser des analyses ponctuelles semi-quantitatives par couplage avec un spectromètre EDS 

(à dispersion d'énergie). Les observations sont réalisées sur des échantillons, ici des lames 

minces, métallisés au carbone pour améliorer la conductivité de surface. Les observations au 

MEB permettent d'obtenir des informations texturales, morphologiques et sur les transferts 

d’éléments (gain, perte ou substitution). 

Les observations et analyses MEB ont été effectuées au Service Commun d'Analyses de 

l'Université de Lorraine au laboratoire GeoRessources, sur un modèle JEOL J7600F MEB. La 

tension utilisée pour les analyses est de 15 kV. 

2.6    Microsonde électronique (MSE) 
La microsonde électronique utilise le principe de l'émission de rayons X. Les photons 

X caractérisent les transitions électroniques de l'atome et par conséquent sa nature chimique 

(Reed, 1989). Un spectromètre WDS (en dispersion de longueur d'onde) va alors collecter et 

séparer les photons. La quantité relative de chaque longueur d'onde est comptabilisée et 

transcrite en poids d'oxydes via des tables de comparaisons crées à partir de standards dans les 

mêmes conditions analytiques (Eberhardt, 1976). La microsonde électronique permet d'analyser 

un volume d'environ 5 µm³ et peut être couplée à un analyseur d'électrons secondaires et 
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rétrodiffusés semblables à ceux d'un MEB. Comme pour le MEB, les rayons X peuvent être 

utilisés en balayage pour dresser une carte de répartition élémentaire sur une zone définie. On 

obtient alors une image en niveaux de gris pour chacun des éléments choisis à analyser.  

Les analyses MSE ont été réalisées au Service Commun d'Analyses de l'Université de 

Lorraine au laboratoire GeoRessources, sur un modèle CAMECA SX100 possédant un Canon 

à électrons à filament de tungstène (0,2 à 50 kV). Cette microsonde est équipée d’une tête à 

cinq spectromètres à dispersion de longueur d'onde permettant l'analyse des éléments B à U.  

Les paramètres utilisés pour tous les éléments sont un voltage de 15 kV, une intensité 

de 12 nA et un temps signal/bruit (s) de 10/5. Dans cette étude la microsonde a été utilisée sur 

des lames minces et épaisses métallisées au carbone. Avant chaque session d'analyse, la sonde 

est calibrée à l’aide de standard minéraux (Tableau 1). La précision analytique, qui est meilleure 

que sur un MEB, et la limite de détection dépendent de la nature de l'élément dosé et de sa 

concentration.  

Tableau 1 : Liste des standards de minéraux et des différents monochromateurs utilisés pour les analyses à la 
microsonde électronique CAMECA SX-100. Incertitudes sur les mesures à la MSE : limite de détection moyenne 
(ppm) et erreur relative (%) pour chaque élément analysé (nm : non mesuré). 
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3.  Données géochimiques 

3.1   Isotopes stables du carbone et de l’oxygène 
L'étude géochimique des isotopes stables peut permettre de discuter de la nature des 

fluides parents (marins et/ou météoriques, hydrothermaux, etc). Les analyses géochimiques 

réalisées dans ce travail ont été effectuées sur : i) la roche encaissante qui a tamponné ou non 

les fluides percolant, et ii) les minéraux constituant les remplissages des veines. 

L'oxygène possède 3 isotopes stables : le 16O (99,763%), 17O (0,0375%) et 18O 

(0,1995%) et le carbone en possède 2 : 12C (98,89%) et 13C (1,11%). Cependant le carbone 

possède également un isotope cosmogénique et radioactif, 14C, produit de la désintégration du 
14N dans la haute atmosphère.  

Le principe de la géochimie isotopique se base sur le fractionnement entre différents 

isotopes d'un même élément lors de changements physico-chimiques. Ce fractionnement peut 

être dû à la composition initiale du fluide parent ou à la température lors de la précipitation du 

minéral (fractionnement thermique). La différence de masse entre les différents isotopes induit 

des différences d'énergie de liaisons moléculaires. Ce sont ces différences qui entraînent des 

fractionnements isotopiques. Le fractionnement isotopique peut être exprimé par la variation δ 

(en ‰) du rapport R d'un isotope lourd sur un isotope léger (plus abondant) par rapport à un 

standard : δ= [(R échantillon / R standard) -1] * 103. Les écarts des valeurs mesurées par rapport au 

standard seront les témoins de certains processus qui permettront de discuter les signatures 

obtenues en termes de source ou d'interaction fluides-roches.  

Le fractionnement isotopique de l'oxygène et du carbone noté δ18O et δ13C sont obtenus 

en comparant les rapports 18O/ 16O et 13C/ 12C à ceux de l'eau de mer pour l'oxygène (V-

SMOW : Vienna Standard Mean Ocean Water) et à ceux du standard d'une calcite d'origine 

marine pour le carbone (V-PDB : Vienna Pee Dee Belemnite).  

Les cristaux de calcite et dolomite analysés proviennent de veines de différentes 

directions et d'âges différents et pour chaque affleurement, l'encaissant a également été analysé. 

150 à 250 µg de poudre ont été prélevés sur 36 échantillons à l'aide d'une micro-forreuse 

(Dremel) pour un total de 73 analyses isotopiques. Les fractures remplies par un seul type de 

ciment ont été sélectionnées afin d'éviter le risque de mélange entre plusieurs générations de 

ciments lors du prélèvement.  
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Les poudres sont mises en réaction avec 2 mL d'acide orthophosphorique (H3PO4) 

sursaturé à une température de 70°C pendant au moins 5 heures dans une atmosphère composée 

d'hélium (He) (Sheppard & Schwarcz, 1970 ; Rosenbaum & Sheppard, 1986 ; Kim et al., 2007). 

10 cycles de mesure de la composition isotopique du CO2 produit ont été réalisés. Toutes les 

mesures des échantillons ont été ajustées avec un standard interne calibré à l'aide de standards 

internationaux IAEA CO-1, IAEA CO-8 et NBS 19 et sont reportées en δ13C ‰ V-PDB et δ18O 

‰ V-SMOW. La reproductibilité a été vérifiée par la répétition d'analyses des standards de 

laboratoire et est de ±0,05 ‰ (1σ) pour les isotopes de l'oxygène et de ±0,02 ‰ (1σ) pour les 

isotopes du carbone. 

Les analyses en δ18O et δ13C ont été réalisées au laboratoire du CRPG (Centre de 

recherches pétrographiques et géochimiques) à Nancy par Thomas Rigaudier et Christian 

France-Lanord, à l'aide d'un auto-échantillonneur Gasbench couplé à un spectromètre de masse 

de rapports isotopiques (IRMS) ThermoScientific MAT253. 

3.2   Analyses des Terres Rares (REE) et des éléments majeurs 
Afin d'analyser et de connaître les proportions élémentaires relatives d'un échantillon 

solide ou liquide, les méthodes spectrométriques d'émission plasma à couplage inductif (ICP) 

sont utilisées. Les résultats obtenus permettent alors de déterminer la composition chimique 

élémentaire de l’échantillon et ainsi de mettre en évidence des enrichissements ou non, en 

certains éléments. Il est également possible de calculer la formule structurale de l’échantillon. 

Les éléments majeurs (Si, Al, Fe, Mn, Mg, Ca, Na, K, Ti et P) sont analysés 

simultanément par spectrométrie optique d'émission multi-élémentaire (ICP-OES) et les 

éléments traces (As, Ba, Be, Bi, Cd, Co, Cr, Cs, Cu, Ga, Ge, Hf, Mo, Nb, Ni, Pb, Rb, Sb, Sn, 

Sr, Ta, Th, Tl, U, V, W, Zn, Zr) et les terres rares, REE (légères (LREE) : Sc, La, Ce, Pr, Nd, 

Pm ; moyennes (MREE), Sm, Eu, Gd et lourdes (HREE) : Y, Tb, Dy, Ho, Er, Tm, Yb, Lu,) sont 

dosés par spectrométrie de masse (ICP-MS). Ainsi les compositions en éléments traces, terres 

rares et en éléments majeurs des fractures et des roches hôtes ont été analysées sur 31 

échantillons. 

Les analyses ICP ont été réalisées au Service d'Analyses des Roches et Minéraux 

(SARM) du laboratoire CRPG à Nancy. 150 à 200 mg de roche sont prélevés sur chaque 

échantillon dans les fractures et/ou dans l'encaissant à l'aide d'une micro-foreuse, de la même 

manière que pour les analyses de géochimie isotopique. Les poudres obtenues sont alors 

ajoutées à 900 mg de metaborate de lithium (LiBO2) puis porphyrisées à 980°C et enfin 
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dissoutes dans une solution d'acide nitrique (Carignan et al., 2001). Les mesures de terres rares 

et éléments traces ainsi obtenues sont normalisées avec le standard Post Archean Australian 

Shale (PASS, McLennan, 1989), mieux adapté aux carbonates que le standard aux chondrites. 

Le SARM dispose d'un ICP-OES Thermo Fischer ICap 6500 pour le dosage des 

éléments majeurs et d'un ICP-MS Agilent 7700X pour doser les éléments traces et terres rares. 

3.3   Analyse des inclusions fluides (IF) 
L'enregistrement de la distribution et de la composition des paléofluides est un processus 

primordial pour l'étude d’un bassin et de sa diagenèse.  

Lors de la croissance d'un cristal il peut y avoir des défauts cristallins pouvant être 

remplis par des fluides avant d'être clos. Ces fluides vont donc être à l’abri des variations de 

pression et de températures si le volume de l'inclusion ne change pas au cours du temps 

(Roedder, 1962). Une inclusion fluide est donc une microcavité incluse et scellée dans le cristal 

renfermant une à plusieurs phases fluides et parfois des solides à température ambiante 

(Roedder, 1984). Sa taille est généralement comprise entre 2 et 20 µm, mais peut atteindre 

plusieurs dizaines et/ou centaines de micromètres. Ces inclusions fluides contiennent des 

informations sur la chimie du fluide et enregistrent les conditions de pression et de température 

lors de la précipitation du cristal-hôte. Quand le cristal va être exhumé, la diminution de la 

pression et de la température va entraîner la formation d'une bulle de vapeur dans le fluide 

homogène piégé dans l'inclusion (Roedder, 1984). Elles sont donc les témoins des fluides ayant 

percolés au travers de la roche à des moments précis de son évolution et aident à la 

reconstitution de l’histoire thermobarométrique de la roche.  

- On distingue plusieurs générations d’inclusions fluides dans un minéral : 

 

- Des inclusions primaires (Figure 17) contemporaines de la croissance cristalline 

 

- Des inclusions secondaires contemporaines de la recristallisation du minéral, souvent 

localisées dans d’anciens plans de fracture 

 

- Des inclusions pseudo-secondaires en plans dans des plans de croissance du minéral 
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Figure 17 : Schéma de distribution des inclusions fluides primaires dans divers minéraux du domaine sédimentaire 
(d'après Goldstein, 2001). (A) Calcite, (B) Dolomite, (C) Anhydrite, (D) Surcroissance de Quartz, (E) 
Surcroissance de Feldspath, (F) Chevron d'halite, (G) Gypse). 

Les caractéristiques physiques des inclusions fluides, telles que leur forme, la taille 

apparente de la bulle de vapeur et donc le rapport volumique entre liquide et vapeur, sont des 

indications importantes pour discriminer les différentes populations, (Figure 18) (Goldstein & 

Reynolds, 1994 ;  Bodnar, 2003). 

Dans ce travail de thèse les échantillons sont principalement carbonatés, ainsi sur de tels 

matériaux sensibles aux variations de pression et température, vérifier l'hypothèse de 

conservation de volume est essentiel afin d'obtenir des données exploitables. 
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Figure 18 : Schéma de la distribution des inclusions fluides primaires, dont certaines pourraient résulter de 
recristallisation des parties internes des cristaux (d'après Goldstein, 2001). (A) Dolomite à noyaux sombres, (B) 
Dolomite baroque avec un arrangement des inclusions fluides en forme de sapin. (C) Calcite précoce en 
surcroissance sur un ciment syntaxial de fragment d'échinoderme. (D) Corps nuageux dans un cristal de calcite. 
(E) Feldspath détritique partiellement recristallisé contenant des inclusions fluides dans des parties du grain 
recristallisé. 

La forme de l'inclusion va pouvoir nous indiquer si une décrépitation a eu lieu (un 

changement rapide de pression peut briser l'inclusion qui se vide alors). Afin d'être certain de 

la qualité des données dans cette étude les inclusions sont chauffées puis refroidis 3 fois lors de 

l'analyse en microthermométrie dans le but de démontrer la répétabilité des mesures. De même, 

si la taille de la phase vapeur d'une inclusion est anormalement grande par rapport aux autres 

inclusions cogénétiques, elle sera rejetée de l'étude, car cela témoigne d'une variation de volume 

ou de fuites.  

Les eaux de formations contiennent des éléments dissous présents dans les inclusions 

fluides, qui peuvent être sous forme de chlorures (NaCl, CaCl2, KCl), de sulfates, carbonates et 

de gaz dissous (CH4, H2S, CO2, N2, C2H6). On peut également observer une phase solide (sels, 

carbonates, sulfates, silicates, …). Les salinités des inclusions aqueuses seront estimées à l'aide 

des données microthermométriques et/ou des données Raman. 
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3.4   Microthermométrie 
L'étude microthermométrique d'inclusions fluides permet de caractériser les transitions 

de phases. On fait subir à l'inclusion des cycles de chauffage (thermométrie, de +25 à +600 °C) 

et de refroidissement (cryométrie, de +25 à -193 °C) artificiels. Les températures de transition 

de phase les plus couramment mesurées et enregistrées sont les températures : 

- De fusion (Tm (ice), à 0°C) – fusion de la glace, qui correspond à la disparition du dernier 

cristal de glace post congélation (passage du liquidus). Cette température peut permettre de 

déterminer la salinité dans des systèmes à un seul sel, exprimée en poids pour-cent équivalent 

NaCl (mass % eq. NaCl) à l'aide de la charte de Bodnar (1993). 

- L'eutectique (Te, à -21,2°C pour un système H2O-NaCl) – début de fusion de la glace, qui 

correspond à la température de l'eutectique du système H2O-sel(s) et qui permet de caractériser 

la nature des sels dissous (tels que : NaCl, CaCl2, …) dans la phase aqueuse (Crawford, 1981). 

- L'homogénéisation (Th) – transition d'un mélange liquide-gaz à un système monophasique 

(liquide, vapeur ou critique). Cette température correspond à la température minimale de 

piégeage du fluide dans l'inclusion. 

Dans cette étude, seule la température d'homogénéisation Th a pu être mesurée dans le 

quartz et les carbonates. La petite taille des inclusions fluides dans ces ciments n'a pas permis 

l'observation de d'autres changements d'états des phases liquide-vapeur. De plus, la 

microthermométrie dans la calcite est contrainte par la sensibilité de ce minéral aux variations 

de températures et par les conditions d'observations compliquées par sa biréfringence naturelle. 

Le maclage intense et la fragilité de la calcite implique une déformation des inclusions et par 

conséquent un changement de volume rendant même la température d'homogénéisation 

impossible à utiliser pour estimer la température de piégeage (Ulrich & Bodnar, 1988). Dans le 

cas du quartz les analyses microthermométriques sont un peu plus aisées (Goldstein & 

Reynolds, 1994), car les inclusions sont souvent plus volumineuses, avec une bulle de gaz 

mieux exprimée et la dureté du quartz permet une meilleure résistance aux variations chaud-

froid imposées à l'échantillon, évitant d'éventuelle déformation de l'inclusion.   

Les échantillons de roche (calcite – dolomite – quartz) contenant de petites inclusions 

fluides (entre 5 et 10µm) sont placés sur une platine chauffante et réfrigérante couplée à un 

microscope. Le Laboratoire GeoRessources possède une platine microthermométrique 

LINKAM® THMS600 couplée à un microscope Olympus BX51 équipé d'un objectif 50x 
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Olympus. Cet équipement permet l'observation de l'évolution thermodynamique du système 

entre -196°C (correspondant à la température d'évaporation de l'azote liquide en conditions 

ambiantes) et 600°C (pour les platines équipées d'un circuit de refroidissement à eau, afin de 

protéger la platine et les objectifs avec une précision de 0,1°C. Le calibrage de la platine est 

réalisé en début et en fin de chaque journée de mesures à partir d'inclusions fluides naturelles 

et/ou synthétiques biphasées à températures d'homogénéisation et de fusion connues. Les 

différentes étapes sont calibrées à l'aide d'une inclusion fluide standard d'H2O pure synthétisée 

au laboratoire GeoRessources et d'une inclusion fluide naturelle biphasée (liquide-vapeur) 

Alpine standard (Ta 33.2). La température d'homogénéisation Th a été suivie pour toutes les 

familles d'inclusions fluides de notre étude.  

3.5   Microspectrométrie 
Afin de pallier aux limites de l'analyse en microthermométrie, un second outil, la 

spectrométrie RAMAN, a été utilisée dans le but de pouvoir caractériser la chimie du fluide, 

notamment sa salinité et la composition des gaz dissous dans les inclusions aqueuses (Burke, 

2001 ; Dubessy et al., 2002 ; Caumon et al., 2013, 2015). Cependant cette technique est 

également limitée par la mobilité des phases vapeurs (impossibilité de fixer le laser sur les 

phases vapeur des inclusions fluides) et par la fluorescence naturelle du minéral hôte (calcite, 

dolomie). La spectroscopie Raman qui est une technique d'analyse ponctuelle et non 

destructrice est utile pour identifier des espèces moléculaires et effectuer des mesures 

quantitatives après étalonnage.  

On peut estimer la chlorinité de minuscules inclusions fluides, où les mesures de 

température de fusion en microthermométrie sont impossibles afin de déduire la salinité de 

l'inclusion. La méthode est basée sur la variation de la forme de la bande de vibration 

d’élongation des liaisons OH de l'eau en fonction de la chlorinité (Mernagh & Wilde, 1989, 

Dubessy et al., 1977, Caumon et al., 2015). La salinité est calculée en %mass équivalent NaCl 

à partir de bandes de l'eau liquide. Elle utilise le rapport d’intensité du signal à deux positions 

(3260 et 3425 cm-1) selon une formule empirique (Caumon et al., 2013). La formule a été 

élaborée grâce à l’étalonnage du microspectromètre Labram HR du laboratoire GeoRessources 

à partir de solutions de salinités connues. Afin d'éviter l'effet de la biréfringence minérale, les 

minéraux (calcite, dolomite, quartz) ont été placés à leur position d'angle d'extinction en lumière 

polarisée analysée (Caumon et al., 2015).  
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La phase gazeuse peut être analysée quantitativement à l'aide du Raman notamment les 

gaz (tels que CH4, CO2, N2, etc..) et certaines espèces dissoutes polyatomiques (CH4, CO2) 

(Dubessy et al., 1989). La quantification relative des gaz en phase vapeur (abondance relative) 

se fait selon la méthode décrite par Wopenka & Pasteris, 1987, qui utilise les aires des pics 

corrigées de la section efficace de chaque gaz (Burke, 2001 ; Schrötter & Klöckner, 1979) et de 

la réponse du spectromètre. 

 Un plus grand nombre d'espèces peuvent être identifiées quantitativement telles que : 

- les gaz: majeurs, CO2, CH4, N2 et mineurs, H2S, H2, O2, CO, COS, SO2, C2H6, C3H8. 

- les solides (à 25°C) : hydrate de sels (Na, K, Ca, Mg, Li), hydrate de gaz (CO2, CH4, N2, H2S) 

(Dubessy et al., 1982, 1992). 

La spectroscopie Raman est une spectroscopie moléculaire. Non destructive, son 

principe repose sur la diffusion Raman propre à chaque espèce polyatomique sous l'excitation 

d'un faisceau monochromatique. L'analyse Raman des inclusions fluides a été réalisée avec un 

spectromètre LabRAM HR (Horiba Jobin Yvon) équipé d’un réseau de 600 gr.mm-1 et d'un 

filtre d’entrée. L'ouverture du trou confocal est de 500 µm ou 200 µm et celui de la fente de 

200 µm. Le faisceau d'excitation est fourni par un laser Stabilite 2017 avec une source d'Ar+ 

(Spectra Physics, Newport Corporation) de longueur d'onde 457,9 ou 514,5 nm et d'une 

puissance de 200 mW, focalisé sur l'échantillon en utilisant un objectif x100 (Olympus). Les 

longueurs d’onde choisies permettent de s’affranchir de l’effet de fluorescence naturelle des 

minéraux en décalant l’émission Raman par rapport à l’émission de la fluorescence. Le temps 

d'acquisition et le nombre d'accumulations ont été choisis de façon à optimiser le signal sur 

bruit (S/N), de préférence inférieur à 1 %. Dans cette étude, un temps d'acquisition de 10s et un 

nombre de 10 accumulations ont été choisis.  

3.6   Estimation des températures de cristalisation des chlorites 
diagénétiques 

Les températures de cristalisation des chlorites diagénétiques peuvent être estimées à 

l’aide du géothermomètre de Bourdelle et Cathelineau (2015) sur la base de leur chimie (e.g. 

de leur formule structurale). Ces auteurs proposent un outil graphique afin de faciliter 

l’utilisation de deux des plus récents thermomètres de chlorites pour des températures de 

chlorite basse à très basse (T < 350°C). La projection graphique est basée sur une comparaison 

des paramètres (composition de chlorite idéale et T calculée) prédite par les géothermomètres 
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au moyen d’analyses de chlorites naturelles pour lesquelles des estimations indépendantes de T 

sont disponibles. Les rapports température – composition pour les chlorites basse-T sont 

représentées dans les diagrammes T – R²+ - Si, permettant aux compositions des chlorites d’êtres 

prédites en fonction de la température ou, inversement, à la température d’être estimée à partir 

des champs de composition des chlorites naturelles (Bourdelle et al., 2013 ; Bourdelle et 

Cathelineau, 2015). 

3.7   Les effets de la diagenèse sur les variations des anomalies en Ce et en Eu 
dans les séries carbonatées mésozoïque des Chaînons Béarnais 

La géochimie des REE des calcaires purs et des possibles dolomites, peut être utilisée 

en tant qu'outil de reconstruction de la chimie des eaux marines et leurs anomalies en Ce comme 

traceur des conditions rédox (Banner et al., 1988 ; Denniston et al., 1997 ; Haley et al., 2004 ; 

Leybourne et al., 2000 ; Palmer, 1985). 

3.7.1  Le Cérium 

Le Cérium (Ce) peut apparaître sous deux formes, soit trivalent (Ce3+), soit tétravalent 

(Ce4+). Dans l'actuel, le Ce trivalent présent dans l'eau de mer superficielle est oxydé en Ce 

tétravalent par la médiation entre les oxydes de manganèse (Mn) et/ou les bactéries (Byrne et 

Sholkovitz, 1996 ; Tanaka et al., 2010). Ce sont les oxydes de Mn et les hydroxydes qui vont 

absorber et séquestrer la forme tétravalente du Ce (Bau et al., 1996 ; Elderfield et al., 1981). A 

l'inverse la forme trivalente du Ce absorbée par les oxydes de Mn et les hydroxydes est oxydée 

préférentiellement en Ce tétravalent. Les autres Terres rares (REE) ne pouvant exister que sous 

forme trivalente (Tachikawa et al., 1999) induit que le Ce est plus insoluble dans l'eau de mer 

que ces dernières. Ainsi, d'après Bau et al. (1996), les sédiments à Fe-Mn, enrichis en Ce, 

montrant des anomalies positives en Ce, montreront en présence d'eau de mer superficielle 

(oxygénée) des anomalies négatives en Ce (Figure 19 et Figure 20). La figure de Haley et al., 

2004, synthétise les changements en REE et en Ce en fonction des différents paramètres et 

processus environnementaux décrits ci-dessus (cf, Figure 19). 



CHAPITRE 2 : Procédures analytiques - Géochimie 
 

 Thèse Roland Salardon – 8 Décembre 2016 – Université de Lorraine  75 

 

Figure 19 : Modèle REE pour les eaux interstitielles. Les paramètres présentés sont les suivant de gauche à droite : 
une colonne eau/sédiments (échelles différentes), les conditions rédox sont indiquées à droite de celle-ci (traits 
larges gris). La production de Mn et Fe dissous dans les eaux interstitielles est indiquée à droite de la colonne 
sédiment (traits larges noirs) (d’après Froelich et al., 1979). Les profils idéaux (« normalisé » au PAAS, Post 
Archean Australian Shale) en La, Lu et Ce sont présentés pour la colonne eau et les eaux interstitielles (échelles 
différentes : changements plus faible dans la colonne eau que pour les eaux interstitielles). Cependant, les valeurs 
montrées à l’interface eau-sédiments sont l’échelle réelle (données de l’auteur). Les figurés au milieu de la figure 
représentent des particules marines schématiques, avec un cœur de matériel inerte (matériel terrigène), enveloppé 
d’une couche « réactive » composée de matières organiques, et d’oxydes de Fe (Fer), de Ce (Cérium) et de Mn 
(Manganèse) (non présent dans le dernier stade). Les variations des teintes de gris des particules reflètent les phases 
de robustesse (vis à vis de la dissolution) excepté pour le cœur schisteux qui ne joue pas un rôle majeur dans ce 
modèle. À droite des figurés de particules sont indiqués les flux nets de particules dissoutes en LREE (Terres rares 
légères), MREE (Terres rares moyennes), HREE (Terres rare lourdes) et Ce indiqués par des flèches (flux des eaux 
de mer adaptés de Sholkovitz et al., 1994). À droite de la figure sont présentées les changements en REE et en Ce 
sous forme de spectres « idéaux » en fonction des paramètres énoncés ci-dessus. Les LREE se trouvent à gauche 
au niveau de l’anomalie en Ce, les MREE au centre et les HREE à droite (modifié d’après, Haley et al., 2004). 

  Bien que les REE présentes, notamment dans les carbonates squelettiques (e.g., 

Sholkovitz et Shen, 1995) et les phosphates (e.g., Wright et al., 1987) soit sensibles à l'altération 

diagénétique et à la dolomitisation qui peut avoir un léger effet sur les signatures des REE 

(Banner et al., 1988 ; Bau et Alexander, 2006, Elderfield et Pagett, 1986; German et Elderfield, 

1990), les calcaires devraient conserver la signature de la géochimie des REE des eaux à partir 

desquelles ils ont précipités (Figure 19 et Figure 20). Cela implique néanmoins que les calcaires 

ont subi peu de contamination terrigène et d'altération diagénétique importante par des fluides 

pauvres en REE marins (Nothdurft et al., 2004). Par conséquent, les conditions énoncées 

précédemment doivent être respectées, afin de pouvoir utiliser la géochimie des REE des 
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carbonates comme outil de reconstruction de la chimie des eaux marines et comme traceur des 

conditions rédox (anomalie en Ce) (Banner et al., 1988 ; Denniston et al., 1997 ; Haley et al., 

2004 ; Leybourne et al., 2000 ; Palmer, 1985). 

 

Figure 20 : Schéma de l'évolution d'un environnement phosphogénique de plateforme subtidale à profonde dans 
des systèmes sédimentaires carbonatés (d'après Trappe, 1998) avec les paramètres chimiques associés. 
Transgression et ennoiement d'une plateforme de surfaces indurées phosphatées suivies par un remaniement étendu 
d'ooïdes phosphatés, de reliques de grains, de morceaux de surfaces durcies, etc... Dans l'encadré sont présentées 
les variations en ?34S et l'anomalie en Ce à l'interface eau-sédiments et plus en profondeur dues aux processus 
rédox. Les flèches rouges indiquent les processus d'oxydations et les vertes les processus de réduction, (modifié 
d'après Shields et Stille, 2001). 

3.7.2  L'Europium 

L'Europium (Eu) peux apparaître sous deux formes, soit divalente (Eu2+), soit trivalente 

(Eu3+). Cette capacité de l'Europium à exister sous ces deux formes le distingue des autres REE 

présentes dans les minéraux et roches par la présence d'une anomalie en Europium. 

L'enrichissement en Eu2+ apparaît dans des environnements fortement réducteurs et/ou sous 

températures (> 250 °C) et pressions élevées (500 à 4000 bars) (Allwood et al., 2010 ; Bau et 

Dulski, 1996 ; McRae et al., 1992 ; Schieber, 1988 ; Sverjensky, 1984 ; Uysal et al., 2007). La 

forme Eu3+ est donc dominante à faible température (< 250 °C), proche des conditions de 

surfaces sauf cas particuliers tels que des environnements très réducteurs ou des eaux 

interstitielles alcalines de sédiments marins anoxiques (Allwood et al., 2010). Les anomalies 

positives en Eu dans les sédiments marins sont souvent le marqueur d'une influence de fluides 

hydrothermaux sur la charge de REE dissous dans l'eau de mer (Derry et Jacobsen, 1990, 

Michard et Albarede, 1986 ; Olivarez et Owen, 1991). Pour exemple les formations ferrifères 

liées à des activités hydrothermales sous-marines montrent souvent des anomalies positives en 

Eu (Huston et Logan, 2004 ; Slack et al., 2009). 
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3.7.3  Calculs des anomalies 

 Comparativement aux REE voisines le Lathanum (La) et le Gadolinium (Gd) sont 

souvent en surabondance dans les systèmes aquatiques et l'eau de mer. De ce fait, il peut en 

résulter des anomalies apparentes en Ce et en Eu à partir des calculs conventionnels qui ne 

peuvent donc être considérées comme vraies (de Baar et al., 1991 ; Bau et Dulski, 1996 ; 

Lawrence et al., 2006). De manières conventionnelles les anomalies en Ce notée (Ce/Ce*) et 

en Eu notée (Eu/Eu*) sont calculées suivant les équations suivantes : Ce/Ce* = 2Cen/(Lan+Prn), 

(Taylor et McLennan, 1985) ou Ce/Ce* = 3Cen/(2Lan+Ndn), (Boynton, 1984) et Eu/Eu* = Eun/ 

(Smn x Gdn)1/2 ou Eu/Eu* = 2Eun/(Smn+Gdn), (Taylor et McLennan, 1985) avec n normalisation 

des concentrations au post-Archean Australian shale (PASS ; McLennan, 1989). 

Afin de distinguer les anomalies apparentes en Ce des anomalies authentiques, Bau et 

Dulski (1996) ont développé le paramètre Pr/Pr* = 2Prn/ (Cen+Ndn) (Pr : Praseodynium ; Nd : 

Neodymium) dont les éléments Pr et Nd ne peuvent chimiquement pas présenter d'anomalies. 

Ainsi, si le ratio Pr/Pr* ≠ 1 (e.g. <0,95 or >1,05) alors l'anomalie en Ce est vraie et à l'inverse 

si Pr/Pr* = 1 (e.g. entre 0,95 et 1,05) alors l'anomalie en Ce est apparente et peut être causée 

par une surabondance en La. La comparaison entre les anomalies en Ce (Ce/Ce*) et le paramètre 

Pr/Pr* permet alors de discriminer les anomalies en Ce réelles et les anomalies en La.  

Dans le cas où les anomalies en Ce sont apparentes il est alors intéressant de faire les 

calculs des anomalies en Eu et en Ce à l'aide des nouvelles équations de Lawrence et al. (2006) 

suivantes : Ce/Ce* = Cen/ (Pr²n/Ndn) et Eu/Eu* = Eun/ (Sm²n+Tbn) 1/3, (Sm : Samarium ; Tb : 

Terbium). Ces nouvelles équations permettent de s'affranchir des éléments La et Gd 

problématiques en utilisant des éléments dans un voisinage plus proche de Ce et de Eu. De cette 

manière, les calculs des anomalies en Ce et Eu seront authentiques. 

3.7.4  Mise en évidence des effets de la diagenèse 

 Comme vu précédemment la diagenèse peut affecter les signatures en REE et donc 

modifier les anomalies en Ce dans les carbonates (Nothdurft et al., 2004). Dans ce cas, ces 

derniers seraient alors progressivement enrichis en Ce, appauvris en Eu et leur ratio Dyn/Smn 

diminué (Shields et Stille, 2001). D'après Shields et Stille, (2001), l'impact des effets de la 

diagenèse peut être détecté par des corrélations négatives entre Ce/Ce* vs. Eu/Eu* et Ce/Ce* 

vs. Dyn/Smn. 
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De plus, l'équation de Lawrence et al. (2006) pour l'Eu permet de discriminer les 

anomalies positives. De ce fait tous les échantillons ayant un ratio Eu/Eu* >1 présentent donc 

une anomalie positive en Eu significative.  

3.7.5  Interférences lors des mesures 

 Les anomalies positives en Eu étant présentes uniquement dans un seul ciment (Cal2), 

il est alors logique de se demander si cela n'est pas anomalique. Dulski, (1994) a montré que 

les anomalies positives en Eu peuvent être causées par des interférences dues au divers 

composés du Baryum (135Ba 16O+ ; 137Ba 16O+) lors des mesures ICP-MS. D'après l'auteur ces 

anomalies positives en Ce artificielles peuvent être reconnues par une corrélation positive entre 

le rapport Ba/Nd et Eu/Eu*, (Ba : Baryum ; Nd : Neodynium).  

3.7.6  Origines possibles des enrichissements en REE. 

 La modification de la signature en REE des roches sédimentaires carbonatées authigènes 

peut être également due au phosphate diagénétique (Shields et Stille, 2001 ; e.g., Wright et al., 

1987). L’effet du phosphate diagénétique peut être révélé par une corrélation entre le phosphore 

et ΣREE (Ling et al., 2012). 
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CHAPITRE 3 : Résultats 

1.  Caractérisation structurale des Chaînons Béarnais 
L’analyse structurale et diagénétique de cette étude a été réalisée à partir d’affleurements 

et d’échantillons provenant principalement de deux structures : l’anticlinal de Bielle-Lurbe et 

de l’anticlinal de Sarrance (Figure 2). Ces deux anticlinaux sont orientés E-O à ONO-ESE et 

sont associés à des chevauchements à vergence Sud. Sur l’anticlinal de Sarrance, en particulier, 

de nettes variations d’épaisseurs sont reconnues dans le Mésozoïque (au moins au Jurassique) 

et peuvent attester d’une activité diapirique syn-sédimentaire (Pierre Labaume, communication 

personnelle). L’évolution structurale à grande échelle de cette région n’est pas l’objectif 

principal de cette contribution. Cependant, la principale implication d’un tel scénario pour notre 

étude est qu’un plissement a potentiellement eu lieu pendant le Mésozoïque avant le démarrage 

de la convergence Pyrénéenne. Il faut par conséquent envisager l’hypothèse que l’anticlinal de 

Sarrance a été initié durant le Mésozoïque. Cette géométrie initiale, si elle a existé, reste difficile 

à contraindre. Quoi qu’il en soit, cet éventuel plissement diapirique et les pendages ont été 

amplifiés par la suite durant la contraction Pyrénéenne à partir du Santonien.  

1.1   Séquence de fracturation  
Le traitement statistique des données de fracturation a permis d’exclure les données 

considérées comme « aberrantes » (points gris dans les stéréogrammes, Figure 22), c’est-à-dire 

pas suffisamment significatives pour représenter un set de fracturation. Les seuils arbitraires 

pour chaque stéréogramme ont été définis sur la base d’observations des chronologies relatives 

et des sets de fracturation préliminaires déterminés sur le terrain. De plus, l’accessibilité et la 

qualité des affleurements entre certainement en compte dans le nombre de mesures structurales 

possibles. Les relations chronologiques  (Figure 21) combinées aux analyses statistiques des 

orientations de fractures (annexe .1) ont permis la définition de 5 sets différents de joints/veines 

(ou sous-sets, voir au-dessous) sur les flancs des anticlinaux et des charnières de plis.  

Ces fractures sont remplies par des ciments diagénétiques spécifiques qui seront détaillés dans 

le chapitre «Caractérisation pétrographique». Les orientations des fractures sont données après 

débasculement par soucis de simplicité, même si certaines fractures ont pu s’être formées dans 

des couches non horizontales (voir plus bas). Cette hypothèse sera abordée dans la partie 

discussion.  
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Figure 21 : Photographies de brèches sur le terrain. A) Brèches parallèles à la stratification observée principalement 
dans les couches dolomitiques du Callovo-Oxfordien et du Tithonien ; B) Brèches perpendiculaires à la 
stratification appartenant au set 2. Ces fractures sont principalement observées dans les formations Callovo-
Oxfordiennes. Elles sont sub-parallèles aux veines (du sous-set 1) avec une orientation identique. Ces brèches sont 
cimentées par de la calcite et de la dolomite et sont souvent connectées et dans la continuité des fractures du set 2 
; C) Fractures du sous-set 2a (parallèle à la stratification) et du sous-set 2c : Elles semblent contemporaines étant 
donné qu’aucune relation de butée n’a pu être déchiffrée. De plus, leurs ciments suggèrent qu’elles ont été 
minéralisées par le même événement de circulation fluide ; D) Factures des sous-sets 2a et 2b. Les fractures du 
sous-set 2b butent contre les fractures du sous-set 2a bien que cela ne fournit pas de chronologie univoque (voir 
texte) ; E) et F) Géométrie du réseau de fractures du sous-set 2b. Les fractures sont proches les unes des autres et 
sont associées à une bréchification immature de la roche. Cette géométrie peut évoluer en brèches plus matures 
(Figure 21B); G) Relations attenantes entre les fractures du set 2 et du set3 : Les fractures du set 3 se branchent 
contre les fractures du set 2 montrant qu’elles postdatent le set 2; H) Relations de recoupement entre les fractures 
des sous-sets 2a et 2c. Aucunes relations de recoupements claires n’ont été observées suggérant qu’elles sont 
synchrones. 

Le set 1 est caractérisé par de fines fractures (≤ 2 mm). Elles affectent seulement les 

roches du Lias et du Dogger et n’ont donc pas été observées sur tous les sites. Ce set est 
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caractérisé par des veines avec un ciment de blocage calcitique spécifique (Cal1, Figure 23g, h 

et Figure 24a, b), Les orientations de ce set n’ont pu être déterminées du fait de la petite taille 

des fractures et n’ont été observées qu’en lames minces.  

Le second set de fractures (set 2, Figure 22) comprend des joints et des veines parallèles 

à la stratification (set 2a) (Figure 24e et f) et des joints et des veines sub-perpendiculaires à la 

stratification avec des orientations (après débasculement) NE-SO, NO-SE (set 2b) (Figure 23g, 

h et Figure 24c, d, e, f), et E-O (set 2c) (Figure 23e, f et Figure 24a à f). Les fractures du set 2 

sont présentes dans toutes les formations du Lias à l’Albien-Cénomanien. Ainsi, elles sont 

postérieures à l’Albien. Ce set est caractérisé par des sous-sets. (Figure 22). Le sous-set 2a est 

le plus vieux identifié sur le terrain d’après les relations chronologiques (Figure 24e et f) et est 

majoritairement composé de veines et/ou joints parallèles à la stratification. Cependant, les 

relations chronologiques entre les veines parallèles à la stratification et les autres sous-sets de 

veines/fractures sont souvent difficiles à établir. De plus, ce sous-set est souvent synchrone avec 

les autres fractures du set 2 (voir plus bas et Figure 21c). Elles sont remplies par des ciments de 

dolomie baroque et/ou par de la calcite (Cal2) (Figure 23e, f, g, h ;  Figure 24c, d, e, f, h ; Figure 

25f, g, h). Ces fractures sont documentées sur les sites 2, 3, 4, 7, 11, 12, 14, 16, 18 (Figure 22). 

Les sous-sets 2b et 2c sont sub-perpendiculaires à la stratification et orientés NE-SO, 

NO-SE (sous-set 2b) ou E-W (sous-set 2c). Ces fractures ont des largeurs variant de 4 mm à 

une dizaine de centimètres et une extension pouvant être plurimétrique (1 à 15 m) et sont 

remplies par différents ciments (dolomite, quartz, chlorite, calcite), principalement de blocage. 

Ces fractures sont documentées dans la plupart des sites excepté les sites 8, 11 et 12 (Figure 

22). Ces sets de fractures sont très probablement contemporains du sous-set 2a (Figure 21h) 

étant donné que leurs remplissages sont identiques d’un sous-set à l’autre (Figure 21c et h). Les 

fractures de ces sous-sets (en particulier le sous-set 2b) sont caractérisées en de nombreux 

endroits par une bréchification immature (Figure 21f), souvent localisée en terminaison de 

veines latérales. Dans les formations dolomitiques du Callovien-Oxfordien et du Tithonien, les 

fractures ont générées localement des bréchifications plus matures (Figure 21a et b).  

Le troisième set, set 3 est composé de joints et de veines (Figure 26e, f et Figure 27a et 

b) perpendiculaires aux couches et globalement N-S avant et après débasculement. Les fractures 

sont remplies par le ciment calcitique de blocage Cal3. Ces fractures de largeurs et d’extension 

similaires au set 2 postdatent clairement les autres sets de fracturation (Figure 21g). 
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Figure 22 : Principaux sets de fracturation identifiés dans les Chaînons Béarnais. A) Localisation des affleurements 
étudiés dans l’anticlinal du Layens (AL), de Sarrance (AS) et dans la bordure ouest de l’anticlinal de Bielle-Lurbe 
(ABL) ; B) Stéréogrammes des principaux sets de fractures dans les zones étudiées de la figure A. Pour chaque 
site les stéréogrammes de gauche correspondent aux valeurs mesurées sur le terrain tandis que les stéréogrammes 
de droites correspondent aux mêmes mesures après débasculement ; C) Localisation des affleurements étudiés 
dans la bordure Est de l’anticlinal de Bielle-Lurbe (ABL) ; D) Stéréogrammes des principaux sets de fractures 
dans la zone étudiée de la figure C. Voir Figure 2 pour la légende des cartes géologiques. Quatre sets de fractures 
principaux ont été identifiés sur le terrain (et un de plus en lames minces) : Set 2a avec des fractures orientées sub-
parallèles à la stratification, le set 2b avec des fractures E-O et sub-verticales, le set 2c orienté NO-SE ou NE-SO 
et sub-verticale (toutes les directions sont données après débasculement, voir le texte en partie discussion), les 
fractures du set 3 sont N-S et sub-verticales. 

2.  Caractérisation pétrographique  

2.1   Diagenèse précoce 

2.1.1  Micritisation (Mi)  

La micritisation fait partie des phénomènes de diagenèse précoce qui constituent la 

première étape d’une séquence paragénétique (Bathurst, 1971). Cela affecte la totalité des 

grains ou juste leurs enveloppes. C’est pourquoi dans le premier cas, les grains sont transformés 

en péloïdes et dans le second cas, seul les bords des grains sont touchés et impliquent la création 

d’une enveloppe micritique. Cette phase est toujours la plus précoce puisqu’elle commence 

durant la vie des organismes. La micritisation apparaît souvent comme des franges de bio-

corrosion micritique croissant de la surface vers l’intérieur des grains. Cette micritisation est 

appelée destructive. A l’inverse, une croûte microbienne se développant sur la surface des 

grains (Kobluk and Risk, 1977) peut générer une cimentation des sédiments. Dans ce cas la 

micritisation est dite constructive. Les enveloppes micritiques (5 – 50 µm d’épaisseur) sont 

attribuées aux organismes micro-foreurs vivant dans ou proche de l’interface eau-sédiment 

(Javaux, 1992 ; Purser, 1980). En cathodoluminescence les bio-corrosions sont légèrement plus 

orangées et luminescentes que les parties non affectées du grain (Figure 23a). Mi précède les 

ciments syntaxiaux (Cs). 

2.1.2  Ciments calcitiques syntaxiaux riche en inclusions (Cs)  

 Ce type de cimentation est observé principalement dans l’Aptien supérieur. Elle 

s’exprime par un ciment calcitique syntaxial riche en inclusions qui croît en continuité 

cristalline autour des clastes monocristallins d’échinodermes et dans le même axe optique que 

ceux-ci (Scholle et al., 1983 ; Scholle and Ulmer-Scholle, 2003). Cette croissance en continuité 

cristalline du grain d’origine n’est pas possible lorsque la périphérie de ce dernier est 

entièrement micritisé. Ces ciments sont courants à l’interface eau-sédiment dans les plate-

formes carbonatées peu profondes pendant les périodes de mer calcitique (Sandberg, 1983). Les 

ciments syntaxiaux sont généralement caractérisés par des cristaux de calcite non-ferrifère de 
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taille comprise entre 150 et 300 µm. Ils apparaissent avec une luminescence orange foncé à 

marron en cathodoluminescence (Figure 23b et c) et postdatent la micritisation et précèdent la 

dolomite Dol1. Ces ciments peuvent montrer une évolution graduelle de leur luminescence vers 

le centre des pores, allant du noir, au rouge luminescent pour finir par une teinte rouge terne. 

Cette évolution est due à la croissance lente du cristal depuis l’éogenèse jusqu’à la fin de 

l’enfouissement (Brigaud et al., 2009 ; Carpentier et al., 2014 ; Durlet and Loreau, 1996 ; 

Sandberg, 1983 ; Vincent et al., 2007). 

2.2   Mésogenèse et Télogenèse 

2.2.1  Dolomite 1 (Dol1)  

La première génération de dolomie est présente du Callovien au Tithonien et consiste 

en des cristaux turbides riches en inclusions de taille variant entre 10 à 100 µm. Leur texture 

est  xénotopique ou hypidiotopique lorsque les bordures planaires des rhomboèdres 

apparaissent en bordures de pores (Figure 23d). En CL, les cristaux de Dol1 apparaissent rouge 

foncé. Dol1 constitue soit la totalité de la roche hôte (Figure 23e), soit elle est dispatchée dans 

la matrice (Figure 23f) et précède la calcite 1 (Cal1). 

2.2.2  Calcite 1 (Cal1) 

La Calcite 1 correspond à des cristaux sparitiques limpides en lumière naturelle et non-

ferrifère (Figure 23g et Figure 24a). En CL, les ciments de Cal1 sont caractérisés par un cœur 

non-luminescent de taille comprise entre 100 et 500 µm et une frange externe orange 

luminescente de 10 à 150 µm (Figure 23g et h). Le ciment Cal1 a été observé uniquement dans 

les séries carbonatées Liasiques et du Dogger, où il constitue le premier ciment de blocage 

intergranulaire suivant et apparaît dans les fractures du set 1 (Figure 24a et b) prédatant tous les 

ciments suivant.  

2.2.3  Dolomite 2 (Dol2)  

 La seconde génération de dolomite Dol2 est présente du Lias au Crétacé. Dol2 est 

parfois observée en surcroissance de Dol1 dans la porosité inter-cristalline. Dol2 a également 

été observée dans les fractures du set 2 (Figure 24c, d, e, f). Dans ces fractures ce ciment 

constitue la seule ou la première étape de cristallisation avant la calcite Cal2 et peut se 

développer en surcroissance de Dol1 si cette dernière est présente dans la matrice (Figure 24d 

et h) Dol2 se présente sous forme de grands cristaux (200 µm à 2 mm) automorphes ou 

hypidiomorphes de dolomites baroques non-ferrifères. En cathodoluminescence les cristaux 

sont caractérisés par un cœur rouge de taille variant entre 100 et 500 µm avec une première 
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Figure 23 : Principales caractéristiques pétrographiques et chronologiques des fractures et des ciments observés 
en cathodoluminescence et en coloration (première partie). A) Crétacé – FA6.1a - Micritisation (Mi) de la bordure 
d’un claste d’échinoderme (Cl), la bio-corrosion présente une luminescence orange rosé (lumière polarisée non 
analysée dans l’encadré) ; B) Crétacé – FA6.1a - Surcroissance orange à rougeâtre luminescent en CL limitée par 
l’encaissant d’un ciment syntaxial (Cs) sur un claste d’échinoderme (Se), (lumière polarisée non analysée dans 
l’encadré) (Se)) ; C) Crétacé – FA6.1a - Surcroissance syntaxiale (Cs) sur un squelette (Se) d’échinoderme, orange 
luminescent à terne en CL (lumière polarisée non analysée dans l’encadré) ; D) Callovo-Oxfordien – CB12-15’’’b 
- Dolomite xénotopique rouge foncé (Dol1) et dolomite hypidiotopique rouge foncé (Dol1) à bordures planaires 
en bordure d’un pore intergranulaire rempli par Cal2 noire (sous-phase) en CL (lumière polarisée non analysée 
dans l’encadré) ; E) Callovo-Oxfordien – CB12-32g - Dolomite xénotopique rouge foncé (Dol1) et dolomite 
baroque zonée (Dol2) en remplissage d’une géode (lumière polarisée non analysée dans l’encadré) ; F) Callovo-
Oxfordien – CB12-36a.1d - Dolomite xénotopique rouge foncé (Dol1) dispatchée dans la matrice et fracture du 
set 2c remplie par Dol2 en surcroissance de Dol1 (présent dans la matrice) aux épontes et par Cal2 jaune-orange 
luminescent en CL (lumière polarisée non analysée dans l’encadré) ; G) Dogger – CB12-64i - Observé après 
coloration. Fracture du set 2b remplie par Cal2 zonée avec des bandes ferrifères (violet) recoupant une fracture du 
set 1 remplie par Cal1 non-ferrifère (rose) ; H) Photo G observée en CL, où Cal1 apparait non luminescente et 
non-ferrifère et Cal2 orange terne zonée (lumière polarisée non analysée dans l’encadré). 

frange de 20 – 100 µm plus sombre et parfois une frange externe rouge terne de 50 – 200 µm 

(Figure 23e et g). Cependant, le cœur rouge luminescent est souvent le seul observable. Dol2 

peut contenir de rares inclusions solides. Dol2 postdate Cal1 et précède dDol. 

2.2.4  Dédolomitisation de la dolomie 2 (dDol)  

 Les bordures externes des cristaux de Dol2 sont souvent remplacées par des ciments 

Cal2 (Figure 25a). Localement, lorsque la dédolomitisation a été intense seulement de petits 

vestiges de cristaux de dolomite sont présents (Figure 25b, c, d). En CL, la calcite de 

remplacement de la dolomite présente une teinte orangée caractéristique (Figure 25b). La 

chronologie entre dDol et les ciments de quartz n’a pas été clairement observée.  

2.2.5  Hématite (Hm)  

 Hm est caractérisé par des cristaux opaques de taille souvent supérieure à 200 µm. Les 

cristaux hexagonaux apparaissent principalement dans le Callovien-Oxfordien. Des reliquats 

de pyrite sont parfois observés au centre des hexagones de pyrite. Les hématites apparaissent 

dans la matrice dolomitisée, associées à Dol1 mais également dans les fractures du set 2 où elles 

sont postérieures à Dol2 et précédent Cal2 (Figure 25c et d). A l’inverse, la chronologie relative 

entre Hm et les ciments de quartz (Qtz) ou de chlorite (Chl) n’a pas été observé. 
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Figure 24 : Principales caractéristiques pétrographiques et chronologiques des fractures et des ciments observés 
en cathodoluminescence et en coloration (deuxième partie). A) Dogger – CB12-64a -  Fracture du set 2c remplie 
par Cal2 zonée et ferrifère (violet) recoupant une fracture du set 1 remplie par Cal1 non-ferrifère (rose) ; B) Photo 
A observée en CL où Cal1 apparait non luminescent et Cal2 orange luminescent à terne (lumière polarisée non 
analysée dans l’encadré) ; C) Kimméridgien – CB12-6.1h -  Fractures du set 2b remplies exclusivement par Dol2 
dans un encaissant dolomitique Dol1 (lumière polarisée non analysée dans l’encadré) ; D) Lias – CB12-86d -  
Fracture du set 2c remplie par Dol2 et Cal2 recoupant une fracture du set 2b remplie uniquement par Dol2. La 
matrice micritique est légèrement dolomitisée (lumière polarisée non analysée dans l’encadré) ; E) Kimméridgien 
– CB12-4c - Observation après coloration montrant la nature non ferrifère de Dol2 (incolore) alors que Cal2 
apparaît localement ferrifère (violet) ; F) Photo E observée en CL, montrant l’encaissant dolomitique Dol1 rouge 
foncé recoupé par des fractures des sets 2a et 2b remplies par Dol2 rouge luminescent. Elles sont localement 
réouvertes et recoupées par des fractures du set 2c remplies par Cal2 jaune-orange luminescent (lumière polarisée 
non analysée dans l’encadré); G) Callovo-Oxfordien – CB12-17.1d -  Cal3 en surcroissance de Cal2 dans un espace 
inter-cristallin de Dol2, (Observation après coloration dans l’encadré, montrant la nature ferrifère de Cal2 (violet) 
et la nature non ferrifère de Cal3 (rose) avec les dolomites Dol1 et Dol2 incolores et Cal3 non-ferrifère présentant 
une teinte rose) ; H) Callovo-Oxfordien – CB12-36a.1b -  Dol2 rouge zonée (CL) en surcroissance de Dol1 rouge 
foncé en CL (dont les rhomboèdres sont présents dans la matrice) dans les fractures du set 2c (lumière polarisée 
non analysée dans l’encadré). 

2.2.6  Chlorite (Chl)  

 Des cristaux de chlorite légèrement vert en lumière polarisée-analysée ont été observés 

dans l’Albo-Cénomanien et apparaissent marron foncé en cathodoluminescence. La chlorite est 

principalement présente sur les épontes des fractures du set 2 où elles sont toujours associées 

au quartz (Figure 25e et f). Celle chlorite diagénétique apparait principalement dans les niveaux 

où de la chlorite détritique (Chld) est présente dans la matrice. 

2.2.7  Quartz (Qtz)  

 Le quartz se présente sous forme de larges cristaux limpides et euhedraux avec une 

taille souvent supérieure à 500 µm. Ce ciment est rare dans le Callovien-Oxfordien et dans le 

Kimmeridgien mais est plus abondant dans le Valanginien-Barremien et dans l’Aptien-Albien. 

Le quartz est non luminescent en cathodoluminescence (Figure 25f et h). Le quartz apparaît 

dans la porosité inter-cristalline de Dol1 (Figure 26a) et dans les fractures du set 2 où il est 

clairement postérieur à Chl et antérieur à Cal2 et Cal3 (Figure 25e, f, g, h). Localement, où les 

ciments de quartz sont plus abondants, la matrice présente des grains de quartz détritiques 

(Figure 25e et f). Qtz précède sa dissolution QtzC. 
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Figure 25 : Principales caractéristiques pétrographiques et chronologiques des fractures et des ciments observés 
en cathodoluminescence et en coloration (troisième partie). A) Callovo-Oxfordien – CB12-17.1c -  
Dédolomitisation locale (dDol) et remplacement de Dol2 par Cal2 ferrifère orange terne en CL. Cal3 non 
luminescent et zonée en CL constitue la dernière phase de cimentation après Cal2 (observation après coloration 
dans l’encadré, avec Dol2 incolore, Cal2 ferrifère (violet) et Cal3 non-ferrifère (rose)) ; B) Valanginien-Barrémien 
– CB12-78.2h - Vestiges de Dol2 rouge luminescent en CL après dédolomitisation (dDol) et remplacement par 
Cal2 orange luminescent en CL (lumière polarisée non analysée dans l’encadré) ; C) Callovo-Oxfordien – CB12-
73g - Dédolomitisation des bordures externes de Dol2 incolore (dDol) et cristaux d’hématites opaques (Hm) 
entourés par la Cal2 ferrifère (bleu-violet) ; D) Photo C observée en CL avec Cal2 orange terne, Dol2 rouge zonée 
et Hm opaque (lumière polarisée non analysée dans l’encadré) ; E) Albien-Cénomanien – CB12-58.1b - Chlorite 
(Chl) avec une teinte verdâtre originelle (car non affectée par la coloration) et ciments de Quartz (Qtz) incolore 
aux épontes d’une fracture du set 2b remplie par Cal2 ferrifère (bleu) et recoupant une matrice (Mx) riche en 
chlorite détritique (Chld) et en quartz détritique (petites flèches), observée après coloration ; F) Photo E observée 
en CL, avec Cal2 jaune luminescent, Qtz et Chl non-luminescents (Chl est plus sombre que Qtz) (lumière polarisée 
non analysée dans l’encadré) ; G) Aptien supérieur – CB12-61c - Photo observée après coloration avec présence 
de Qtz aux épontes d’une fracture du set 2b remplie par Cal2 ferrifère (teinte violacée). La matrice est intensément 
silicifiée ; H) Photo G observée en CL, avec Cal2 présentant une teinte orange à marron terne (lumière polarisée 
non analysée dans l’encadré). 

2.2.8  Dissolution du Quartz (QtzC)  

 La corrosion du quartz a été observée dans l’Albien et le Cénomanien. La corrosion a 

généré un réseau de pores (petites fractures) interconnectés entre les cristaux de quartz au sein 

des fractures (Figure 26b). Les nombreux golfes de corrosion en bordure des cristaux de quartz 

suggèrent une dissolution locale plutôt qu’un réseau de fracturation. L’aspect très local et 

l’absence de prolongement du réseau au sein de la matrice semble conforter cette hypothèse 

(Figure 26b). Des vacuoles de dissolution sont également présentent dans les cristaux de quartz. 

Le réseau de dissolution est rempli par les calcites Cal2 (Figure 26b) postérieurs.  

2.2.9  Calcite 2 (Cal2)  

 Les cristaux de Cal2 sont subhédraux à euhédraux, limpides, sparitiques et ont une taille 

allant de 50 µm à 2mm, en fonction de la largeur des fractures. Les cœurs des cristaux sont 

souvent ferrifères (bleu-violet en coloration) avec une teinte marron terne en 

cathodoluminescence (Figure 26c, d, e, f). Les parties externes des cristaux montrent une 

zonation caractérisée par une alternance de bandes non ferrifères, orange en CL et de bandes 

ferrifères, marron terne en CL (Figure 26c, d, e, f). Cal2 a été observée dans les formations 

Liasique, du Jurassique supérieur et du Crétacé  et remplit les fractures du set 2 (Figure 26c, d, 

e, f, g, h). Ce ciment de blocage comble les espaces inter-cristallins de la Dol2  où il est souvent 

associé à des fragments de Dol1 bréchifiés (Figure 26e, f, g, h).  
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Figure 26 : Principales caractéristiques pétrographiques et chronologiques des fractures et des ciments observés 
en cathodoluminescence et en coloration (quatrième partie); A) Aptien supérieur – CB12-62b - Remplacement de 
la dolomite (Dol1 et Dol2) par le quartz (Qtz) non luminescent en CL et Cal2 orange terne en CL. Quartz et Cal2 
sont également présents dans les fractures du set 2b recoupant les dolomites (observé après coloration dans 
l’encadré avec Cal2 ferrifère présentant une teinte violacée) (lumière polarisée non analysée dans l’encadré) ; B) 
Albien-Cénomanien – CB12-56.1f - Remplissage d’une fracture du set 2 présentant de la chlorite et du quartz 
altéré (QtzC) non-luminescents en CL. Cal2 orange luminescent en CL vient remplir les golfes de dissolutions du 
quartz (photo après coloration, avec Cal2 ferrifère teintée en bleu en remplissage du réseau interconnecté entre les 
grains de quartz généré par la dissolution du quartz) ; C) Callovo-Oxfordien – CB12-69h - Double remplissage 
d’une fracture du set 2b par Cal2 ferrifère (violet) et par Cal3 non-ferrifère (rose), observé après coloration ; D) 
Photo C observée en CL avec Cal2 orange luminescent et Cal3 non-luminescent zonée localement (lumière 
polarisée non analysée dans l’encadré) ; E) Callovo-Oxfordien – CB12-18.2e - Connexion orthogonale entre une 
fracture du set 2b et une fracture du set 3 remplies par Cal2 ferrifère (violet) et Cal3 non-ferrifère (rose) 
respectivement, observée en coloration ; F) Photo E observée en CL avec Cal2 orange luminescent et Cal3 non-
luminescent localement zonée, Dol1 reste rouge foncé (lumière polarisée non analysée dans l’encadré) ; G) 
Callovo-Oxfordien – CB12-17.2a - Fracture du set 2b remplie par Cal2 ferrifère bleutée et des clastes de Dol1 
incolore. On observe localement une réouverture de la fracture comblée par Cal3 avec une teinte rose ; H) Photo 
G observée en CL avec Cal2 orange terne, Dol1 rouge foncé et Cal3 non luminescente et localement zonée (lumière 
polarisée non analysée dans l’encadré). 

2.2.10  Calcite 3 (Cal3)  

 Le ciment de blocage Cal3 est caractérisé par des cristaux non-ferrifères euhédraux et 

limpides de taille allant de 100 µm à 2mm (Fig. 6B, D, E). En cathodoluminescence, Cal3 est 

caractérisée par un large cœur non-luminescent (100-250 µm), bordé par une alternance de 

bandes noires non-luminescentes et jaunes luminescentes (Figure 26g et h). Une frange non 

luminescente de 100 µm – 2 mm constitue la dernière surcroissance (Figure 27a et b). La 

croissance de Cal3 peut être observée en continuité de Cal2 (Figure 27a et b). Dans le Lias, 

seule la sous-phase luminescente semble être présente. Dans le Dogger, le Callovien-Oxfordien, 

le Kimmeridgien et du Valanginien à l’Aptien, la calcite Cal3 apparaît comme la dernière étape 

de cimentation du set 2 et dans les fractures du set 3 (Figure 27a et b) et précède la 

stylolithisation 1 (S1). 

2.2.11  Stylolithisation 1 (S1) et dolomie (s1D)  

 Les joints stylolithiques obliques ou perpendiculaires à la stratification à pics plus ou 

moins horizontaux affectent toutes les phases diagénétiques précédentes (Figure 27c). 

L’orientation principale des pics stylolithiques est comprise entre 90° et 130° N. Du matériel 

insoluble noir est présent dans ces stylolithes ainsi que parfois de petits cristaux de dolomite 

(s1D). s1D apparait principalement dans le Valanginien-Barremien où les stylolithes sont les 

plus abondant. La stylolithisation est également observée dans le Lias, le Callovien-Oxfordien 

et le Portlandien. 
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Figure 27 : Principales caractéristiques pétrographiques et chronologiques des fractures et des ciments observés 
en cathodoluminescence et en coloration (cinquième partie). A) Kimméridgien – CB12-03.1b - Photo après 
coloration, fractures des sets 2b et 3 parallèles. La fracture du set 2b est remplie par Cal2 ferrifère (bleu) et Cal3 
non-ferrifère (rose) certainement après une réouverture de la fracture tandis que la fracture du set 3 créée 
certainement en même temps que la réouverture de la fracture du set 2b est remplie uniquement par Cal3 ; B) 
Photo A observée en CL avec Cal2 présentant une teinte orange luminescent et Cal3 non-luminescent et localement 
zonée avec des bandes jaunes luminescentes (lumière polarisée non analysée dans l’encadré) ; C) Kimméridgien 
– CB12-02c - Sets de fractures 2b et 2c remplis par Cal2 et impactés par des stylolithes compressifs à pics 
horizontaux (s1). La matrice au voisinage du stylolithe est dolomitisée (s1D) (photo observée après coloration 
permettant d’observer la nature ferrifère de Cal2 avec une teinte rosée à bleutée) (lumière polarisée non analysée 
dans l’encadré). 
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2.3   Résumé 
Après l’étude des chronologies relatives des événements de fracturation et de diagenèse 

décrits ci-dessus, nous pouvons proposer un tableau synthétique de la paragenèse (Figure 28) 

des Chaînons Béarnais. 

 

 
Figure 28 : Diagenétogramme des chronologies relatives des fractures et des ciments dans les formations 
mésozoïques des Chaînons Béarnais. 
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3.  Analyses géochimiques 

3.1   Analyses d’isotopes stables 
Les analyses isotopiques du carbone et de l’oxygène ont été effectuées à la fois sur le 

remplissage des veines et sur les roches hôtes correspondantes (Figure 29, Figure 30, Figure 31). Les 

valeurs isotopiques des échantillons sont données en annexe 3 et les compositions en Terres rares des 

échantillons carbonatés sont présentées dans le Tableau 2. 

3.1.1  Cal1 

La calcite 1 a été observée uniquement dans les calcaires du Lias et du Dogger. La faible largeur 

des fractures remplies par ce ciment n’a pas permis de prélever assez de matière pour les analyses 

isotopiques et de Terres Rares sans contamination par la roche encaissante. 

3.1.2  Dol2 

Les valeurs isotopiques de Dol2 présentées en annexe 3, s’étalent pour l’oxygène de -13‰ à -

16,89‰ et de +0,3‰ à +2,25‰ pour le δ13C dans le Callovo-Oxfordien tandis que les valeurs de δ18O 

sont plus élevées dans le Lias, comprises entre -9,80‰ et -11,2‰ avec des valeurs de δ13C d’environ 

+2‰ (±0,1‰). Les valeurs des roches hôtes du Callovo-Oxfordien, essentiellement constituées de 

Dol1, sont plus élevées que celles de Dol2 et montrent également une distribution plus large pour le 

δ18O, comprise entre -6‰ et -14,60‰ et entre +2,30‰ et +2,60‰ pour le δ13C. Les valeurs les plus 

faibles de δ18O s’étalant de -13‰ à -16,89‰ correspondent aux affleurements situés dans l’anticlinal 

de Sarrance au voisinage de corps lherzolitiques. A l’inverse les valeurs de δ18O et de δ13C des roches 

hôtes du Lias sont de l’ordre de -5,5‰ et +1,92‰ respectivement. Dans le Kimmeridgien, la valeur 

de δ18O est de -7‰ et de +0,7‰ pour δ13C. La roche hôte du Kimmeridgien quant à elle, a des valeurs 

de -2,51‰ pour δ18O et de -0,34‰ pour δ13C (Figure 29). 
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Figure 29 : Cross-plot des valeurs de δ18O et δ13C pour la dolomie Dol2 et les roches encaissantes. 

3.1.3  Cal2 

Concernant les données isotopiques de la calcite 2 (annexe 3), un seul échantillon a pu être 

analysé dans le Lias et présente des valeurs de -9,74‰ pour δ18O et de -3,86‰ pour δ13C. Les valeurs 

isotopiques de la roche hôte (annexe 3) correspondante sont quasiment similaires (-10,40‰ pour δ18O 

et -4,59‰ pour δ13C) (Figure 30). Les valeurs en δ18O de Cal2 pour le Callovo-Oxfordien montrent 

une large distribution de -5,78‰ à -17,57‰ et de 0‰ à +2,45‰ pour le δ13C. Les valeurs de δ18O les 

plus basses, entre -9,86‰ et -18,15‰ correspondent aux échantillons prélevés dans l’anticlinal de 

Sarrance où les corps lherzolitiques sont affleurant. Les valeurs de δ18O de la roche hôte sont également 

réparties sur une large gamme de -2,95‰ à -17‰ et de +1,15‰ à +3‰ pour le δ13C (Figure 30). 

Pour le Kimmeridgien, la distribution des valeurs de δ18O est assez similaire allant de -5,45‰ 

à -13,80‰ tandis que les valeurs en δ13C fluctuent de +1,57‰ à +1,76‰. En revanche, les valeurs de 

la roche hôte sont plus élevées (annexe 3) et montrent une distribution plus étroite comprise entre -

5,12‰ et -5,95‰ pour le δ18O et entre +1,54‰ et 1,89‰ pour le δ13C (Figure 30).  

De même, la gamme de valeurs en δ18O pour Cal2 dans le Valanginien-Barremien présente une 

large distribution allant de -8,45‰ à -18,15‰. Le δ13C quant à lui est compris entre +2,06‰ et 

+2,26‰. Seulement un échantillon a été analysé pour la roche hôte du Valanginien-Barrémien et les 

valeurs sont de -8,47‰ et +2,37‰ pour δ18O et δ13C respectivement. 

Le δ18O de Cal2 dans l’Aptien supérieur est caractérisé par une distribution étroite avec une 

gamme allant de -3,90‰ à -7,93‰ et de +0,80‰ à +5,22‰ pour δ13C. Les valeurs de de δ18O de la 

roche hôte δ18Ovarient de -3,94‰ à -7,83‰ et de +1,99‰ à +5,10‰ pour δ13C (Figure 30). Il est 

important de noter que les phases précoces de Cal2 caractérisées par un ciment calcitique non zoné et 
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ferrifère montrent des valeurs de δ18O supérieures (environ -4‰ à -9,3‰) comparées aux dernières 

phases à calcite zonée et non ferrifère (avec des valeurs ente -9,6‰ et -18,15‰). 

 

Figure 30 : Cross-plot des valeurs de δ18O et δ13C pour la calcite Cal2 et les roches encaissantes. 

3.1.4  Cal3 

La plupart des valeurs en δ13C des ciments de la calcite 3 sont fortement négatifs comparés aux 

ciments analysés précédemment (annexe 3). Dans le Dogger, les valeurs se situent entre -6,97‰ et -

7,90‰ pour δ18O et -4,75‰ et -5,56‰ pour δ13C (Figure 31). La roche hôte montre des valeurs 

isotopiques de -9,64‰ pour δ18O et de -3,31‰ pour δ13C (annexe 2). Pour les échantillons d’âge 

Kimmeridgien, les valeurs en δ18O de Cal3 sont très similaires aux valeurs du Dogger et sont réparties 

entre -5,05‰ et -5,28‰ et entre -6,64‰ et -6,92‰ pour le δ13C. À l’inverse, le δ13C de la roche hôte 

est plus haut avec une valeur de +1,54‰ tandis que le δ18O est de -5,95‰. En ce qui concerne les 

intervalles stratigraphiques précédents, les ciments Cal3 dans le Callovo-Oxfordien affichent une 

valeur négative de -6,22‰ pour δ13C et de -5,96‰ pour δ18O. Avec une valeur en δ18O de -12,10‰ et 

de +2,57‰ pour δ13C la roche hôte montre une signature très différente vis à vis de Cal3. 

Contrairement aux autres échantillons, le δ13C de Cal3 dans le Valanginien-Barremien est positif avec 

une valeur de +1,65‰ et le δ18O est d’environ -8,54‰. Les valeurs de la roche hôte sont sensiblement 

similaires (-8,47‰ pour δ18O et +2,37‰ pour δ13C) (Figure 31). 
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Figure 31 : Cross-plot des valeurs de δ18O et δ13C pour la calcite Cal3 et les roches encaissantes. 

 

3.2   Analyses des Terres Rares 
Les analyses en Terres Rares ont été effectuées à la fois sur le remplissage des veines et sur les 

roches hôtes correspondantes et sont présentées sous formes de spectres REE vs. Echelle log 

normalisée au PASS (Figure 32 et Figure 33). Les teneurs en Terres rares des échantillons carbonatés 

sont présentées dans le tableau ci-dessous (Tableau 2). 

L’arrêt 2 (Figure 32a) valanginien-barrémien, présente deux spectres de RH, un spectre de Cal3 

et sept spectres de Cal2. L’ensemble des spectres présentent un enrichissement en MREE tandis que 

les teneurs en LREE et HREE des ciments et de la roche encaissante ont des valeurs sensiblement 

identiques. Les spectres présentant les plus faibles teneurs en REE, correspondant à RH, Cal3 et deux 

spectres de Cal2, montrent également un enrichissement en Eu marqué. Dans ce premier ensemble, les 

RH ont les teneurs en REE les plus faibles suivies par la Cal3 et Cal2 vers des teneurs plus élevées 

respectivement. Les spectres de Cal2 restant présentent les plus fortes teneurs en REE et bien que très 

enrichies en MREE et en HREE (Tb et Dy), un enrichissement supérieur en Eu n’apparaît pas. 

Les spectres de Terres Rares de l’arrêt 3 (Figure 32b) datés du Callovo-Oxfordien présentent 

tous des allures sensiblement identiques et de faibles teneurs en REE comprises entre 0,010 et 0,100. 

Les spectres pour Cal2 (bleu), Dol2 (jaune) et les roches hôtes (vert) montrent tous une légère anomalie 

négative en Ce et une légère anomalie positive en Eu. Cependant les teneurs en HREE restent 

constantes avec une légère baisse de Tm. Le spectre en Terres Rares de la Cal2 montre les teneurs en 

REE les plus élevées particulièrement en HREE. A l’inverse, les RH sont les moins enrichis en REE. 
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 Les spectres de Dol2 (jaune) et de RH (vert) de l’arrêt 4 (Figure 32c) datés du Callovo-

Oxfordien présentent des teneurs en REE plus élevées aux alentours de 0,100 et une forte anomalie 

négative en Ce. Les MREE restent constantes malgré une légére augmentation en Gd. De plus, les 

Dol2 de cet arrêt semblent etre légèrement enrichies en HREE avec des valeurs en Tm légèrement plus 

faibles. Cependant les spectres des Dol2 ont des teneurs en REE très proches de celles de l’encaissant.  

Tableau 2 : Tableau présentant la composition en Terres rares des ciments Dol2, Cal2 et Cal3 ainsi que des roches hôtes. 
Les données présentées ont été préalablement normalisées au PAAS (Post-Archean average Australian Shale) (MacLennan, 
1989). Les échantillons grisés correspondent aux roches hôtes dolomitiques à l’inverse des autres qui sont calcitiques. 

 

L’arrêt 5 (Figure 35d) callovo-oxfordien présente seulement 4 spectres dont deux (RH en vert 

et Cal2 en bleu) exposant des teneurs en REE entre 0,100 et 1 et deux autres (Dol2 et Cal2) avec des 
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teneurs en REE plus faibles entre 0,010 et 0,100. Les deux premiers spectres montrent un léger 

enrichissement en MREE et des teneurs en LREE et HREE sensiblement identiques. Les deux autres 

spectres avec les teneurs en REE les plus faibles présentent une allure générale sensiblement identique 

bien qu’un léger enrichissement en Eu se dégage en MREE et en Yb dans les HREE.  

L’arrêt 8 (Figure 31e) présente les teneurs en REE les plus faibles. Deux spectres du ciment 

Cal2 et un spectre pour la RH se trouvent dans des valeurs entre 0,001 et 0,010. Seulement un spectre 

de RH montre des teneurs en REE proche de 0,100. Comme dans les arrêts précédents les spectres de 

Cal2 montrent un enrichissement en Eu plus visible dans cet arrêt et un appauvrissement en Ce. Les 

spectres (Cal2 et RH) présentent des REE légèrement enrichies en HREE et un léger appauvrissement 

en Tm. 

L’arrêt 11 (Figure 32f) daté du Dogger, expose des spectres pour RH (vert), Cal2 (bleu) et Cal3 

(rouge) avec des teneurs en REE proches de 0,100 excepté pour l’appauvrissement en Ce pouvant 

atteindre une valeur de 0,010. L’ensemble des spectres présentent, en plus de l’anomalie négative en 

Ce, une allure commune pour les teneurs en MREE et HREE. Les spectres de RH montrent les teneurs 

en REE les plus faibles tandis que Cal3 présente les teneurs les plus élevées. Cal2 a des teneurs 

intermédiaires entre RH et Cal3. De légers appauvrissements en Tb et en Tm sont également 

observables sur l’ensemble des spectres de cet arrêt. 

Les deux spectres callovo-oxfordien de l’arrêt 15 (Figure 32g), vert pour RH et jaune pour Dol2 

montrent des teneurs en REE proche de 0,100. Les RH présente des teneurs en LREE, MREE et HREE 

sensiblement identiques. Seuls le Ce et le Tm sont très légèrement appauvris. La Dol2 affiche un léger 

enrichissement en Eu et est légèrement appauvrie en HREE. Les teneurs en REE sont plus faibles pour 

Dol2 que pour RH. 

L’arrêt 17 (Figure 33a) Kimméridgien, présente des spectres de Terres Rares pour les roches 

hôtes (RH), Dol2, Cal2 et Cal3. Les spectres RH présentent majoritairement des teneurs en REE 

supérieurs aux autres ciments exceptés pour Dol2 qui se trouve dans la même gamme. Le spectre de 

Cal3 et le spectre de Cal2, enrichie en HREE, présentent les plus failes teneurs en REE (< 0,010). A 

l’inverse, le second spectre de Cal2 présentant un enrichissement en REE montre un appauvrissement 

en HREE et est le seul à présenter une anomalie positive en Eu. Les spectres RH et Dol2 ont 

sensiblement la même allure avec des teneurs en REE comprises entre 0,010 et 0,100. Dol2 présente 

un appauvrissement en LREE et en Eu. Les spectres de RH ont des teneurs en LREE, MREE et HREE 

similaires avec de très légers appauvrissement en Ce et en Tm. 



CHAPITRE 3 : Résultats - Géochimie 
 

 Thèse Roland Salardon – 8 Décembre 2016 – Université de Lorraine  103 

 

Figure 32 : Spectres d’analyses en Terres Rares (REE) (REE vs. Echelle log normalisée au PASS) des ciments carbonatés 
Cal2, Cal3, Dol2 et des roches hôtes associées. A) Spectre en REE de l’arrêt 2 dans le Valanginien-Barrémien. B) Spectre 
en REE de l’arrêt 3 dans le Callovo-Oxfordien ; C) Spectre en REE de l’arrêt 4 dans le Callovo-Oxfordien ; D) Spectre en 
REE de l’arrêt 5 dans le Callovo-Oxfordien ; E) Spectre en REE de l’arrêt 8 dans le Tithonien ; F) Spectre en REE de 
l’arrêt 11 dans le Dogger ; G) Spectre en REE de l’arrêt 15 dans le Callovo-Oxfordien. 
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Figure 33 : Spectres d’analyses en Terres Rares (REE) (REE vs. Echelle log normalisée au PASS) des ciments carbonatés 
Cal2, Cal3, Dol2 et des roches hôtes associées. A) Spectre en REE de l’arrêt 17 dans le Kimméridgien ; B) Spectre en REE 
de l’arrêt 18 dans l’Aptien supérieur. 

L’arrêt 18 daté de l’Atien supérieur (Figure 33b) affiche des spectres de RH et de Cal2. Les 

spectres RH montrent un enrichissement supérieur en REE de la RH comparée à la Cal2. L’ensemble 

des spectres ont une allure similaire avec un léger appauvrissement en LREE et en HREE et un 

enrichissement en MREE. Ils mettent également en évidence un appauvrissement plus marqué en Tm 

et un enrichissement en Eu. Cependant, l’enrichissement en Eu est très marqué pour la Cal2. 

Bien que dans un premier temps, l’analyse des Terres Rares ne permettent pas de définir une 

allure de spectre type pour chaque ciment sur l’ensemble des affleurements étudiés, il est cependant 

possible de mettre en évidence des erichissements et des appauvrissements en REE d’un ciment visible 

dans plusieurs arrêts. Dans l’ensemble, les spectres en REE des ciments ont une allure très proche de 

ceux des RH au sein de chaque arrêt. Les teneurs en REE des RH sont soit supérieures à ceux des 

ciments (Figure 32c, d, f), soit inférieures (Figure 32c, d, f et Figure 33a et b). Le léger appauvrissement 

en Tm est présent dans tous les arrêts. Les Dol2 présentent les teneurs en REE les plus proches des RH 

(Figure 32a, b, f et Figure 33a) excepté pour l’arret 5. Les Cal2 ont quasi systématiquement un 

enrichissement en Eu plus ou moins marqué (Figure 32c, d, g et Figure 33a, b) et ont pour la majorité 

des teneurs en REE supérieures aux roches hôtes. De plus, les spectres des arrêts 3, 4 et 11 mettent en 

évidence des ciments (Dol2, Cal et Cal3) et des roches encaissantes présentant un fort appauvrissement 

en Ce. 
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3.3   Inclusions Fluides 

3.3.1  Pétrographie des inclusions fluides 

Les inclusions fluides observées dans les ciments Cal1 et Cal3 n’ont pu être analysés à cause 

des difficultés d’observations (petite taille, inclusions sombres) et des possibles fuites provoquées par 

la préparation des échantillons. Les mesures microthermométriques ont été réalisées sur des inclusions 

fluides piégées dans les ciments Dol2, Cal2 et Qtz au sein des veines. Seules des inclusions bi-phasées 

aqueuses ont été observées et analysées (Figure 34b, c, d, e). La plupart d’entre elles semblent être 

associées à des plans trans-granulaires et peuvent être considérées comme des inclusions pseudo-

secondaires (Figure 34a, d, e). Dans le cas de Dol2 les inclusions fluides ont été analysées d’une part 

sur la première frange rouge luminescente (Figure 34c) et d’autre part sur la bordure externe rouge vif 

(Figure 34d). La taille relative de la phase vapeur est relativement similaire pour tous les types 

d’inclusions et varie entre 10 et 30 % pour Cal2 et le quartz et entre 20 et 40 % pour Dol2. 
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Figure 34 : Principales caractéristiques pétrographiques des inclusions fluides observées en lumière polarisée non analysée 
dans des ciments de Dol2, Qtz et Cal2. A) Photographie au microscope en LPNA d’un assemblage de cristaux de quartz 
contenant des inclusions fluides. Les traits noirs pontillés surlignent les limites entre les cristaux; les traits rouges indiquent 
les plans d’inclusions fluides trans-granulaires; B) Zoom de la photo A permettant d’observer les plus grosses inclusions 
souvent isolées ou en cluster qui ont décrépitées en microthermométrie (flèches pleines), et les inclusions fluides de taille 
plus modérée en cluster ou dans des plans trans-granulaires (flèches vides); C) Photographie de la première frange rouge 
en cathodoluminescence de la dolomie Dol2 où l’on peut observer de petites inclusions fluides isolées inférieures ou égales 
à 5 µm (flèches); D) Inclusions fluides (flèches) en cluster ou en plan trans-granulaire (trait rouge pointillé) analysées dans 
la bordure externe de Dol2 rouge vif en cathodoluminescence ; E) Photographie de cristaux de Cal2 permettant  d’observer 
une limite inter-cristalline (trait noir pointillé) et des inclusions fluides le long d’un plan trans-granulaire (trait rouge 
pointillé). Les inclusions fluides étudiées dans la Cal2 sont pointées par les flèches noires vides. 
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3.3.1.1  Cal2 

Les Th les plus basses ont été détectées dans la calcite Cal2 à 190°C (Figure 35 et Annexe 4). 

Seulement 5 Th ont été mesurées dont 4 avoisinant les 200°C. 

3.3.1.2  Problèmes analytiques et représentation des données 

Bien que des données microthermométriques aient pu être acquises dans trois ciments 

différents (Dol2, Qtz et Cal2) de l’étude, le nombre de données reste cependant assez limité pour 

plusieurs raisons : la petite taille des inclusions, la mauvaise transparence du cristal hôte, la rareté 

d’inclusions bi-phasées et l’effet destructif de la décrépitation. Cela rend alors plus difficile la 

détermination d’un mode de Th (température d’homogénéisation) ou l’évaluation d’une distribution 

plurimodale des Th. 

3.3.2  Analyses Raman 

3.3.2.1  Chlorinité 

La chlorinité a été déduite des données Raman en raison de la difficulté à enregistrer les 

températures de fusion par microthermométrie (annexe 4). Deux fluides différents ont été mis en 

évidence : un premier groupe PIF1 avec les fluides de Dol2 présentant des salinités qui varient entre 

25 % et 30 % masse eq.NaCl et un second groupe PIF2 avec les fluides de Cal2 et du Qtz qui affichent 

des valeurs de salinité plus basses variant de 13 % à 16 % mass eq.NaCl (Figure 35). Aucun minéral 

fils n’a été observé à l’intérieur des inclusions. La nature des cations n’a pas été déterminée étant donné 

qu’aucune température d’eutectique n’a été enregistrée. PIF1 peut être divisée en deux sous-groupes à 

partir de leurs propriétés de Th : La PIF1a est localisée dans le cœur de Dol2 présentant les Th les plus 

basses tandis que PIF1b est localisée dans la frange externe de Dol2 et affiche les plus fortes Th. 
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Figure 35 : Graphique présentant les températures d’homogénéisation (°C) en fonction de la salinité (% masse eq. NaCl) 
pour les inclusions aqueuses bi-phasées des ciments Dol2, Cal3 et Qtz en plissage des veines. 

3.3.2.2  Composition des gaz  

La composition des gaz dans la phase vapeur des inclusions fluides a été déterminée par 

spectrométrie Raman à 25°C (annexe 4). Les résultats, exprimés en mol %, sont affichés (Figure 36) 

dans un diagramme ternaire avec les trois principaux gaz détectés  (N2, CO2, H2S). CH4 ne semble pas 

être discriminant. Les inclusions fluides de Dol2 sont les seules à afficher des quantités significatives 

d’H2S entre 4,5 et 26,7 mol %. Elles contiennent aussi principalement du CO2 (24 mol % - 98,6 mol 

%), du N2
 gazeux (0 mo l% - 76 mol %) et du CH4 (0 mol % - 5,3 mol %). Les inclusions fluides de 

Dol2 (frange externe), qui contiennent du N2
 gazeux, sont généralement plus chaudes avec des Th 

supérieures à 300°C. Les inclusions fluides dans Cal2 montrent une composition de gaz avec de 

grandes quantités en N2 (93 mol % - 95,5 mol %), une faible concentration en CO2 (3,5 mol % - 5,7 

mol %), et des traces de CH4 (1 mol % - 1,4 mol %). H2S n’a pas été détecté. Elles sont enrichies en 

N2 comparé aux inclusions fluides dans le quartz où la concentration de N2 varie de 74 mol % à 88,2 

mol % et la teneur en CO2 varie entre 9,4 mol % et 37,7 mol %. H2S n’a pas été détecté ou apparait en 

traces (≤ 0,3 mol%). 
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Figure 36 : Diagramme ternaire indiquant la composition en N2 vs. CO2 vs. H2S (mol %) des inclusions fluides aqueuses 
bi-phasées des ciments Dol2, Cal3 et Qtz. 

 

3.4   Températures des chlorites 
Les chlorites diagénétiques (au sein des fractures) ont d’abord été observées en microscopie 

optique (Figure 37b) et au macroscope (Figure 37b), puis au MEB en BSE (électrons rétrodiffusés) 

(Figure 37c, d, e, f). L’étude pétrographique réalisée à l’aide des outils cités précedemment n’a révélée 

aucune zonation interne des cristaux de chlorite (Figure 37d, e, f). Cette observation a été confirmée 

par des analyses préliminaires in situ au MEB en EDS qui n’ont montré aucune variation chimique 

significative. Les analyses à la microsonde électronique confirment également ces observations 

(Figure 37). 
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Figure 37 : Exemple d’une étude pétrographique réalisée sur une lame présentant de la chlorite diagénétique. A) Image au 
macroscope de la lame mince CB12-56.2 après coloration et repérage des zones d’intérêt; B) Zoom de la zone d’intérêt 
prise en lumière polarisée non analysée; C) Image MEB en BSE des zones chloritisées étudiées; D) E) F) Localisation des 
différents points de mesure (Sp) avec les mesures de températures associées.  
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Tableau 3 : Tableau présentant les analyses en microsonde électronique effectuées sur les chlorites de l’Albo-Cénomanien 
par échantillon. Les analyses sont données en Oxyde (% poids) et les formules structurales (en atome par unité de formule 
structurale, apfu). <LD = valeurs sous la limite de détection. Les limites de détections calculées (en ppm) sont données 
dans le chapitre Procédures analytiquesTableau 1. 

 

La température de cristallisation de la chlorite de l’Albo-Cénomanien présente sur les épontes des 

fractures du set 2 et associée au quartz peut être estimée à l’aide de la méthode de Bourdelle et 

Cathelineau (2015) sur la base de leur chimie. Les chlorites sont de bons indicateurs de l’histoire 

diagénétique de la roche étant donné que leurs variations de compositions sont liées aux conditions de 

formations, telle que la température (T), l’état redox, et la composition du fluide. Les compositions de 
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chlorites obtenues par microsonde électronique (Tableau 3) indiquent une température des chlorites 

allant de 250°C à plus de 350°C (Figure 38). 

 

Figure 38 : Températures obtenues avec le géothermomètre de Bourdelle et Cathelineau (2015) à partir des données de 
microsonde électronique. 
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CHAPITRE 4 : Discussion 

1.  Age de la fracturation et modalités de remplissage 

1.1   Relations entre fracturation et ciments  
 
 Après avoir déterminé les sets de fracturations, leurs chronologies et étudié leurs 

remplissages, il est alors intéressant de combiner ces données pour discuter des liens entre sets 

de fracturation, nature du remplissage et âges des formations affectées (Figure 39). Les 

principales questions sont: i) existe-t-il une corrélation entre le timing de circulation de fluides 

et le timing de fracturation ? ; ii) Quel est le timing des différentes phases de fracturation ? ; iii) 

Est-ce que les circulations ont été pervasives à travers l’ensemble de la pile sédimentaire (donc 

relativement récentes) ou si elles sont plus anciennes et limitées à certains niveaux 

stratigraphiques ? ; iv) Est-ce que l’encaissant a eu un impact sur la nature des remplissages des 

fractures ?  

La Figure 39a représente les sets de fracturations dans lesquels les différents ciments 

ont été observés. Les stéréogrammes ont été construits en prenant en compte chaque occurrence 

des ciments qu’ils soient en remplissage unique ou associés à d’autres ciments. La Figure 39b, 

présente les stéréogrammes rassemblant les données de fracturations mesurées et débasculées 

pour chaque intervalle stratigraphique étudié.  

Le set 1 caractérisé par de fines veines (< 1mm) et remplies par Cal1 ne présente que 

deux mesures d’orientation ne permettant pas de donner de direction principale de manière 

statistique (Figure 39a). Il est à noter qu’un set de fracturation indéterminé apparait (en noir, 

Figure 39b) sur le stéréogramme du Lias. Ce set pourrait être rapporté au set 2a, mais avec un 

pendage plus fort (~ 30°) que pour les autres âges. Ce set de fracturation non observé dans les 

formations supérieures pourrait également être la signature du set 1 observé uniquement sous 

forme de fines fractures en lame mince après sciage. Quoi qu’il en soit, le fait que ces fractures 

n’ont été observées que dans les formations du Lias et du Dogger et ne sont remplies que par la 

première génération de calcite (Cal1) suggère que cet événement de fracturation est 

relativement précoce dans l’histoire du bassin. Par conséquent cette phase de fracturation est 

interprétée comme jurassique et est certainement liée à la première rifting débutée au Trias.  

Les stéréogrammes comprenant les fractures remplies par Dol2 et le quartz renferment 

l’ensemble des sous-sets de fracturation du set 2 mais pas le dernier set (set 3) N-S sub-vertical. 



CHAPITRE 4 : Discussion – Structurale 
 

116 Thèse Roland Salardon – 8 Décembre 2016 – Université de Lorraine  

Ce set de fracturation est présent dans l’ensemble de la pile sédimentaire étudiée (Figure 39b). 

Toutefois le sous-set 2b n’a pas été observé dans le Valanginien-Barrémien. Le set 2 est très 

souvent lié à de la bréchification immature ou mature dans les formations dolomitiques callovo-

oxfordiennes et thitoniennes. La distribution stratigraphique du set 2 et la nature de ses 

remplissages indiquent que cet événement de fracturation et que la circulation des fluides 

associés à Dol2 et au quartz sont post-Albien. La plus grande abondance de données de 

fracturation dans le Callovo-Oxfordien et dans l’Aptien supérieur est dûe à la nature 

pétrographique des roches encaissantes. En effet les rhéologies plus cassantes des dolomies de 

Meillon (Callovo-Oxfordien) et des Calcaires de Brassempouy (Aptien supérieur) ont 

certainement favorisé la fracturation (Cristescu, 1989). 

Le stéréogramme présentant les données de fracturation pour la calcite de blocage Cal2 

présente les sous-sets de fracturation 2a, 2b et 2c déjà observés pour les ciments plus anciens 

mais également la présence de Cal2 dans les fractures du set 3. Le set 3 étant plus récent que le 

set 2 il est logiquement présent dans la majorité des formations jusqu’à l’Aptien supérieur 

(Figure 39b). Cet événement de fracturation est donc post-Albien. Cal2 vient souvent en 

remplissage terminal des fractures du set 2 alors que dans les rares cas où elle a été observée 

dans le set 3 elle constitue l’unique ou la première phase de remplissage des fractures. Par 

conséquent la circulation des fluides parents de Cal2 est postérieure au set 2 et est 

contemporaine ou postérieure au set 3.  

Enfin le stéréogramme de Cal3 présente principalement le sous-set 2b et le set 3. Il est 

important de noter que Cal3 peut survenir en double remplissage des fractures du sous-set 2b 

après Cal2 et être présente en simple remplissage dans des fractures du set3. Comme pour Cal2, 

la circulation des fluides parents de Cal3 est contemporaine ou postérieure à la phase de 

fracturation du set 3. 
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Figure 39 : Stéréogrammes des principaux sets de fractures identifiés dans les chaînons Béarnais assemblés, A) 
suivant leur remplissage ; B) suivant leur position stratigraphique. 
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2.  Relations entre fracturation, ciments et âges intégrées à 
l’histoire géodynamique des Pyrénées 

 
Comme expliqué précédemment, en raison de sa distribution stratigraphique, le premier 

set de fractures identifié en lames minces (set 1) est très probablement daté du Lias – Dogger 

(Figure 40). Les principaux sets de fractures reconnus sur le terrain et en lames minces sont 

composés de fractures orientées NO-SE, NE-SO et E-O (sous-sets 2b et 2c) ou sont parallèles 

à la stratification (sous-set 2a), ouverte en mode I (en tension). Le set 2 affecte les roches 

mésozoïques au moins jusqu’aux formations albiennes. Ainsi, il s’est formé durant l’Albien ou 

plus tardivement. De plus, les cinématiques sont compatibles avec une extension N-S (sous-

sets 2b et 2c), excepté pour les ouvertures parallèles à la stratification (sous-set 2a). Les veines 

peuvent être associées à des brèches ayant une distribution stratiforme. L’origine des veines 

parallèles à la stratification et la bréchification locale seront discutées plus bas. Les directions 

et la chronologie du set 2 suggèrent fortement que les fractures se sont formées pendant 

l’épisode d’hyper-extension Albo-Cénomanien.  

Comme mentionné précédemment, certaines couches peuvent avoir été basculées par la 

tectonique salifère avant la phase de plissement pyrénéenne. Ainsi, certaines fractures de 

l’Albo-Cénomanien peuvent avoir été formées dans des couches déjà inclinées, dont le pendage 

est inconnu. Après débasculement, la plupart des fractures se retrouvent sub-verticales (sub-

perpendiculaires à la stratification). Cela peut impliquer que, 1) soit elles se sont effectivement 

formées quand les couches étaient sub-horizontales ou peu inclinées. Dans ce cas le 

basculement anté ou syn Albo-Cénomanien était faible voir négligeable (Figure 41a), 2) soit 

elles se sont formées perpendiculaires aux couches inclinées (voir Tavani et al., 2006) (Figure 

41b). Dans les deux cas, ces fractures doivent être considérées comme les témoins d’un 

événement extensif N-S.  

Enfin, les fractures les plus récentes, identifiées à partir des relations chronologiques de 

terrain, sont les fractures N-S subverticales du set 3. Ce dernier épisode de fracturation peut être 

interprété comme le résultat de la convergence pyrénéenne (Figure 40) compatible avec un type 

de fractures dit LPS, « Layer-Parallel Shortening » (Beaudoin et al., 2015 ; Bellahsen et al ., 

2006a, b ; Tavani et al., 2011). Le stade de raccourcissement parallèle à la stratification anté à 

début plissement (LPS) consiste à la réactivation en décrochement de structures extensives 

héritées et au développement de structures extensives et de contractions orientées parallèlement 

et perpendiculairement à la direction de raccourcissement, respectivement. 
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Figure 40 : Blocs diagrammes montrant les chronologies et les directions de fracturation en fonction de l’évolution 
des contraintes tectonique régionales. L’hypothèse présentée ici ne prend pas en compte un éventuel basculement 
lié à la tectonique salifère pendant le Jurassique supérieur et le Crétacé inférieur. 
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L’âge des fractures ne peut être contraint avec précision et se situe entre le Santonien et 

l’Eocène. Néanmoins des structures extensives d’extrado orientées parallèlement à l’axe des 

plis se sont très certainement formées au niveau des charnières (Figure 40). La chronologie 

relative entre les fractures du set 3 observées sur les flancs des anticlinaux dans la présente 

étude et les structures d’extrado syn-plissement au niveau des charnières de plis devrait 

permettre de proposer un âge plus précis pour le set 3. En effet, cette chronologie relative 

permettrait de définir si le set 3 est lié au début de la phase compressive anté-plissement 

(Crétacé supérieur) ou s’il est syn-plissement (Eocène). Malheureusement les charnières de plis 

n’ont pas été traitées ici. 

 

Figure 41 : Blocs diagrammes montrant la distribution de la fracturation en l’absence ou en présence d’un 
basculement lié à la tectonique salifère. A) Extension et fracturation sans basculement ; B) Dans le cas d’un 
diapirisme la fracturation se répartit préférentiellement perpendiculairement à la stratification sur les flancs du 
diapir et sur l’extrado du plissement. Dans les deux cas les directions mesurées et reportées sur les stéréogrammes 
restent valables et sont compatibles avec un morcèlement lié à une extension N-S. 
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3.  Originie des fluides diagénétiques 

3.1   Cal1 
La première calcite apparaît dans les fractures du Set 1 qui n’ont pas été échantillonnées 

pour les analyses isotopiques et des REE en raison de la largeur réduite des fractures. En outre, 

comme expliqué ci-dessus, les mesures dans les inclusions fluides n’ont pas été réalisées dans 

ce ciment à cause de la petite taille des inclusions, leur opacité et des fuites naturelles ou 

artificielles possibles induites par la préparation des échantillons. Cependant, des informations 

peuvent être déduites à partir des observations pétrographiques et des teneurs en éléments 

traces. La couleur noire en cathodoluminescence de Cal1 peut être due soit à l’absence de Fe2+ 

et Mn2+ dans la calcite ou à la forte teneur en Fe2+ jouant le rôle d’inhibiteur de la luminescence 

générée par l’activateur Mn2+ dans le réseau cristallin de la calcite (Boggs et Krinsley, 2006 ; 

Richter et al., 2003). L’absence de Mn et Fe  implique des conditions oxydantes alors qu’une 

forte teneur en Fe indique une précipitation en conditions réductrices (Richter et al., 2003). La 

couleur rose après coloration indique que les calcites sont non ferrifères. La teneur en Mn et Fe 

sous la limite de détection en microsonde électronique confirme cette interprétation. Cela 

suggère que l’environnement diagénétique était oxydant durant la première phase de circulation 

fluide synchrone avec le premier événement de fracturation jurassique.  

3.2   Dol2 
Les valeurs de δ18O de Dol2 montrent des valeurs plus négatives comparées aux 

carbonates marins et aux roches hôtes (Figure 42).  

 

Figure 42 : Cross-plot interprété des valeurs de δ18O et δ13C pour la dolomie Dol2 et les roches encaissantes. 
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Cela suggère que les fluides parents n’étaient pas à l’équilibre avec la roche encaissante 

avec un fort ratio fluide-roche, ils n’ont donc pas été tamponnés par cette dernière. La différence 

est due soit à un fractionnement thermique, soit à des entrées d’eaux météoriques. 

L’augmentation des Th depuis environ 250 °C au cœur des rhomboèdres  vers plus de 300 °C 

dans les franges externes indique que la Dol2 a précipité durant une augmentation de la 

température des fluides parents. De plus la répartition extrêmement large des données de Th 

dans les cœurs et les franges de Dol2 (Figure 35), peut être expliquée par le comportement 

fragile des inclusions (fuite, étirement) ou par le piégeage des fluides dans une large gamme de 

pressions et/ou de températures. Néanmoins, l’effet de la déformation ou de fuites des 

inclusions pendant les mesures n’a pas été démontré. En effet les données de Th sont 

reproductibles, aucune variation de Th n’a été observée avec le nombre de cycles de chauffage. 

Par conséquent les valeurs mesurées sont fiables et reflètent les conditions de piégeage des 

inclusions. De plus ces hautes températures pour les derniers stades de Dol2 sont cohérentes 

avec la morphologie baroque des larges cristaux de dolomites (Mazzulo, 1992). La signature 

isotopique des fluides parents des dolomites peut être estimée à l’aide de l’équation de 

fractionnement de Land (1983). Considérant une valeur moyenne calculée de -15,1‰ en δ18O 

et une température moyenne de 278°C, la signature isotopique du fluide parent obtenue grâce 

au diagramme de fractionnement (Figure 43) suggère une origine magmatique. Cependant, 

d’autres arguments laissent à penser à une origine plus précisement mantellique (cf. Chapitre3, 

Partie 4)  
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Figure 43 : Diagramme de fractionnement pour Dol2. Les fluides parents se trouvent dans le champ des fluides 
magmatiques. 

Par conséquent, et considérant un fluide avec une température supérieure à celle des roches 

encaissantes, les dolomites Dol2 peuvent être considérées comme le résultat de la précipitation 

de fluides hydrothermaux (Al-Aasm, 2003 ; Boni et al., 2000 ; Gasparrini et al., 2006 ; Lopez-

Horgue et al., 2010 ; Machel et Lonnee, 2002). D’autre part, les valeurs positives en δ13C 

proches de celles des roches hôtes sont compatibles avec la précipitation lors de l’enfouissement 

étant donné que la composition isotopique du carbone des fluides interstitiels est généralement 

tamponnée par les carbonates encaissants pendant la mesogenèse (Arthur et al., 1983 ; Moore, 

2001). 

Le traitement des données en Terres Rares apporte également son lot d’informations quant à 

l’origine des fluides diagénétiques. Le diagramme de la Figure 44, montre qu’en dépit de Th 

avoisinant les 250 à 350°C aucun enrichissement en Europium n’a été mis en évidence dans 

Dol 2. En effet le ratio Eu/Eu* ne présente pas d’anomalie positive significative et est compris 

entre 0,07 et 0,28 tandis que le ratio Ce/Ce* est compris entre 0,29 et 0,93 fait apparaître une 

anomalie négative en Ce (Figure 44). 
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Figure 44 : Diagramme de Ce/Ce* vs. Eu/Eu* utilisé pour détecter un effet de la diagenèse sur les teneurs en REE 
des roches hôtes et des ciments, (d’après Shields et Stille, 2001). 

 

Ainsi le principal facteur qui a contrôlé la quantité d’Eu incorporé dans la Dol2 n’était 

pas la température mais était certainement soit les conditions redox soit la disponibilité en Eu 

dans les fluides. Malgré l’occurrence du gaz H2S, en présence duquel Fe2+ est l’espèce stable 

(Renard et al., 2014), Dol2 n’est pas ferrifère et n’est pas enrichie en Ce (Figure 44) et en Eu. 

Par conséquent la présence de conditions réductrices ne semble pas avoir favorisé 

l’incorporation de Fe, Ce et Eu au sein de la dolomite. En revanche les échantillons de Dol2 

analysés proviennent essentiellement des formations carbonatées du Callovo-Oxfordien, du 

Kimmeridgien et du Tithonien dépourvues ou très pauvres en fraction terrigène. Sachant que 

matériel terrigène constitue une source significative de Terres Rares (Olivier et Boyet, 2006), 

la corrélation entre l’absence d’enrichissement en Ce, Fe, Eu, malgré les conditions réductrices, 

et la nature essentiellement carbonatée des roches encaissantes semble indiquer que la 

disponibilité en fer et en Terres Rares a constitué le principal facteur de contrôle sur la 

composition de Dol2.  

Les inclusions fluides dans Dol2 présentent les plus fortes salinités (25 % à 30 % mass 

eq. NaCl déterminé par spectrométrie RAMAN). Une telle salinité devrait impliquer la 

précipitation de halite étant donné que la saturation de la halite en phase aqueuse est de 23% 

mass eq. NaCl (Bodnar, 1993). Or aucun solide de halite n’est observé dans les inclusions 
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présentes dans la dolomite. La salinité des inclusions étant supérieures à la saturation de halite, 

les inclusions ne se trouvent donc pas dans le système H2O-NaCl. La présence de chlorure de 

magnésium et/ou de calcium dans les inclusions aqueuses peut être invoquée pour expliquer 

ces très fortes salinités. En effet, les inclusions fluides étant encaissées dans de la dolomie, le 

magnésium et le calcium sont les éléments les plus probables dans le milieu en addition du 

sodium. La taille des inclusions ne permettant pas d’observer les températures d’eutectique, 

nous ne pouvons que supposer sur les autres sels dissous en solution.  La température des 

eutectiques dans les systèmes H2O-NaCl, H2O-MgCl2 et H2O-CaCl2 auraient été 

respectivement de -21.1°C, -33,6°C et de -49,8°C. La lixiviation des évaporites triasiques, 

riches en sulfates et présentes dans la partie sud du bassin aquitain (Canérot et al. 2001 ; Ternet 

et al., 2004), constitue une origine possible ces fluides salés. Dans ce cas les salinités élevées 

suggèrent une circulation ascendante de fluides chauds probablement d’origine mantellique 

ayant lessivé les niveaux évaporitiques triasiques. 

De plus les gaz présents dans les inclusions fluides consistent en un mélange de CO2, 

N2 et H2S (Figure 45). N2 est prédominant dans les inclusions situées au cœur des rhomboèdres 

de dolomite (F1P1a), tandis qu’il apparait en plus faible quantité dans les inclusions provenant 

des franges externes (F1P1b), qui sont riches en CO2 et H2S. Les fluides mantelliques sont 

généralement enrichis en CO2 (Figure 45) (Sherwood et al., 1997). Cet enrichissement est donc 

compatible avec une augmentation de la contribution des fluides mantelliques comme cela a été 

envisagé à partir des données isotopiques et des températures d’homogénéisation des inclusions 

fluides. 
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Figure 45 : Représentation schématique des circulations fluides au sein du bassin en hyper-extension des Chaînons 
Béarnais expliquant les différentes origines pour les différents types de gaz (Dol2, Quartz et Cal2). H2S en blanc, 
CO2 en rouge et N2 en jaune. Les traits pleins représentent les origines des gaz principales retenues et les tiretés 
représentent les autres originies possibles. Plus l’épaisseur du trait est importante, plus le gaz est présent. BSR : 
sulfato-réduction bactérienne ; TSR : réduction thermochimique des sulfates 
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Concernant l’H2S, dans le cas présent et avec des températures élevées de plus de 250°C, 

ce gaz n’a certainement pas été produit par une activité de sulfato-réduction bactérienne (BSR) 

étant donné que ce processus n’est considéré comme possible uniquement entre 0 et 80°C 

(Figure 45) (Machel, 2001; Machel et al., 1995). Dans la zone étudiée, d’autres origines 

possibles pour l’H2S pourraient être la  réduction thermochimique des sulfates (TSR) ou les 

fluides hydrothermaux dérivés des lherzolites (Figure 45). Dans les bassins, la TSR est 

généralement décrite dans des gammes de températures entre 100 et 180°C avec cependant 

quelques exemples de TSR à des températures au-delà de 220 ou 300 °C (Alonso-Azcarate et 

al., 2001 ; Giuliani et al., 2000, 2003). Dans ce cas, les évaporites du Trias de la partie sud du 

bassin aquitain pourraient avoir constitué la source des sulfates (Figure 45). Concernant 

l’origine hydrothermale de l’H2S, ce gaz a été décrit dans les xénolithes (enclaves) du manteau 

supérieur (Andersen et al., 1984, 2001 ; Pintér et al., 2011). Malheureusement, aucune analyse 

sur les isotopes du soufre n’a été réalisée dans cette étude ne permettant pas de trancher entre 

les deux hypothèses pour le moment. Les évaporites du Trias pourraient également constituer 

la source de N2 (Figure 45), détecté dans F1P1a. Ce gaz a pu être libéré pendant les interactions 

entre des fluides chauds oxydants et des minéraux porteurs d’ammonium telles que la carnallite 

ou la sylvite (Grishina et al., 1998 ; Pironon et al., 1995a, 1995b). Cette hypothèse est également 

en accord avec les hautes salinités observées dans Dol2. La libération de N2 par des feldspaths 

et illites ammoniés ou par dégradation thermique de la matière organique peut être également 

invoquée. 

3.3   Chlorite 
La précipitation de chlorite implique des fluides alcalins (Weaver et Pollard, 1973). Il 

est à noter que Dol2 est absente dans les formations de l’Albien-Cénomanien tandis que la 

chlorite constitue le premier ciment avant le quartz en remplissage des fractures dans ces mêmes 

formations. De la chlorite détritique est présente dans la matrice des roches hôtes albo-

cénomaniennes. La dissolution locale et la mobilisation du silicium, de l’aluminium et du 

potassium de cette chlorite détritique ont certainement favorisé la précipitation locale de la 

chlorite diagénétique au sein des veines. Les températures obtenues sur les chlorites (Figure 38) 

à l’aide du géothermomètre de Bourdelle et Cathelineau (2015), montrent une gamme de 

répartition entre 250 et 450°C. Ces températures du fluide parent assez semblables qu’elles 

soient déterminées par les températures d’homogénéisation acquises pour Dol2 ou par le 

géothermomètre chlorite, permettent d’envisager un même fluide alcalin à l’origine de 

différents types de ciments dans différents intervalles stratigraphiques et un contrôle par le pH 
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et donc la composition des roches encaissantes sur la nature des ciments précipités au sein des 

fractures. 

3.4   Quartz 
Les facteurs importants contrôlant la précipitation du quartz et de la calcite sont la 

température, le pH, et la sursaturation des fluides par rapport à la silice. Les ciments de Qtz sont 

présents essentiellement dans les roches contenant des quartz détritiques comme les Calcaires 

à annélides du Valanginien-Barrémien et dans les Calcaires de Brassempouy de l’Aptien-

Albien. Par conséquent, un scénario similaire à celui proposé pour la chlorite peut être envisagé 

pour les sources de silice, à savoir une dissolution des grains détritiques présents dans la roche 

hôte préalablement à la précipitation des ciments de quartz présents dans les fractures du set 2.  

Le champ de stabilité de la silice à température ambiante est dans une gamme de pH 

inférieur à 7 tandis que la précipitation de la calcite se produit généralement dans des eaux 

alcalines à un pH supérieur à 8 (Blatt, 1992). Ainsi, d’une part, la précipitation de ciments de 

quartz peut indiquer une modification du pH au cours du temps avec une transition de 

conditions alcalines pendant la précipitation de Dol2 et de la chlorite, et l’altération des quartz 

détritiques conduisant à des conditions plus acides durant la croissance des cristaux de quartz. 

D’autre part, la dissolution locale du quartz détritique au niveau des épontes des veines 

observées en lames minces a pu engendrer une sursaturation locale du fluide vis à vis du quartz 

et des précipitations locales sans modification notable du pH. 

Les analyses en microthermométrie et au Raman ont montré que la précipitation du 

quartz est également associée à une chute des températures et des salinités. Ces observations 

semblent donc indiquer un chagement des conditions de précipitation des ciments et par 

conséquent une évolution de la source des fluides percolants. Elle est également associée à un 

changement dans la composition en gaz des inclusions fluides depuis une composition riche en 

CO2-H2S vers une composition dominée par N2. L’augmentation progressive de N2 peut être 

due à plusieurs processus (Figure 45) : (i) une augmentation de la contribution mantellique dans 

les compositions des gaz et des fluides (Bräuer et al., 2004; Palcsu et al., 2014), (ii) la diagenèse 

à haute température de la matière organique dans le bassin (Dalsgaard et al., 2003; Dubessy et 

Ramboz, 1986, Tissot et Velte, 1984), (iii) une oxydation des minéraux porteurs d’ammonium 

(Grishina et al., 1998; Huc, 2013; Kroos et al., 1995; Pironon et al., 1995a, 1995b). Bien 

qu’aucun argument clair ne permette de déterminer la source de N2 avec certitude, la baisse des 

températures et de la teneur en CO2 observée dans les inclusions fluides ne semble pas en accord 
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avec une augmentation des contributions du manteau. De plus, la diminution des salinités n’est 

pas cohérente avec une contribution croissante de l’oxydation des minéraux porteurs 

d’ammonium dans les évaporites du Trias. 

3.5   Pyrite et Cal2 
La précipitation de pyrite implique l’apparition de conditions réductrices. La 

chronologie relative entre la pyrite et le quartz n’a pas été observée et les conditions réductrices 

ont pu commencer pendant la précipitation du quartz. Ces conditions ont continué pendant les 

stades précoces de Cal2 caractérisés par des calcites ferrifères.  

Les conditions réductrices semblent également confirmées par une anomalie négative 

en Ce bien plus faiblement marquée que pour Dol2 ou par une anomalie positive du rapport 

Ce/Ce* (0,42 < Ce/Ce* < 1,06) (Figure 46). L’enrichissement évident en Eu dans Cal2 (0,03 < 

Eu/Eu* < 2,77) comparé aux roches hôtes suggère également une modification des conditions 

redox du milieu (Bau et Dulski, 1996, McRae et al., 1992).  

 

Figure 46 : Résultats des analyses de Terres Rares sur les ciments de dolomite et de calcite, Diagramme de Ce/Ce* 
vs. Pr/Pr* utilisé pour discriminer les anomalies en La et en Ce (d’après Bau et Dulski, 1996). 

La diagenèse est un facteur de modification de la signature en REE des carbonates et 

peut par conséquent modifier les anomalies en Ce. L’absence de corrélations négatives dans les 

diagrammes Ce/Ce* vs. Dyn/Smn (Figure 47) et Ce/Ce* vs. Eu/Eu* (Figure 48), indique 
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qu’aucune diagenèse secondaire n’a affectée les teneurs en REE des échantillons après 

précipitation des ciments  

 

Figure 47 : Diagramme de Ce/Ce* vs. Dyn/Smn utilisé pour détecter un effet de la diagenèse sur les teneurs en 
REE des roches hôtes et des ciments (Dol2, Cal2 et Cal3), (d’après Shields et Stille, 2001). 

 

Figure 48 : Diagramme de Ce/Ce* vs. Eu/Eu* utilisé pour détecter un effet de la diagenèse sur les teneurs en REE 
du ciment diagénétique Cal2 présent dans la pile sédimentaire mésozoïque des Chaînons Béarnais (d’après Shields 
et Stille, 2001). 
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Les enrichissements les plus significatifs en Eu apparaissent dans les formations du  

Crétacé (Figure 48). Ils peuvent aisément être expliqués par la présence de grains détritiques 

silicoclastiques dans la matrice des sédiments qui constituent une importante source de Terres 

Rares moyennes. Outre la nécessité d’un stock disponible de Terres Rares proche du lieu de 

précipitation des ciments (les Terres Rares étant peu mobiles) comme dans les roches 

encaissantes du Crétacé, l’incorporation d’Eu et de Ce dans Cal2 conforte l’idée de la présence 

de conditions réductrices.  

L’absence de phosphates dans les ciments étudiés (LD « limite de détection » < 2%) et 

l’absence de corrélations positives entre les rapports Eu/Eu* et Ba/Nd (Figure 49), permet 

d’écarter un enrichissement en REE lié à la présence de phosphates ou lié à des problèmes 

instrumentaux lors de l’acquisition (interférences lors des mesures ICP-MS, détectées par le 

rapport Eu/Eu* vs. Ba/Nd). 

 

Figure 49 : Diagramme Eu/Eu* vs. Ba/Nd utilisé pour discriminer les anomalies positives en Eu authentiques des 
artificielles dues à des problèmes instrumentaux lors de l’acquisition à l’ICP-MS, d’après Dulski, (1994). 

 

La transition du quartz aux ciments calcitiques indique le retour à un environnement 

diagénétique à pH alcalin. Cela est également conforté par la corrosion du quartz avant la 

précipitation de Cal2. La dédolomitisation et le remplacement de la dolomite par Cal2 implique 
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que les fluides diagénétiques étaient sous-saturés par rapport à la dolomite et caractérisés par 

un faible ratio Mg/Ca (Brauer et Baker, 1984).  

Les valeurs isotopiques dans les stades précoces ferrifères de Cal2 sont similaires aux 

valeurs de la roche hôte. Cela suggère que les fluides parents ont été tamponnés et en équilibre 

avec la roche encaissante avec un ratio eau/roche faible. 

Au cours de la phase tardive de Cal2, la transition progressive vers des calcites non 

ferrifères suggère la disparition des conditions réductrices. La disponibilité en Fe n’est pas 

contrôlée directement par l’encaissant étant donné que la présence de Cal2 ferrifère a été 

observée dans des encaissants purement dolomitiques comme dans le Callovo-Oxfordien ou le 

Kimmeridgien. Cela implique une source externe du Fe comme par exemple la diagenèse des 

formations argileuses. Il est donc envisageable que la transition calcite ferrifère –calcite non 

ferrifère reflète une diminution des teneurs en Fe disponibles dans les fluides parents au cours 

de la croissance de Cal2. Néanmoins l’absence de pyrite ou d’H2S associé aux derniers stades 

non ferrifères plaide plutôt en faveur de la disparition des conditions réductrices. Durant la 

dernière phase les valeurs de δ18O sont situées vers des valeurs plus négatives comparées aux 

roches hôtes (Figure 50). 

 

Figure 50 : Cross-plot interprété des valeurs de δ18O et δ13C pour la calcite Cal2 et les roches encaissantes.  
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Cela plaide en faveur d’un déséquilibre entre le fluide et la roche hôte probablement en 

raison d’une augmentation du ratio eau/roche. Afin de déterminer la nature du fluide parent de 

Cal2, les valeurs en δ18O des stades précoces ferrifères ne peuvent pas être utilisées car leurs 

signatures isotopiques sont tamponnées par la roche hôte. A l’inverse, pour les calcites non 

tamponnées et non ferrifères, l’origine des fluides parents peut être déterminée en utilisant un 

diagramme de fractionnement réalisé à l’aide de l’équation de Friedman et O’Neil (1977) entre 

les fluides parents et les calcites. Pour des valeurs moyennes en δ18O de -14,3‰ (calcites non 

ferrifères) et une température moyenne de 201,8°C, le fluide parent apparaît comme 

essentiellement d’origine magmatique et plus précisément mantellique (cf. Chapitre3, Partie 4). 

Néanmoins une légère contribution des fluides marins semble apparaitre marquant une légère 

évolution par rapport aux fluides parents de Dol2 qui sont uniquement d’origine magmatique 

(Figure 51).  

 

Figure 51 : Diagramme de fractionnement pour Cal2. Les fluides parents sont d’origine magmatique avec une 
légère contribution des fluides marins. 
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Ce résultat suggère que la contribution des fluides marins apparait pendant la 

précipitation des derniers stades de Cal2. Cette interprétation est cohérente avec une baisse des 

températures et avec la transition de fluides riches en CO2 vers des fluides profonds riches en 

N2 (Figure 45). L’origine de N2 reste hypothétique : on peut néanmoins considérer que N2 est 

un marqueur de « métamorphisme » qu’il impacte des évaporites (lessivages de sels ammoniés) 

ou des formations silicoclastiques (lessivage de silicates ammoniés, pyrolise des matières 

organiques). La baisse de la salinité est également un argument en faveur d’une diminution 

progressive de la contribution des fluides ascendants mantelliques qui ont percolé au travers 

des évaporites triasiques. 

3.6   Cal3 
Le dernier ciment calcitique indique un dernier changement dans la nature des fluides 

parents. Du Dogger au Kimméridgien les valeurs de δ13C de Cal3 sont négatives et plus faibles 

que celles des roches hôtes et des carbonates marins (Figure 52). 

 

Figure 52 : Cross-plot interprété des valeurs de δ18O et δ13C pour la dolomie Dol2 et les roches encaissantes. 

 

Cette différence implique des fluides qui n’étaient pas tamponnés par les roches hôtes. 

Ce changement vers des valeurs négatives peut être dû soit à la contribution d’isotopes de 

carbone légers durant la maturation de la matière organique, ou la venue de fluides d’origine 

météorique. Malheureusement la petite taille des inclusions fluides n’a pas permis d’obtenir des 
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températures pour ce ciment. De ce fait la signature du fluide parent ne peut être déterminée à 

l’aide du diagramme de fractionnement de la calcite. Cependant, en cathodoluminescence, la 

couleur noire alternant avec des sous-zones luminescentes dans les stades précoces de Cal3 

suggère l’absence de Fe2+ et l’incorporation ponctuelle du Mn2+. Cela pourrait marquer un 

environnement oxydant avec de courtes périodes de conditions réductrices. Pendant les derniers 

stades de Cal3, les fluides étaient oxydants comme l’atteste la couleur entièrement noire du 

ciment en cathodoluminescence (Richter et al., 2003). Le retour à des conditions oxydantes est 

également suggéré par une anomalie négative marquée en Ce dans Cal3. En effet Cal3, présente 

une distribution en deux groupes de l’anomalie en Ce (Figure 46). Un premier groupe sans 

anomalie négative en Ce significative avec un ratio en Pr/Pr* proche de 1,2, correspondant à 

des échantillons provenant du Valanginien-Barrémien et du Kimméridgien (ce dernier présente 

des grains détritiques silicoclastiques). La présence de grains détritiques silicoclastiques dans 

la matrice des sédiments qui constituent une importante source de Terres Rares moyennes peut 

alors être la cause de l’enrichissement en Ce lors des courtes périodes de conditions réductrices 

de Cal3. Un second groupe  affichant une anomalie négative en Ce avec un ratio en Ce/Ce* 

d’environ 0,5 (Figure 46), correspondant à des échantillons du Dogger, purement carbonatés. 

L’absence d’apports (détritiques silicoclastiques) en Terres Rares moyennes et les conditions 

majoritairement oxydantes de l’environnement n’ont pas permis un enrichissement en Ce de 

Cal3 dans ces niveaux stratigraphiques. Le ratio Eu/Eu*, quant à lui, ne présente pas d’anomalie 

et est compris entre 0,037 et 0,529 (Figure 44). L’absence d’anomalie pour l’Eu peut 

s’expliquer par deux facteurs principaux : la température et les conditions rédox. En effet, 

l’enrichissement en Eu (Eu2+) se produit lorsque les fluides se trouvent dans un environnement 

réducteur et sous des températures supérieures à 250°C. Or, la précipitation de Cal3 se produit 

majoritairement sous conditions oxydantes et sous des températures inférieures à 250°C. Le 

ratio eau/roche élevé, les conditions oxydantes et les valeurs négatives en δ13C donnent à 

penser à l’arrivée d’eaux météoriques dans un système ouvert. Une zonation en 

cathodoluminescence similaire à celle observée dans Cal3 a souvent été décrite dans les derniers 

stades de cimentation calcitique dans plusieurs bassins et a été interprété comme l’impact de 

fluides météoriques durant la télogenèse (Bruckschen et al., 1992 ; Budd et al., 1993 ; 

Gasparrini et al.,2006 ; Lee et Harwood, 1989). De ce fait, la température moyenne pour Cal2 

(qui précède Cal3) de 201, 8°C et l’apport d’eaux météoriques plus froides dans le milieu, 

confirme que Cal3 précipite sous la limite de 250°C. 
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4.  Circulations fluides et géodynamique dans les Chaînons 
Béarnais. 

Le premier événement de fracturation détecté dans les formations des Chaînons 

Béarnais au cours de cette étude est limité aux formations du Jurassique inférieur et moyen. Ces 

résultats suggèrent que cet événement de fracturation est lié à la première phase de rifting durant 

les stades précoces de l’ouverture du bassin aquitain (Figure 53a). La présence de ces fractures 

jusque dans les formations du Jurassique moyen indique que la fracturation a continué 

jusqu’aux stades précoces de la marge passive de l’Atlantique. Les fluides étaient certainement 

oxydants (d’après la couleur orange luminescent de Cal3 en cathodoluminescence) mais leur 

origine n’a pas été déterminée. 

Le deuxième événement de fracturation identifié dans les Chaînons Béarnais (set 2) a 

impacté les dépôts du Lias à l’Albien et est associé à l’augmentation de la température durant 

les phases de circulations fluide (Figure 53b). Les températures aux alentours de 350°C 

enregistrées dans les derniers stades de Dol2 sont anormalement élevées si l’on considère un 

gradient thermique standard de 30°C/km. Une telle température impliquerait un enfouissement 

de plus de 11 km. Cependant l’enfouissement a été estimé entre 5 et 6 km durant l’Albien dans 

la partie sud du bassin aquitain (Desegaulx et al., 1991). En considérant un tel enfouissement 

le gradient géothermique serait alors d’au moins 70°C/km, très proche de celui que propose 

Renard, (2010) de 75°C/km pour le champ de Rousse plus au Nord (bassin sud aquitain). 

L’estimation de l’enfouissement a tenu compte de plusieurs paramètres tels que : l’extension 

pre-orogénique qui contribue à l’espace d’accomodation des sédiments du bassin d’avant-pays 

au travers de la bathymétrie pre-orogénique et de la compaction des sédiments pre-orogénique ; 

mais également de l’état thermique transitoire de la lithosphère induit par l’extension. Cet état 

thermique de la lithosphère résulte de la subsidence thermique en cours et de la rigidité flexurale 

qui change au cours du temps (Desegaulx et al., 1991). Ce pic de température est interprété 

comme la conséquence de l’exhumation du manteau durant l’hyper-extension Aptienne-

Albienne et la circulation de fluides hydrothermaux. Cette interprétation est appuyée par 

l’augmentation du fractionnement thermique des isotopes de l’oxygène dans les échantillons 

prélevés au voisinage de corps lherzolitiques dans l’anticlinal de Sarrance. La proximité de ces 

corps lherzolitiques, la forte salinité (~ 30 mass %eq.NaCl), la présence d’H2S issu de la TSR 

ou du manteau, l’abondance de CO2, et le fort ratio eau/roche dans un système ouvert sont en 

accord avec l’hypothèse d’une circulation de fluides mantelliques chauds riches en Mg, 

ascendants traversant les évaporites triasiques riches en sulfates. En effet, les travaux de master 
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de Jon Gago Revuelta (2013), ont mis en évidence la présence d’H2S et d’H2 dans des inclusions 

fluides présentes dans la formation des « Dolomie de Meillon » des Chaînons Béarnais datée 

du Callovo-Oxfordien. Bien qu’aucune occurrence d’H2 n’a été observée dans les inclusions 

fluides de cette étude, le fort potentiel de diffusion de l’H2 (Mavrogenes et Bodnar, 1994) et/ou 

sa consommation lors de la réaction de TSR (Truche et al., 2009) peut expliquer son abscence 

dans certaines inclusions fluides. L’H2 observé dans certaines inclusions fluides peut être 

expliqué par la réaction de serpentinisation des lherzolites (olivine + pyroxène + H2O  

serpentine ± brucite ± magnétite + H2 ; McCollom et Seewald, 2013) observée dans les 

Chaînons Béarnais (Lagabrielle et al., 2010). Le processus de serpentinisation dans un contexte 

extensif associé à une exhumation du manteau a déjà été décrit dans la chaîne Alpine par Pinto 

et al. (2015). De meme Peretti et al. (1992) ont décrit ce processus lors du métamorphisme 

d’une péridotite dans les Alpes centrales. Cette réaction corrobore l’origine mantellique 

(lherzolitique) des circulations fluides dans les Chaînons Béarnais. 

Les températures obtenues par les géothermomètres « chlorites » et « inclusions 

fluides » dans Dol2 sont dans une gamme similaire. Étant donné que la chlorite a été observée 

en tant que premier ciment dans les fractures du set 2b, sa formation est supposée s’être produite 

également pendant l’hyper-extension. Comme expliqué précédemment, la précipitation 

préférentielle de la chlorite dans l’Albien-Cénomanien et de la dolomite dans le Jurassique était 

probablement contrôlée par la composition minéralogique de la roche hôte. 

Les dernières phases de cimentation dans le set 2 sont associées à une baisse progressive 

des températures des fluides, de 350°C mesuré dans les chlorites à environ 220°C pendant la 

précipitation de Cal2 (Figure 53c). Après la précipitation de la chlorite, la source des fluides 

reste majoritairement magmatique lors de la précipitation de Cal2. Néanmoins, la baisse de la 

salinité, la baisse de la teneur en CO2 des fluides associée à la disparition de l’H2S est corrélée 

à l’apparition d’une légère contribution des fluides marins. De plus, puisque ces ciments sont 

recoupés par des stylolithes compressifs, la séquence diagénétique du quartz à Cal2 est 

interprétée comme tardi à post hyper-extension et précède la télogenèse. En dépit du fait que la 

compression pyrénéenne débute durant le Santonien, l’exhumation et le refroidissement du 

bassin est apparu probablement durant l’Éocène comme proposé par Vacherat et al. (2014, 

2016). Ces auteurs considèrent que les températures sont restées relativement élevées durant 

l’enfouissement du bassin jusqu’au début de l’exhumation. Nos résultats montrent que, malgré 

une baisse, les températures estimées (250°C) restent relativement élevées pendant la 

précipitation du quartz et de Cal2. Ces résultats sont compatibles avec l’hypothèse de la 
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persistance de fortes températures dans le bassin après la phase d’hyper-extension et 

potentiellement jusqu’à l’Eocène comme proposé par Vacherat et al. (2014, 2016). Par 

conséquent, la durée de précipitation de la séquence du quartz jusqu’à Cal2 peut être comprise 

dans l’intervalle de temps entre la fin du Cénomanien et l’Éocène.  

Durant cette période le système était fermé comme l’atteste la présence de conditions 

réductrices et le faible ratio eau/roche (fluides à l’équilibre isotopique avec l’encaissant) 

pendant la précipitation de la pyrite et les premières phases de Cal2. Ce changement est 

également corrélé avec une augmentation de la contribution des sédiments de bassins, avec des 

compositions de gaz caractérisées par l’augmentation de N2 observée à partir de Dol2 jusqu’à 

Cal2 et qui peut être due à la maturation de la matière organique à haute température ou à la 

diagenèse d’enfouissement des minéraux porteurs d’ammonium. Le changement des sources 

des fluides parents est également avéré par la dédolomitisation et le remplacement de Dol2 par 

Cal2 qui inclut la transition de fluides riches en Mg vers des fluides avec un ratio Ca/Mg élevé. 

Dans le Callovien-Oxfordien et dans le Tithonien, les brèches montrent souvent une 

distribution parallèle à la stratification et se propagent depuis les fractures du set 2 recoupant 

les couches sous-jacentes et sus-jacentes. Ces caractéristiques sont compatibles avec un 

mécanisme de fracturation hydraulique due à la surpression fluide (Cosgrove, 2001, Jébrak, 

1997). La phase d’hyper-extension, caractérisée par la sédimentation de plus de 4000 m de 

sédiments dans les bassins très étendus (Jammes et al., 2010) était probablement favorable à la 

genèse de surpressions fluides dans des réservoirs profondément enfouis. Ceci est compatible 

avec la présence des brèches essentiellement dans les formations jurassiques contrairement aux 

formations du Crétacé qui ont subi un enfouissement moindre. D’autre part une faible 

perméabilité de certaines couches à porosité non nulle était nécessaire pour permettre des 

surpressions fluides locales parallèles à la stratification (Jébrak, 1997), comme dans les 

formations dolomitisées. En revanche, la nature micritique des formations non affectées par la 

dolomitisation et leur rhéologie ont certainement empêché une fracturation intensive.  

La réouverture du système et la réapparition de conditions oxydantes durant les 

dernières phases de Cal2 peuvent être interprétées comme une réouverture du système qui 

pourrait être interprété comme les prémices de la compression. L’étape de collision et 

d’exhumation est enregistrée par la précipitation de Cal3 (Figure 53d). Cette interprétation est 

renforcée par les directions N-S du dernier set de fractures (set 3) qui est rempli par Cal3. 

L’infiltration de fluides météoriques avec un ratio eau/roche élevé a certainement été favorisée 
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par l’exhumation et la mise à l’affleurement des roches mésozoïques pendant la télogenèse. Les 

ciments télogénétiques avec des caractéristiques pétrographiques et des signatures isotopiques 

similaires ont été décrits dans le Carbonifère et les carbonates de l’Albien de la zone 

Cantabrique (Gasparrini et al., 2006 ; Lopez-Horgue et al., 2010). Dans les Chaînons Béarnais 

ce dernier événement géodynamique a été accompagné par la formation de stylolithes de 

compression et d’une discrète dolomitisation locale et limitée au voisinage des joints de 

pression-dissolution. 
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Figure 53 : Modèle général de l’évolution de la fracturation, de la chimie des fluides et de l’origine des fluides 
parents en lien avec la géodynamique des Chainons Béarnais ; A) Fracturation du Lias au Dogger générée par le 
rifting et les premiers stades de marge passive. L’origine des fluides parents de Cal1 n’a pas été déterminée ; B) 
Second stade de fracturation durant l’hyper-extension qui a permis la circulation ascendante de fluides chauds 
mantelliques au travers des évaporites Triasiques et une bréchification locale des formations Jurassiques ; C) Stade 
post hyper-extension caractérisé par la  baisse des contributions des fluides mantelliques, une baisse des 
températures et des salinités, et la fermeture du système diagénétique pendant l’enfouissement ; D) Inversion et 
exhumation du bassin à l’Éocène caractérisées par le dernier événement de fracturation et l’entrée de fluides 
météoriques depuis la surface (modifié d‘après Teixell et al., 2016). 

 

5.  Impact de la diagenèse sur les propriétés réservoirs et les 
circulations fluides des Chaînons Béarnais 

L’éogenèse est seulement caractérisée par la micritisation et les épisodes précoces des 

ciments syntaxiaux (Sc). Aucune autre caractéristique éogénétique a été observée, 

principalement à cause de : (i) La présence d’une matrice micritique ou marneuse dans la 

plupart des formations étudiées et l’absence de macroporosité intergranulaire primaire, (ii) La 

dolomitisation pervasive des roches du Jurassique supérieur qui a effacé la texture originelle 

des sédiments (Figure 54). L’origine et le timing de la dolomitisation seront discutés plus bas. 

Dans l’ensemble, les grains micritisés et les ciments syntaxiaux et n’ont ainsi pas eu d’impact 

significatif sur les propriétés pétrophysiques des formations étudiées.  

Les roches hôtes présentent des valeurs de δ18O appauvries comparées aux valeurs des 

carbonates marins (Figure 29, Figure 30 et Figure 31). Cela suggère que toutes les roches hôtes 

étudiées ont été plus ou moins impactées par la diagenèse. L’écart est bien prononcé pour les 

dolomites du Callovien-Oxfordien principalement constituées par Dol1 avec des surcroissances 

formées par Dol2 où le δ18O atteint -14,6‰ (Figure 29). La dolomitisation précoce dans les 

environnements évaporitiques (dolomitisation de reflux ou dans les sebkha) génère 

l’évaporation d’isotopes légers d’oxygène et fait ainsi accroître les valeurs de δ18O des 

dolomites comparativement aux carbonates marins (Bellanca et Neri, 1986 ; Melim et Scholle, 

2002 ; Moore et al., 1988 ; Rameil, 2008). Cependant, dans les Chaînons Béarnais, la Dol1 du 

Jurassique supérieur n’est pas en accord avec une origine éogénétique mais suggère plutôt un 

fractionnement thermique ou l’impact d’eaux météoriques (Coniglio et al., 1994 ; Mazzulo, 

1992) (Figure 54). La texture cristalline grossière et xénotopique de Dol1 suggère également 

un enfouissement diagénétique avec des températures élevées (Lumsden et Chimaahusky, 

1980) (Figure 54). L’abondance d’inclusions solides dans Dol1 suggère également qu’elle 

résulte du remplacement généralisé d’un sédiment carbonaté préexistant dont la texture initiale 

ne peut être déterminée. Ainsi, cette dolomitisation pervasive a eu pour effet d’effacer la texture 
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originelle des sédiments. Cependant, la bréchification intensive liée des surpressions de fluides 

pendant l’enfouissement a nécessité la présence de fluides piégés dans le sédiment et donc un 

faciès poreux mais peu perméable. Malheureusement les faciès des carbonates initiaux n’ont pu 

être déterminés. Cependant dans les environnements de plates-formes carbonatées peu 

profondes ou péritidales du Jurassique supérieur le facies peut avoir consisté en des dolomites 

primaires avec une porosité inter-cristalline (Figure 54). 

 

Figure 54 : Evolution de la porosité intergranulaire et de la porosité de fracture dans les séries mésozoïques des 
Chaînons béarnais en fonction du faciès initial. 

 

Dans le cas des formations micritiques, la dolomitisation secondaire n’a que très peu 

impactée les roches encaissantes. Cela se traduit par des valeurs de δ18O des roches hôtes plus 

élevées que pour les dolomites (seulement une valeur dans le Lias est inférieure à -10‰) mais 

demeurent cependant inférieures aux carbonates marins.  Dans les micrites, la diagenèse génère 

la surcroissance des cristaux de micrite par stabilisation minéralogique durant la diagenèse 
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précoce et par Ostwald ripening durant l’enfouissement (Carpentier et al., 2015 ; Deville de 

Periere et al., 2011 ; Lambert et al., 2006 ; Lasemi et Sandberg, 1984 ; Moshier, 1989 ; Richard 

et al., 2007 ; Stein, 1978 ; Volery et al., 2010). Par conséquent les valeurs isotopiques de δ13C 

des micrites reflètent le mélange des particules micritiques initiales avec une signature marine 

et leurs surcroissances avec une signature du fluide diagénétique. Cette évolution diagénétique 

permet d’expliquer les valeurs isotopiques intermédiaires des micrites entre des roches 

dolomitisées endant l’enfouissement et des carbonates marins. De plus, les processus énoncés 

plus haut peuvent engendrer ou accentuer la poronécrose intercristalline (Figure 54). La faible 

porosité dans les sédiments micritiques n’a pas permis d’importantes circulations fluides dans 

les sédiments et a empêché une dolomitisation intensive comme cela est observé dans le 

Jurassique supérieur. De ce fait, les circulations fluides dans ces formations se seraient 

principalement faites par l’intermédiaire du réseau de fracture.  

Il est à noter que, deux échantillons du Lias et du Dogger sont caractérisés par une roche 

hôte avec des valeurs en δ13C significativement négatives. Une origine possible de carbone 

organique est suspectée. L’interaction entre des fluides et de la matière organique dans la 

formation du Lias et du Dogger peut induire la recristallisation des carbonates et l’incorporation 

de carbone organique.  En résumé, en dehors des faciès dolomitiques du Jurassique supérieur 

qui ont éventuellement été impactés par une dolomitisation précoce en milieu de plate-forme 

carbonatée peu profonde, la diagenèse précoce a eu un impact limité sur les propriétés 

pétrophysiques des niveaux carbonatés principalement du fait de la nature micritique des roches 

(Figure 54). En revanche, dans l’hypothèse d’une dolomitisation précoce ayant généré une 

porosité intercristalline dans les carbonates du Jurassique supérieur, les fluides piégés ont pu 

favoriser les phénomènes de surpressions fluides lors de l’enfouissement et donc l’intense 

fracturation (Figure 54).  

Les circulations de fluides mésogénétiques se sont concentrées au niveau des zones de 

fractures (set 2). Ainsi dans les formations à matrice micritique les ciments mésogénétiques ne 

sont présents que dans les zones de fractures. En revanche, dans les formations dolomitiques 

du Jurassique supérieur l’abondante fracturation et la bréchification hydraulique stratiforme ont 

favorisé les circulations verticales mais également latérales. Cette fracturation a permis aux 

fluides mésogénétique d’accéder à la porosité initialement piégée et ainsi a favorisé une 

dolomitisation hydrothermale pervasive du sédiment à l’origine de Dol1 et Dol2. Ceci est 

conforté par la présence de Dol2 et de Cal2 dans la porosité inter-cristalline dans le Callovo-

Oxfordien et le Kimmeridgien. Cependant même si la porosité de fracture a été 
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importante et a offert des chemins préférentiels de circulations, la majorité des veines a été 

comblée par les ciments dolomitiques et calcitiques. Cependant la présence d’un remplissage 

mixte constitué par des ciments mésogénétiques et des ciments interprétés comme liés à la 

télogenèse indique que certaines fractures n’ont été comblées que tardivement et ont donc pu 

servir de chemins de circulation pendant de longues périodes (entre l’Aptien et l’Eocène ?) 

(Figure 54). Les ciments mésogénétiques ont également engendré une poronécrose importante 

au sein de la porosité inter-cristalline (Figure 54). 

Enfin, la fracturation télogénétique a également permis la réouverture de fractures du set 2 et 

l’apparition de nouveaux drains de circulation. Elle a permis l’accès à la porosité résiduelle au 

sein de faciès dolomitiques Mais comme pendant la mésogenèse les fractures ont été comblées 

par la dernière génération de ciment (Cal3). Ces derniers ciments ont parfois abouti au 

comblement complet de la porosité notamment dans les formations dolomitiques (Figure 54). 

6.  Impact du modèle géodynamique et des circulations fluides sur 
les systèmes pétroliers sud aquitains 

6.1   Définition des systèmes pétroliers sud aquitains 
Comme décrit précédemment (chapitre 1, partie 4.3), les réservoirs à hydrocarbures du 

bassin sud-Aquitain sont essentiellement dans le Jurassique supérieur et dans le Crétacé 

inférieur et sont situés à des profondeurs de 2000 à 5000 m. La plupart se sont développés dans 

des carbonates fracturés notamment dans le Jurassique (bassins d’Adour : Lacq, Meillon, etc..) 

où la fracturation est la plus importante (Bourrouilh et al., 1995). Cela coïncide avec les 

observations et les résultats de notre étude qui montrent une fracturation abondante marquée 

par une bréchification hydraulique stratiforme favorisant les circulations verticales et latérales 

principalement dans les formations dolomitiques du Jurassique.  

Les fortes variations de l’évolution lithologique et structurale du bassin aquitain ont 

conduit à une grande variété de pièges à hydrocarbures. En effet, dans le bassin aquitain, les 

pièges à hydrocarbures sont le résultat de l’histoire géodynamique complexe du massif des 

Pyrénées commune aux Chaînons Béarnais. Des mouvements entre les plaques Ibérique et 

Eurasienne (Jammes et al., 2009) jusqu’à l’orogenèse de la chaîne Pyrénéenne (Fitzgerald et 

al., 1999). L’histoire tectono-sédimentaire a été fortement affectée par le jeu des directions 

héritées du socle Paléozoïque (N20°, N50-70°, N110° et N160°) (Autran et Cogné 1980 ; 

Canérot et al., 2005 ; Cogné et Wright 1980 ; Mattauer et Séguret, 1966 ; Vissers, 1992 ; 

Winnock 1971). Ces directions structurales ont été réactivées à la phase Néo-Cimmérienne 
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(Canérot et al., 2005), lors de l’hyper-extension au Crétacé supérieur (Bourrouilh et al., 1995 ; 

Le Vot et al., 1996) et finalement lors de la compression Pyrénéenne (Vergés et al., 2002) et 

vont ainsi être à l’origine des structures qui serviront de pièges aux hydrocarbures telles que : 

des blocs faillés (gisements de Meillon et de Rousse) (Serrano et al., 2006) ou encore des 

anticlinaux (gisements de Lugos et Lucats-Cabeil) que l’on peut également retrouver dans les 

Chaînons Béarnais (anticlinal de Sarrance, de Bielle-Lurbe, par exemple). 

La plupart des roches-mères des systèmes pétroliers du Sud-Ouest sont présentes 

principalement dans les carbonates argileux du Jurassique et potentiellement dans les schistes 

argileux du Crétacé inférieur (Bourrouilh et al., 2005) et la majorité des couches réservoirs, 

jouant également parfois le rôle de couverture, se situent proche de la limite Jurassique – 

Crétacé inférieur (cf. Chapitre 1, partie 4.2). Les formations hôtes de ces roches-mères et de ces 

couches réservoirs se retrouvent également dans les Chaînons Béarnais (Canérot, 1991, 1992 ; 

Biteau et al., 2006 ; Serrano et al., 2006) . Néanmoins, des variations de faciès entre le Nord 

(bassin aquitain) et le Sud (Chaînons Béarnais) au sein d’une même formation peuvent 

intervenir (Biteau et al., 2006). La littérature décrit la maturation des roches mères dans les 

réservoirs à hydrocarbures sud aquitains comme tardive. Elle serait liée à la subsidence et à 

l’enfouissement tertiaire d’après Bourrouilh et al. (1995) et Le Vot et al. (1996), ce qui ne peut 

être possible pour les Chaînons Béarnais qui sont en régime compressif durant cette période, 

puis passent à régime extensif de l’Albien jusqu’à l’actuelle (Biteau et Canérot, 2007). 

Les analogies définies ci-dessus, entre les caractéristiques (roche-mère, couche 

réservoir, couverture, système de migration et de maturation des fluides) définissant les 

systèmes pétroliers sud aquitain et les Chaînons Béarnais, semblent indiquer que ces derniers 

auraient le potentiel de générer des réservoirs pétroliers producteurs d’hydrocarbures. Ainsi, il 

peut être intéressant de comparer les données fluides et structurales de notre étude dans les 

Chaînons Béarnais avec celles des réservoirs pétroliers sud aquitains. Il est à noter que, dans le 

bassin aquitain, la formation précoce de pièges (anticlinal, discontinuité, formation de dôme de 

sel inachevée, stratigraphique, etc …) à des intervalles stratigraphiques variés a certainement 

augmenté les chances d’obtenir une combinaison efficace de source, de voie de circulation, de 

réservoir et de couche perméable favorisant la production d’hydrocarbures (Bourouillh et al., 

1995 ; Canérot et al., 2005). Cependant, aucun indice ne permet de placer la migration des 

hyrocarbures anté-, syn- ou post-orogenèse Pyrénéenne de manière certaine.  
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6.2   Comparaison du modèle proposé pour les Chaînons Béarnais avec les 
travaux antérieurs sur la diagenèse du gisement de Rousse. 
 

Les études pétrographiques et géochimiques menées sur les formations mésozoïques des 

Chaînons Béarnais n’ont pas conduit à l’observation d’indices de présence ou de migration 

d’hydrocarbures. En effet, les inclusions fluides, témoins de la chimie des paléo-fluides lors de 

la précipitation des minéraux, sont uniquement bi-phasées aqueuses et les échantillons n’ont 

montré aucune présence d’hydrocarbures à l’exception de traces de CH4 dans les inclusions 

fluides. Les travaux de master de Jon Gago Revuelta, (2013) sur ces mêmes Chaînons Béarnais 

confirme la présence d’inclusions fluides bi-phasées aqueuses riches essentiellement en CH4, 

H2S, CO2, et une seconde famille d’inclusions fluides très rares, anhydres, riches en H2S avec 

des traces de CH4, H2, et CO2 dans les niveaux du Kimméridgien. Ces données marquent, 

encore plus que les données de cette thèse, l’origine mantellique de fluides à H2S dominant et 

présence d’hydrogène (discuté Chapitre 3, partie 4).  

Plusieurs réservoirs pétroliers du bassin aquitain présentent des caractéristiques 

pétrophysiques proches des formations dolomitiques décrites dans les Chaînons Béarnais. Il est 

donc normal de s'interroger sur les différences pétro-géochimiques et structurales entre la zone 

des Chaînons Béarnais et les réservoirs producteurs du bassin aquitain. Il n’existe 

malheureusement que peu d’études similaires réalisées dans le bassin aquitain, il est toutefois 

possible de se référer aux travaux de Renard (2010) portant sur la reconstruction de l’histoire 

thermobarométrique du champ de Rousse à partir d’analyses minéralogiques et de fluides dans 

le réservoir et sa couverture à partir d’échantillons de forage non-orientés. 
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Figure 55 : Localisation du site de Rousse. a) localisation régionale du champ de Rousse (encadré noir) et 
localisation de l’étude dans les Chaînons Béarnais (encadré rouge) ; b) agrandissement de la localisation du champ 
de Rousse avec localisation de la coupe transversale AA’ en c). Les zones rouges représentent les principaux 
champs de gaz de la zone ; c) coupe transversale AA’ localisée dans b) avec les compartiments carbonatés de 
Meillon et Rousse. Le champ de Rousse est localisé au sommet du compartiment de Rousse (encadré noir). D’après 
SNEAP, Biteau et al., 2006 et Gapillou et al., 2008. 

 

Les travaux de Renard (2010), portent sur différentes formations présentes dans les 

Chaînons Béarnais et constitutives du champ de Rousse : la « Dolomie de Mano » fracturée et 

bréchifiée du Jurassique supérieur (Tithonien) échantillonnée dans le forage RSE1 et les 

brèches minéralisées du Crétacé supérieur échantillonnées dans le forage RSE2 correspondant 

respectivement à la roche réservoir et à la base de la roche couverture (Figure 55). À la fin du 

Crétacé, la subduction entre l’Ibérie et l’Europe a conduit à la formation et à la migration au 

Nord de bassins flexuraux (Biteau et al., 2006). La phase de paroxysme de la compression 

survenue à l’Eocène a permis dans la zone des Chaînons Béarnais la création du massif des 

Pyrénées, tandis qu’au Nord cela a entrainé la déformation des bassins d’avant-pays (dans la 

zone du champ de Rousse). Le réservoir de Rousse est constitué par la plateforme jurassique 

faillée par la phase d’extension du Crétacé inférieur, correspondant à l’hyper-extension dans 

les Chaînons Béarnais. Cette phase d’extension a permis au champ de Rousse d’acquérir sa 

structure en blocs basculés connue pour être le piège à hydrocarbures (Serrano et al., 2006). La 
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Figure 55 montre que le bloc de Meillon a été surélevé durant la première phase compressive 

de la fin de l’Albien au Santonien, ce qui a eu pour effet d’isoler le compartiment de Rousse 

(De Chevilly et al., 1969). Le champ de Rousse présente également une épaisse couche de 

flyschs du Crétacé supérieur et des sédiments tertiaires en discordance sur les couches 

réservoirs jurassiques (Figure 55). De plus, la structure en fleur recouvrant les pièges (anticlinal 

de Pau) est interprétée comme une structure transpressive. Cette structure est induite par un 

mouvement décrochant due au front de chevauchement nord pyrénéen (Biteau et al., 2006). 

L’assemblage minéralogique du faciès de la « Dolomie de Mano » présente des cristaux 

de dolomites baroques à cœur ferrifère et frange non ferrifère avec des caractéristiques 

pétrographiques identiques à la dolomite baroque Dol2 de notre étude (grands cristaux 

automorphes à hypidiomorphes avec un cœur sombre et une frange plus claire). De même, la 

calcite en remplissage de la fracture présente une teinte orange en CL et possède des cristaux 

d’environ 50 µm et semble correspondre à la calcite Cal2 caractérisée dans notre étude (aucune 

autre caractéristique commune n’est observable). De plus, la paragenèse définie dans les 

Chaînons Béarnais correspond à la chronologie relative entre la dolomite et la calcite (Dol2 

précède Cal2). Cependant, d’après Renard (2010) cette calcite serait la dernière phase de 

précipitation et serait en remplissage de la dernière phase de fracturation datée comme 

antérieure aux brèches du Crétacé supérieur. Le champ de Rousse ne présenterait donc pas de 

set 3 et de remplissage par la calcite Cal3 décrits dans les Chaînons Béarnais. Cela semble 

logique puisque le champ de Rousse a moins subi la compression pyrénéenne que les Chaînons 

Béarnais. 

Bien que les brèches du Crétacé supérieur n’aient pas été étudiées dans nos travaux, il 

peut être intéressant de comparer les données de l’étude de Renard (2010) avec le modèle 

proposé dans notre étude pour les Chaînons Béarnais. D’après l’auteur, les brèches du Crétacé 

supérieur sont constituées d’éléments polygéniques (clastes) issus des formations du Trias au 

Crétacé inférieur. Les clastes ont été fracturés avant le dépôt. Ce sont donc bien des brèches de 

transport qui remanient des formations bien plus anciennes. Ces clastes sont enrobés de phases 

minérales néoformées à calcite, quartz, pyrite et argiles. 

Les analyses microthermométriques et de microspectrométrie Raman sur les inclusions 

fluides présentes dans les ciments de ces formations (i.e. « Dolomie de Mano » et brèches du 

Crétacé supérieur) ont permis de définir des familles d’inclusions fluides, les températures 
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d’homogénéisation (Th), la salinité et les compositions en gaz de ces dernières. Aucune 

inclusion ne fluoresce sous lumière UV, aucun hydrocarbure liquide n’a été détecté. 

La calcite échantillonnée au sein de la formation des « Dolomies de Mano » présente des 

inclusions fluides aqueuses biphasées avec des salinités comprises entre 1,2 %masse eq. et 4,6 

% masse eq. NaCl et des températures d’homogénéisation comprises entre 145 et 152°C. La 

phase vapeur des inclusions est constituée principalement de CH4 (95 mol%) et de CO2 (5 

mol%). Les inclusions observées dans la dolomite sont également aqueuses et biphasées et ont 

des salinités comprises entre 2,9 %masse eq. NaCl et 5,8 %masse eq. NaCl et des Th entre 145 

et 167°C. Les températures de piégeage sont donc plus élevées pour la dolomite que pour la 

calcite. Leur phase vapeur est enrichie en CO2 (10 à 25 mol%) comparé aux inclusions des 

calcites. Renard (2010) a également mis en évidence un troisième type d’inclusions fluides 

observées uniquement dans la calcite. Ces inclusions fluides sont monophasées vapeur et 

présentent une composition en gaz (CH4) similaire aux phases vapeur des inclusions aqueuses 

biphasées. Elles seraient co-génétiques de ces dernières (Figure 56).  

La formation des brèches du Crétacé supérieur présente également des inclusions fluides 

biphasées (liquide-vapeur) dans de la calcite précipitée au sein de lentilles, distribuées en deux 

populations. La population 1 à des Th voisines de 155°C tandis que la population 2 à des Th 

réparties entre 163 et 172 °C. La famille 2 présente les plus fortes salinités autour de 17,5 

%masse eq. NaCl tandis que la famille 1 a une salinité autour de 11,6 %masse eq. NaCl. Les 

deux familles d’inclusions ont une composition en gaz majoritairement dominé par du CH4 (97 

mol%) le reste correspondant à du CO2. Les inclusions présentant les plus faibles Th ne 

contiennent pas de CO2. Comme dans la « Dolomie de Mano », l’auteur a observé un troisième 

type d’inclusions monophasées vapeur. Ces inclusions ont des compositions en gaz identiques 

aux inclusions aqueuses biphasées (Figure 56). 

Les données géochimiques et pétrographiques et les reconstitutions 

thermobarométriques réalisées sur les échantillons du champ de Rousse ont permis à Renard 

(2010) de caractériser les conditions P-T (pression-température) de la zone étudiée et de 

proposer un scénario des interactions fluides-roches du bassin en lien avec l’histoire 

géodynamique. L’auteur propose donc une phase de fracturation importante postérieure à la 

dolomitisation et à l’induration de la « Dolomie de Mano » qui serait antérieure aux brèches du 

Crétacé supérieur. Les analyses des inclusions fluides lui ont permis de conclure à un 

remplissage par la dolomite de cette fracturation datée de -105 Ma correspondant à la seconde 
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phase de rifting débutée au Tithonien (Biteau et al., 2006) jusqu’à la fin de l’Albien à -100 Ma. 

Cette phase de fracturation correspond au set 2 observée dans les Chaînons Béarnais. Les 

inclusions fluides de cette dolomite présentent des Th comprises entre 145 et 167°C, une salinité 

de 5,8 % masse eq. NaCl et sont riches en CH4 -CO2 et ne montre pas d’évidence d’H2S. A 

l’inverse, les compositions gazeuses des inclusions fluides de Dol2 dans les Chaînons Béarnais 

sont dominées par du CO2 et de l’H2S et présentent des températures bien plus élevées de 250 

à 350°C et une salinité plus importante comprises entre 25 et 30 % masse eq. NaCl. Ces 

différences de composition en gaz, de température et de salinité confortent donc une origine 

mantellique et par conséquent l’implication de fluides ascendants ayant percolé au travers des 

évaporites triasiques dans les Chaînons Béarnais. En effet, l’hyper-extension produite durant 

cette période dans les Chaînons Béarnais a conduit à un amincissement crustal et à l’exhumation 

locale du manteau conduisant très certainement à la différenciation géochimique entre les 

inclusions fluides des Chaînons Béarnais et celles du champ de Rousse. Suite à cela, une 

seconde phase de fracturation est constatée par l’auteur qui réouvrirait les anciennes fractures. 

Cette seconde phase de fracturation correspond à la réouverture du set 2 dans les Chaînons 

Béarnais. En effet, ce second événement de fracturation ferait suite à un épisode intense 

d’érosion marqué par une baisse de la pression et de la température suivant l’évolution du 

gradient hydrostatique marquant la fin de la phase de rifting et le début de la phase de 

compression pyrénéenne. Ces fractures sont remplies par la calcite avec des inclusions fluides 

riches en CH4, des Th comprises entre 145 et 152°C et une salinité variant entre 1,16 et 4,64 % 

masse eq. NaCl. Contrairement à cette calcite, les compositions en gaz des inclusions fluides 

de Cal2 dans les Chaînons Béarnais sont dominées par du N2 et présentent des températures 

supérieures comprises entre 200 et 250 °C et des salinités plus importantes autour de 15 % 

masse eq. NaCl. L’auteur suggère que les faibles salinités des fluides durant cet épisode de 

fracturation comparables à celle de l’eau de mer sont en accord avec des dépôts de faible 

profondeur dans un contexte de rifting. Dans le cas des Chaînons Béarnais, ces différences en 

termes de compositions en gaz, de températures et de salinité corroborent l’implication de 

fluides profonds riches en N2 issus d’un mélange de fluides mantelliques et marins. Il est à noter 

que les inclusions fluides monophasées co-génétiques des biphasées aqueuses observées dans 

le champ de Rousse ne l’ont pas été dans les Chaînons Béarnais. D’après Renard (2010), 

l’origine du CH4 des inclusions fluides de la dolomite et de la calcite serait issue de roches 

mères locales situées à faible profondeur, la matière organique ayant atteint la fenêtre à gaz 

grâce au fort gradient géothermique durant l’extension (75°C/km). La « Dolomie de Mano » 

n’a pas enregistré plus d’évènement de fracturation dans les âges géologiques suivants. Les 
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inclusions fluides présentes dans la calcite des brèches du Crétacé supérieur ont permis de 

déduire un âge autour de -35 Ma, correspondant au paroxysme de la compression Pyrénéenne. 

Les brèches ont pu servir de surface de décollement sous 4000 m de sédiments (flysch crétacé 

et dépôts tertiaires) impliquant la création d’un réseau de lentilles avec la précipitation d’une 

paragenèse complexe. Ces brèches présentent des inclusions fluides datées de l’Eocène. Les 

inclusions fluides riches en CH4 et présentant des Th entre 153 et 173 °C ont enregistré une 

chute de pression qui n’a pas pu être quantifiée de manière certaine conduisant à la démixtion 

des fluides en conditions hydrostatiques à 40MPa. Le gradient géothermique peut être alors 

estimé à environ 40°C/km. De plus, les salinités élevées des fluides sont en accord avec la 

présence de saumures d’origine profonde (évaporites triasiques ?). Cet épisode est le dernier 

épisode diagénétique impliquant la migration de fluide. Renard considère que la présence de 

gaz dans le réservoir fracturé et les brèches inhibe la diagenèse. Il place le remplissage des 

réservoirs de gaz actuels autour de 5 Ma (Figure 56). 

 

Figure 56 : Histoire géologique des formations composant le réservoir gazier de Rousse, (Renard, 2010) 
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A la lumière des travaux de Renard (2010), le champ de Rousse semble avoir enregistré 

les mêmes événements géodynamiques (début et fin de la phase de rifting) que les Chaînons 

Béarnais. Cependant, il est évident que des variations en termes de température (Th), de salinité 

et de composition en gaz des inclusions fluides existent entre le Nord (champ de Rousse) et le 

Sud (Chaînons Béarnais) et la principale cause pouvant expliquer ces différences semble être 

l’hyper-extension présente uniquement dans les Chaînons Béarnais durant l’Aptien-Albien. 

Bien que la chronologie relative entre la dolomite, la calcite et les phases de fracturations décrite 

par Renard (2010) puisse être comparée dans notre zone d’étude à Dol2 qui précède Cal2, toutes 

deux en remplissage du set2, les données géochimiques obtenues sont différentes. Cela 

s’explique par des sources de fluides et des températures différentes. Il est à noter que, les 

températures plus faibles pour la calcite comparée à la dolomite sont un point commun entre le 

Nord et le Sud marquant un léger refroidissement lié à la fin du régime hyper-extensif.  

Dans le cas du réservoir de Rousse, la présence de CH4 serait issue de roches-mères 

locales situées à faible profondeur, la matière organique ayant atteint la fenêtre à gaz grâce au 

fort gradient géothermique durant l’extension (Renard, 2010). Dans le cas des Chaînons 

Béarnais, l’absence de véritables roches-mères et les températures extrêmes peuvent expliquer 

les traces de CH4 détectées. Le gradient proposé par Renard (2010) de 75°C/km durant l’hyper-

extension est très proche de celui calculé pour les Chaînons Béarnais d’au moins 70°C/km en 

considérant un enfouissement de 5-6 km proposée Desegaulx et al. (1991) pour l’Albien. 

Néanmoins, si l’on considère un système hyper-extensif avec une température élevée 

(amincissement crustal et exhumation locale du manteau) et un taux d’érosion inconnu (à 

l’Albien), il est probable que le taux d’enfouissement a été sur-estimé et le gradient 

géothermique largement sous-estimé dans les Chaînons Béarnais. 

6.3   Existance des roches-mères dans les Chaînons Béarnais 
Les occurrences de roches-mères sont nombreuses dans les sous-bassins aquitains, tels 

que le sous-bassin d’Adour à l’Ouest et du Comminges à l’Est ou encore le sous-bassin de 

Parentis au Nord.  

Les roches-mères du bassin aquitain contiennent principalement du kérogène de type II, 

c’est à dire riche en matière organique d’origine marine et se trouvent dans des formations 

variées. Elles sont présentes dans la « Formation des calcaires de Lons » du Kimméridgien, 

dans les « Calcaires à algues et annélides » du Barrémien ou encore dans les argiles de l’Albien 

(Espitalié J., Drouet S., 1992) pour le sous-bassin de l’Adour (Figure 57) et dans les marnes 
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Liasiques, la « Formation des Dolomies de Carcans » de l’Hettangien et dans la « Formation 

des calcaires de Lons » du Kimméridgien également pour le sous-bassin du Comminges et dans 

la « Formation des Calcaires à Lituolidés » du Kimméridgien inférieur équivalent (latéral) de 

la « Formation des calcaires de Lons » pour le sous-bassin de Parentis (Figure 57) (Biteau et 

Canérot, 2007 ; Bourrouilh et al., 1995). Les roches-mères les plus anciennes datées du Rhétien-

Hettangien, « Formation des dolomies de Carcans », correspondent à la phase de rifting 

Triasique impliquant une croûte amincie et associée à du volcanisme (ophites) dans la zone 

Nord Pyrénéenne. Une roche-mère majeure se trouve au Kimméridgien, « Formation des 

Calcaires de Lons », correspond à un intervalle transgressif (de roche-mère) mondialement  
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Figure 57 : Le bassin aquitain : Principaux domaines structuraux, occurrences d’hydrocarbures et principaux 
champs pétroliers, d’après Biteau et al. (2006). 

 

L’ensemble des formations décrites ci-dessus, contenant les roches-mères 

principalement d’origine marine, sont communes aux Chaînons Béarnais et au bassin aquitain. 

Ainsi, les roches-mères peuvent être potentiellement présentes dans les Chaînons Béarnais. 

Cependant, ces formations présentent des variations latérales de faciès principalement entre le 

Nord – Nord/Ouest (bassin aquitain) et le Sud (Chaînons Béarnais) témoignant 

d’environnements de dépôts différents (Figure 9). En effet, les roches-mères d’origine marine 
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générées dans le bassin aquitain dans des environnements de bassin, ne le seront pas dans des 

environnements de plateforme au Sud dans les Chaînons Béarnais. La « Formation des 

Dolomies de Carcans » datée du Rhétien à l’Hettangien inférieur est caractérisée dans les 

Chaînons Béarnais et dans le bassin aquitain par un faciès calcaire plus ou moins argileux et 

dolomitique où l’on peut trouver des nodules d’anhydrites et de fines intercalations d’argiles 

noires et de dolomie. Localement, cette formation peut comporter des oolithes ou fantômes 

d’oolithes (Canérot, 1991 ; Biteau et al., 2006) attestant d’un dépôt généralisé de plateforme 

interne (Figure 1). Cette formation peut présenter des accumulations de matières organiques 

avec un carbone organique totale (COT) entre 29,98 et 46,95 % (Serrano et al., 2006) dans le 

bassin aquitain. Cette formation est donc une bonne candidate pour la génération d’une roche-

mère, y compris dans les Chaînons Béarnais. La « Formation des Calcaires de Lons » et/ou 

«Formation des Calcaires à Lituolidés » datée du Kimméridgien est composée d’intervalles 

organiques argileux représentant la principale roche-mère de la zone (Sous-bassins Adour, 

Parentis, Cominges) avec COT entre 2 et 7% (Biteau et al., 2006), tandis que dans les Chaînons 

Béarnais la « Formation des Calcaires de Lons » consiste en des calcaires noirs à grains fins 

comportant des pyrites alternant avec des marnes noires à Nanogyra (cf, Etat de l’art, 

Lithostratigraphie). Le faciès décrit pour le bassin aquitain correspond à un environnement 

marin plus ouvert tandis que le faciès décrit pour les Chaînons Béarnais caractérise un 

environnement de transition entre un environnement marin ouvert et un environnement de 

plateforme interne étant donc moins favorable à la génération d’une roche-mère. La formation 

des « Calcaires à algues et annélides » datée du Valanginien-Barremien est caractérisée par des 

calcaires à Annélides gréseux avec des occurrences de Nérinées et foraminifères 

(indifférenciés) intercalées avec des marnes noires dans la partie supérieure, pour finir par un 

faciès toujours calcaire mais plus argileux (Valanginien à Barrémien dans un environnement 

fluvial à tidal) (Biteau et al., 2006 ; Canérot et al., 1990, 1992) dans les Chaînons Béarnais. 

Dans le bassin aquitain, au centre, cette formation correspond à un faciès marneux à calcaires 

argileux correspondant à un environnement plus ouvert (Biteau et al., 2006) et son COT est de 

1-2%. Pour cette formation, la différence d’environnement de dépôt et le faible COT n’a 

probablement pas permis la génération d’une roche-mère dans les Chaînons Béarnais. 

La comparaison des faciès des formations contenant des roches-mères dans le bassin 

aquitain avec ceux des Chaînons Béarnais permet de mettre en évidence une formation 

commune, les « Dolomies de Carcans » présentant un environnement de dépôt qui permettrait 

la génération d’une roche-mère dans les Chaînons Béarnais. Cela induit, que l’absence d’indices 
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d’hydrocarbures dans les Chaînons Béarnais mis en évidence par cette étude, pourrait 

simplement être due au fait que peu ou pas de roches-mères ont pu être générées car les 

conditions pour leurs genèses n’étaient pas réunies. 

Néanmoins, dans le cas ou une roche-mère serait présente dans les Chaînons Béarnais 

le timing de formation des gisements rentre en compte. Comme décrit précédement, la plupart 

des roches-mères des réservoirs pétroliers sud aquitains ont maturé au Tertiaire ou de l’Albien 

à l’actuel. Or, lors du Tertiaire les Chaînons Béarnais étaient en systèmes compressif 

(compression Pyrénéenne) ne permettant pas la conservation d’un système pétrolier en place 

(fracturation notamment) et la maturation de la roche-mère. Qu’il y ait eu présence ou non de 

roches-mères dans les Chaînons Béarnais, l’hyper-extension aurait difficilement permis la 

production d’hydrocarbures. En effet, si l’on considère que le seul moment favorable à la 

maturation d’une roche-mère a été durant l’Albien (anté-compression) les températures 

atteintes pendant cet instant très court auraient très certainement rendu les roches-mères hyper-

matures et fait craquer les hydrocarbures produits (Magoon et Dow, 1991). Les 

correspondances entre les occurrences de roches-mères, les événements géodynamiques de 

l’histoire des Pyrénées et les résultats géochimiques de cette étude montrent une histoire où 

l’amincissement crustal et l’exhumation du manteau jouent un rôle important. En effet les 

températures élevées (210 à 350°C) révélées par cette étude sont en accord avec cette 

hypothèse. 

Des températures élevées peuvent effacer les passages des migrations d’hydrocarbures 

enregistrées par exemple dans les inclusions fluides. Dans le cas des roches-mères du Rhétien-

Hettangien (Formation des « Dolomie de Carcans »), les hydrocarbures issus de sa maturation 

auraient pu migrer avant la seconde phase de rifting au Kimméridgien. Les roches-mères de 

l’Aptien-Cénomanien (hyper-extension) ont subi des températures élevées (Figure 58) et pour 

les roches-mères correspondant au Crétacé supérieur (pré-compression), auraient subi le même 

sort que les précédentes par le maintien de températures élevées discuté plus haut (Figure 58). 

Dans le cas où ces roches-mères auraient produites des hydrocarbures, ces derniers auraient 

probablement migré (expulsé de leur piège) lors du début de la phase de compression 

Pyrénéenne. 
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Figure 58 : Occurrences de roches-mères dans les séries mésozoïques en lien avec l’évolution des T°C 
d’homogénéisation des ciments et de la cristallisation de ces derniers dans les Chaînons Béarnais au cours du 
temps. 
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6.4   Variations entre les systèmes pétroliers au Nord et les Chaînons 
Béarnais au Sud 

La comparaison des systèmes pétroliers avec le modèle proposé dans cette étude pour 

les Chaînons Béarnais a permis de mettre en évidence plusieurs variations entre le Nord et le 

Sud : (1) l’enregistrement commun des grands événements géodynamiques des Pyrénées mais 

à des endroits différents : au Nord dans les systèmes pétroliers sud aquitains (champ de Rousse) 

et au Sud dans les Chaînons Béarnais où a eu lieu l’hyper-extension, (2) des variations 

géochimiques significatives entre le Nord et le Sud caractérisées par des températures (150°C 

au Nord et 350°C au Sud), des compositions en gaz (majoritairement CH4 au Nord et N2 (-H2S 

au Sud) et des salinités différentes (écart de 10 % masse eq. NaCl) traduisant des origines de 

fluides et des circulations fluides différentes, (3) des formations stratigraphiques communes 

(« Dolomie de Mano » par exemple) mais présentant des variations latérales de faciès favorisant 

ou empêchant la formation de roches-mères, et (4) des phases de fracturations apparemment 

semblables (set 2 et brèche hydraulique) excepté pour la phase de compression exprimée sous 

la forme du set 3 dans les Chaînons Béarnais et sous la forme d’une brèche de remaniement 

minéralisée pour Rousse. 

Ces études aident donc à comprendre la dualité de la géodynamique pyrénéenne en lien avec 

les paramètres caractérisant un système pétrolier (roche réservoir, couverture, piège, maturation 

de la roche mère, expulsion et stockage des hydrocarbures) avec au Nord le champ de Rousse 

présentant des fluides avec une signature liée à la maturation de roches-mères et éloigné de la 

partie centrale des Pyrénées où se produit l’hyper-extension et au Sud les Chaînons Béarnais 

présentant des fluides avec une signature mantellique liée à l’amincissement crustal et la mise 

à l’affleurement du manteau lors de l’hyper-extension. 
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Conclusions générales 
Le couplage des approches analytiques basées sur l’étude structurale, pétrographique et 

géochimique ont permis d’appréhender les différents processus impliqués dans l’évolution de 

la fracturation et des circulations de fluides en contexte de marge hyper-amincie puis inversée 

lors d’une orogenèse. Les résultats obtenus ont permis d’élaborer un modèle géologique 

régional en lien direct avec l’histoire géodynamique Nord Pyrénéenne et prenant en compte les 

différents événements de fracturation et leur relation avec l’histoire des circulations des fluides 

au travers des séries mésozoïques des Chaînons Béarnais. En outre, l’élaboration de ce modèle 

a également permis de discuter de l’évolution des propriétés pétrophysiques des réservoirs 

carbonatés du sud du bassin aquitain et de comparer l’histoire diagénétique des Chaînons 

Béarnais avec celle des gisements du sud du bassin aquitain. Ces travaux de thèse serviront de 

base de réflexion aux projets FLUIDS et OROGEN. 

1.  Relations entre sets de fracturations et histoire géodynamique 
des Pyrénées. 

Au travers de ce travail, l’étude structurale des Chaînons Béarnais a mené à la 

détermination d’un timing relatif des phases de fracturations. L’impact de la fracturation sur les 

circulations fluides est capital, elle gouverne les relations fluides-roches qui modifient des 

propriétés pétrophysiques des réservoirs.  

L’étude de terrain a permis de mettre en évidence trois principaux sets successifs de 

fracturations (set 1 à set 3) qui ont été affinés et alimentés en nouvelles données par une étude 

en laboratoire. Le premier set (set 1) identifié en lames minces uniquement est daté du Lias-

Dogger et n’affecte pas la pile sédimentaire mésozoïque dans son ensemble. Le second set (set 

2) est sub-divisé en 3 sous-sets, le set 2a parallèle à la stratification, le set 2b composé de 

fractures orientées NO-SE et NE-SO et le set 2c orienté E-O. Ces principaux sets recoupent 

l’ensemble des roches mésozoïques jusqu’à l’Albien et se seraient ainsi formés durant l’Albien 

ou plus tardivement. Leurs cinématiques sont compatibles avec une extension N-S et les 

observations de terrains montrent que ces veines sont associées à des brèches hydrauliques et 

aux veines parallèles à la stratification témoins d’une phase de surpression de fluide. Enfin le 

troisième set (set 3) orienté N-S (avant et après débasculement) et postérieur aux sets précédents 

est composé de fractures qui seraient d’âge Crétacé supérieur et/ou Paléogène formées pendant 

la phase compressive pyrénéenne.  
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L’étude structurale a ainsi permis de corréler les trois sets de fracturations définis avec 

les principaux événements géodynamiques connus dans les Chaînons Béarnais. Le set 1 est lié 

au rifting Liasique. Le set 2 correspond à l’hyper-extension albo-cénomanienne et le set 3 

marque le stade pre- et/ou syn-orogénique. D’après ces corrélations et les résultats obtenus, la 

majorité des fractures, hormis le set 3, se sont donc formées avant l’étape de convergence et ont 

largement favorisés les circulations fluides dans la couverture mésozoïque en servant de drains. 

2.  Avancées liées aux études pétrographiques et géochimiques 
L’intégration des analyses pétrographique et géochimique a permis d’une part de 

proposer une séquence diagénétique pour chaque formation et d’autre part de déterminer la 

nature des fluides parents et les conditions de précipitations des différents ciments. Les fluides 

diagénétiques sont les marqueurs des différentes phases géodynamiques et des interactions 

fluides-roches.  

L’éogenèse est caractérisée uniquement par un processus de micritisation et la 

précipitation de ciments syntaxiaux qui n’ont pas eu de réel impact sur la modification des 

propriétés pétrophysiques des roches étudiées. Cependant les faibles valeurs en δ18O des roches 

hôtes vis à vis des carbonates marins impliquent un effet plus ou moins important de la 

diagenèse sur les formations étudiées. Dans les Chaînons Béarnais, l’impact de la diagenèse 

dépend directement de la texture initiale du sédiment qui va alors conditionner les circulations 

fluides au sein des différents intervalles stratigraphiques. Dans le cas de roches micritiques sans 

porosité intergranulaire primaire, les circulations fluides et la modification des propriétés 

pétrophysiques ont été très limitées. La circulation des fluides s’est fait alors uniquement par 

l’intermédiaire du réseau de fractures. Dans le cas de roches initialement plus poreuses mais 

très faiblement perméables, les fluides piégés ont permis une surpression de fluide et une 

fracturation plus intensive. Cette dernière a permis l’accès à la porosité des fluides 

hydrothermaux mésogénétiques et a favorisé une dolomitisation pervasive. Cette dolomitisation 

est associée à des fluides de hautes températures (~ 350°C), de fortes salinités (~ 25 à 30 % 

mass eq. NaCl) et à une composition en gaz dominée par N2 au cœur des cristaux et par CO2 et 

H2S au sein des franges externes. Les fluides seraient d’origine mantellique, et auraient traversé 

les séries évaporitiques du Trias en acquérant des salinités élevées. La bréchification observée 

principalement dans les formations callovo-oxfordiennes serait due à une phase de surpression 

fluide durant l’enfouissement post-Cénomanien. Contrairement aux niveaux stratigraphiques 

micritiques non poreux, les fluides piégés dans les sédiments initialement poreux mais non 
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perméables ont favorisé les phénomènes de fracturation hydraulique. L’événement chaud lié à 

l’hyper-extension est également marqué dans certaines formations non dolomitiques par la 

précipitation préférentielle de chlorite diagénétique qui a enregistrée des températures 

identiques voire supérieures à celles obtenues dans la dolomie. La précipitation des ciments liés 

à cet événement s’est faite principalement dans le Set 2 défini ci-dessus. Suite à cet événement 

chaud, les ciments plus jeunes ont enregistré une baisse des températures (~ 220°C) et des 

salinités (~ 15 % mass eq. NaCl) et une transition depuis des fluides riches en CO2 pendant 

l’hydrothermalisme vers des fluides riches en N2 d’origine organique ou liés à l’enfouissement 

de minéraux porteurs d’ammonium. En plus de ces changements géochimiques, les fluides 

parents apparaissent toujours dominés par les fluides magmatiques. Néanmoins, la présence 

d’une contribution de fluides marins apparait en même temps que la température et la salinité 

diminuent. Ces ciments ont également précipité dans les fractures du set 2 marquant une 

réactivation de ces fractures par ouverture leur conférant un rôle de drains important. Enfin, la 

dernière phase de cimentation témoigne d’un changement plus net dans la nature des fluides 

parents exprimé par l’impact d’eaux météoriques. Cette cimentation se retrouve dans les 

fractures du Set 3 orienté N-S marquant la phase compressive pyrénéenne associée à la 

formation de stylolithes à pics horizontaux.  

Ainsi les fluides diagénétiques des Chaînons Béarnais ont permis l’enregistrement des 

différents stades de l’évolution géodynamique de l’histoire de la zone Nord Pyrénéenne. Les 

empreintes d’un événement chaud lié à des circulations fluides magmatiques ont été mises en 

évidence et renforcent l’hypothèse d’une marge hyper-étendue impliquant un amincissement 

crustal associé à l’exhumation de roches du manteau durant le Crétacé inférieur. La légère 

baisse des températures, des salinités et l’entrée de fluides marins dans le système mettent en 

avant une phase post hyper-extension à la fin du Crétacé supérieur. Enfin la dernière phase de 

cimentation d’origine météorique couplée au dernier set de fracture (set 3) et aux stylolithes à 

pics horizontaux témoignent clairement d’un passage à un régime compressif et sont les 

marqueurs de la phase télogénétique.   
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3.  Implications sur les propriétés réservoirs et les indices de 
circulations d’hydrocarbures 

Les séries mésozoïques des Chaînons Béarnais sont caractérisées par des intervalles 

stratigraphiques très hétérogènes fonction de leur porosité et perméabilité initiale, et de la 

composition minéralogique de la roche hôte qui ont conditionné la diagenèse. Cette diagenèse 

comparée à la tectonique de la zone d’étude permet de mettre en évidence des circulations 

fluides également très hétérogènes bien que dominées par le réseau de fractures dans la pile 

sédimentaire mésozoïque. L’évolution de ces paramètres a donc impacté les propriétés 

pétrophysiques des réservoirs. Bien qu’il existe plusieurs champs de gaz et d’huile dans la partie 

sud du bassin aquitain aucune évidence de migrations d’hydrocarbures n’a été observée dans 

les Chaînons Béarnais. Une comparaison avec un champ producteur (Rousse) au Nord (région 

de Pau-bassin aquitain), a permis de mettre en évidence un enregistrement commun des 

événements géodynamiques mais avec des variations Nord-Sud notables. Contrairement aux 

Chaînons Béarnais, le champ de Rousse a été protégé des effets de l’hyper-extension localisée 

au Sud. Cela se traduit par des enregistrements en termes de températures (150°C), de salinité 

et de compositions en gaz des inclusions fluides significativement différents, témoins de 

circulations fluides et de sources des fluides parents également différentes. L’existence de 

roches-mères dans les Chaînons Béarnais n’a pas été décrite dans la littérature. Néanmoins, des 

formations lithologiques communes aux Chaînons Béarnais et au bassin aquitain présentant des 

roches-mères ayant produit ou produisant des hydrocarbures sont connues dans les champs 

pétroliers du bassin aquitain. Les variations des environnements de dépôts de type plateforme 

au Sud et bassin au Nord sont probablement à l’origine de l’absence de roches-mères dans les 

Chaînons Béarnais et par conséquent de l’absence d’indice d’hydrocarbures. Dans l’hypothèse 

d’une roche-mère présente dans les Chaînons Béarnais et ayant produit des hydrocarbures, les 

conditions de température extrêmes (350°C) atteintes pendant les 10 millions d’années de 

l’hyper-extension auraient causé la dégradation totale des matières organiques, faisant 

disparaître quasiment toute trace de fluides hydrocarbonés (traces de CH4) et de résidus solides 

(graphitoïdes). Les conditions extrêmes acquises lors de l’hyper-extension auraient 

certainement entraîné l’hyper-maturation de la roche-mère et le craquage des hydrocarbures. 

L’absence potentielle de roche-mère et le pic thermique observé sont probablement les causes 

de l’absence de fluides hydrocarbonés dans les Chainons Béarnais.   
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Perspectives 
Les perspectives visant à compléter cette étude sont nombreuses ; elles concernent à la 

fois l’approche géochimique et l’approche structurale. 

Géochimie : 

Cette étude a mis en évidence les compositions en gaz des fluides ayant précipité lors 

de la diagenèse et plusieurs hypothèses ont été émises quant à leur origine. Ainsi, afin 

d’expliquer l’augmentation de teneur en N2 dans les inclusions fluides depuis l’hyper-extension 

jusqu’à la compression et d’en déterminer l’origine ainsi que les processus associés, l’étude 

isotopique de l’azote (isotope 15N) est envisageable. On pourrait aussi intensifier la recherche 

de la source d’azote par l’étude des minéraux potentiellement porteurs d’azote (silicates, sels). 

Un travail complémentaire sur les isotopes du soufre devrait également être effectué afin de 

déterminer l’origine précise du H2S dans les dolomites durant l’hyper-extension.  

Enfin, il apparaît nécessaire de compléter les données d’inclusions fluides par d’autres 

échantillonnages ciblés à la fois dans les Chaînons Béarnais et dans le bassin d’avant-pays. Il 

faut repérer des inclusions fluides dont les compositions permettent de caractériser des pôles 

fluides extrêmes représentatifs des arrivées mantelliques, des fluides de bassin et des 

contributions évaporitiques et météoriques. 

Structurale : 

Une étude similaire à celle-ci au niveau des charnières de plis où la plupart des fractures 

liées à la convergence se sont probablement formées apporterait des données et des 

informations supplémentaires quant au timing du set 3 observé sur les flancs des anticlinaux. 

Des études pétrophysiques, géochimiques et structurales dans le bassin d’avant-pays aquitain 

permettraient en plus de pouvoir comparer les résultats de cette étude avec des zones plus 

éloignées de l’axe du rifting et donc moins impactées par l’amincissement crustal lors de 

l’hyper-extension albo-cénomanienne. Ce type d’étude structurale en contexte d’avant-pays se 

heurte néanmoins à la difficulté d’obtenir des échantillons orientés en forages. De plus, il serait 

interessant de reprendre les données et les calculs de Desegaulx et al. (1991), afin de calculer à 

nouveau l’enfouissement pour mieux estimer le gradient géothermique dans les Pyrénées. 
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Figure 23 : Principales caractéristiques pétrographiques et chronologiques des fractures et des 

ciments observés en cathodoluminescence et en coloration (première partie). A) Crétacé – 

FA6.1a - Micritisation (Mi) de la bordure d’un claste d’échinoderme (Cl), la bio-corrosion 

présente une luminescence orange rosé (lumière polarisée non analysée dans l’encadré) ; B) 

Crétacé – FA6.1a - Surcroissance orange à rougeâtre luminescent en CL limitée par l’encaissant 

d’un ciment syntaxial (Cs) sur un claste d’échinoderme (Se), (lumière polarisée non analysée 

dans l’encadré) (Se)) ; C) Crétacé – FA6.1a - Surcroissance syntaxiale (Cs) sur un squelette 

(Se) d’échinoderme, orange luminescent à terne en CL (lumière polarisée non analysée dans 

l’encadré) ; D) Callovo-Oxfordien – CB12-15’’’b - Dolomite xénotopique rouge foncé (Dol1) 

et dolomite hypidiotopique rouge foncé (Dol1) à bordures planaires en bordure d’un pore 

intergranulaire rempli par Cal2 noire (sous-phase) en CL (lumière polarisée non analysée dans 

l’encadré) ; E) Callovo-Oxfordien – CB12-32g - Dolomite xénotopique rouge foncé (Dol1) et 

dolomite baroque zonée (Dol2) en remplissage d’une géode (lumière polarisée non analysée 

dans l’encadré) ; F) Callovo-Oxfordien – CB12-36a.1d - Dolomite xénotopique rouge foncé 
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Dol1 (présent dans la matrice) aux épontes et par Cal2 jaune-orange luminescent en CL (lumière 

polarisée non analysée dans l’encadré) ; G) Dogger – CB12-64i - Observé après coloration. 

Fracture du set 2b remplie par Cal2 zonée avec des bandes ferrifères (violet) recoupant une 

fracture du set 1 remplie par Cal1 non-ferrifère (rose) ; H) Photo G observée en CL, où Cal1 

apparait non luminescente et non-ferrifère et Cal2 orange terne zonée (lumière polarisée non 

analysée dans l’encadré). .......................................................................................................... 88 
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Dol1 rouge foncé recoupé par des fractures des sets 2a et 2b remplies par Dol2 rouge 
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Callovo-Oxfordien – CB12-17.1d -  Cal3 en surcroissance de Cal2 dans un espace inter-
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Cal2 (violet) et la nature non ferrifère de Cal3 (rose) avec les dolomites Dol1 et Dol2 incolores 

et Cal3 non-ferrifère présentant une teinte rose) ; H) Callovo-Oxfordien – CB12-36a.1b -  Dol2 
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