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Résumé

Les causes du refroidissement climatique global qui caractérisent le Crétacé
supérieur (~100 — 65 Ma) ne sont pas encore bien établies. L’évolution de la courbe des
températures des eaux de fond et de surface des océans montre une accélération de ce
refroidissement au cours du Campanien (~84 Ma), aussi ’objectif de ce travail était-il
d’explorer les causes possibles de ce refroidissement en se focalisant sur 1’étude des
sédiments d’dge Campanien de divers bassins sédimentaires téthysiens, boréaux et
atlantiques.

Le premier objectif fut de déterminer 1’extension spatiale des changements de
corteges argileux dans la Téthys et le domaine boréal. La minéralogie des argiles de
plusieurs sites (hémi)pélagiques, sélectionnes selon un transect N-S de 5 a 45° N, a
révélé une intensification de 1’altération continentale au Campanien, marquée
notamment par des apports accrus de kaolinite. Au cours du temps, ces apports liés au
souléevement de nouveaux domaines continentaux semblent se propager du Sud au Nord.
Cette propagation est trés certainement gouvernée par le mouvement antihoraire de la
plaque africaine et de son rapprochement progressif de la plaque européenne.
L’intensification de 1’altération continentale semble aussi s’accompagner de la mise en
place d’une ceinture climatique plus humide a I’origine du développement des bauxites.

Le Campanien est également marqué par d’importantes modifications
paléogéographiques, telles que 1’élargissement de 1’ Atlantique Sud et Nord ainsi que la
restriction du domaine téthysien. Le déplacement des masses continentales est
probablement a 1’origine d’une réorganisation majeure des courants océaniques. Dans
le domaine téthysien, au Crétacé supérieur la courantologie est dominée par le « Tethyan
Circumglobal Current » (TCC), courant latitudinal traversant ’océan téthysien et le
passage des Caraibes, d’est en ouest, qui semblerait s’intensifier au Campanien. Nous
avons donc tenté de reconstituer 1’évolution de la circulation profonde du TCC au cours
du Crétacé supeérieur, grace une approche fondée sur les isotopes du néodyme (Nd).
L’évolution de I’eng des eaux de fond locales de trois sites (hémi)pélagiques situés sur
le trajet potentiel de ce courant a été analysé & partir de la fraction carbonatée des
sédiments : la coupe de Shahneshin a ’entrée du corridor téthysien (bassin du Zagros,
Iran), la coupe de Gubbio — la Bottaccione dans la Téthys centrale (bassin des Marches
— Ombrie, Italie) et le forage DSDP Site 146 dans le passage des Caraibes (bassin du
Venezuela, mer des Caraibes). L’eng de la fraction résiduelle des sédiments a également
été déterminée, afin de discuter I’impact potentiel des échanges locaux eau-sédiments.
L’évolution de 1’eng des eaux de fond locales, couplée a la minéralogie des argiles et a
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celle de I’eng des résidus a révélé que les signatures minéralogiques et géochimiques des
sites de Shahneshin et 146 semblent étre affectées de facon significative par des
processus locaux (tectonique, volcanisme). Une augmentation de 1’écart entre 1’eng de
I’eau de fond locale et des résidus est cependant compatible avec des apports accrus
d’eaux du Pacifique dans I’est de la Téthys au cours du Campanien. Le site de Gubbio
semble quant a lui recevoir des apports d’eaux atlantiques en profondeur, suggérant que
si le TCC est présent dans cette région, il n’atteint pas la base de la colonne d’eau au
niveau de ce site.

17



Abstract

The origin of the Late Cretaceous (~100 — 65 Ma) global cooling is not yet well
understood. The evolution of sea surface and bottom temperatures shows an acceleration
of the cooling during the Campanian stage (~84 Ma). The main goal of this study was
to explore the processes driving this cooling, focusing on Campanian sediments from
the Tethyan, Boreal and Atlantic realms.

The clay mineralogical assemblages of several (hemi)pelagic sites, selected
along a S-N transect, from 5° to 45°N, reveal an increase in continental weathering
during the Campanian, expressed by enhanced kaolinite inputs. The detrital input related
to the uplift of new continental areas seems to evolve from south to north. This
propagation is likely linked to the anticlockwise rotation of the African plate and the
progressive closure to the Tethys Ocean. Enhanced continental weathering seems also
linked to more hydrolysing conditions in the studied regions, resulting in bauxite
development.

The Campanian stage was characterised by major palaeogeographic changes,
such as the widening of south and north Atlantic oceans and the closure of the Tethyan
realm. The motion of continental plates is likely responsible for a major reorganization
of the oceanic currents. During the Late Cretaceous, the so called “Tethyan
Circumglobal Current” (TCC) current flows latitudinally through the Tethyan Ocean to
the Caribbean gateway, from east to west, and seems to intensify during the Campanian
stage. Thus, we tried to reconstruct the evolution of the deep oceanic circulation within
the TCC pathway during the Late Cretaceous, based on a geochemical approach using
the neodymium (Nd) isotopes. The evolution of eng Of local bottom water of three
(hemi)pelagic sites located on the possible pathway of this current has been analysed on
the carbonate fraction of the sediments : the Shahneshin section located at the main
entrance of the Tethyan passage (Zagros basin, Iran), the Gubbio — la Bottaccione
section located at the centre of the Tethys (Umbria — Marche basin, Italy) ocean and the
DSDP site 146 located in the Caribbean gateway (Venezuela basin, Caribbean sea). The
eng Of the insoluble fraction of the sediments was analysed, in order to discuss of the
role of local exchanges between water and sediments. The evolution of the deep water
eng along with that of residue eng and clay mineralogical assemblages shows that
geochemical and mineralogical signatures of Shahneshin and 146 sites are largely
controlled by local processes (tectonic and volcanism), although an increased input of
radiogenic Pacific waters may be detected at Shahneshin during the Campanian. The
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Gubbio site seems to be influenced by atlantic waters entering western Tethys,
suggesting that the TCC did not reach the base of the water column at this site.
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Introduction générale - Objectifs de la these

Le Crétacé supérieur est caractérisé par un climat de type « greenhouse », dont
les températures maximales sont enregistrées pendant le Cénomanien — Turonien
(Jenkyns et al., 1994 ; Clarke et Jenkyns, 1999 ; Pucéat et al., 2005 ; Friedrich et al.,
2012 ; O’Brien et al., 2017 ; Fig. 1). Des données sédimentologiques, isotopiques,
paléobiogéographiques continentales et marines indiquent des températures plus élevées
qu’actuellement, particuliérement dans les hautes latitudes, ainsi que des pCO; pouvant
étre 5 a 10 fois supérieures a ’actuel (Hong et Lee, 2012).

Les données isotopiques de I’oxygéne et du TEXgs mettent toutefois en évidence
un refroidissement a long terme au Crétacé supérieur qui s’initie autour du Turonien
supérieur (Barrera et Savin, 1999 ; Clarke et Jenkyns, 1999 ; Jenkyns et al., 1994 ;
Huber et al., 1995, 2002 ; Friedrich et al., 2012; O’Brien et al., 2017). Ce
refroidissement est principalement attribué a une diminution de la pCO; (Royer et al.,
2012 ; Wang et al., 2014 ; Franks et al., 2014) liée a une diminution du dégazage
mantellique (Larson, 1991 ; Coffin et al., 2006 ; Cogne et Humler, 2006 ; McKenzie et
al., 2016). D’autres processus ont également été évoqués, notamment des changements
de circulation océanique (Frank et Arthur, 1999 ; Robinson et al., 2010 ; MaclLeod et
al., 2011).

Les compilations récentes des paléotempératures du Crétacé supérieur, révelent
que ce refroidissement semble s’accélérer au Campanien (Friedrich etal., 2012 ; Linnert
etal., 2014, 2017 ; O’Brien et al., 2017). Cependant, ses mécanismes et sa dynamique
ne sont pas encore bien compris. Se fait-il par a-coups ou est-il continu ? Quels sont les
processus en cause ?
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Figure 1 : Evolution des données latitudinales de températures de surface des océans (données de TEXgs ; données 8**Oforam.
plan.) pendant le Crétacé supérieur (d’aprés O’Brien et al., 2017). Les données géodynamiques de la Téthys et de 1’ Afrique
sont issues de Guiraud et Bosworth (1999) et de Jolivet et al. (2016) et les données de néodyme sont issues de Moiroud et al.
(2016). Abréviations : A.m. = Abathomphalus mayaroensis ; C.s. = Contusotruncana plummerae ; D.a. = Dicarinella
asymetrica ; D.c. = Dicarinella concavata ; G.a. = Globotruncana aegyptica ; G.e. = Globotruncanita elevata ; G.g. =
Gansserina gansseri ; G.h. = Globotruncana havanensis ; H.h. = H. helvetica ; M.s. = Marginotruncana schneegansi ; Pl.h.
= PI. hantkeninoides ; P.h. = Pseudoguembelina hariaensis ; P.p. = Pseudoguembelina palpebra ; R.cal. = Radotruncana
calcarata ; R.f. = Racemiguembelina fructicosa ; R.c. = Rotalipora cushmani ; T.a.= Thalmanninella globotruncanoides ;
T.r. = Th. reicheli ; W.a. = Whiteinella archaeocretacea.

Au cours du Campanien, des changements minéralogiques s’observent dans
plusieurs bassins sedimentaires (Fig. 1) : 1’ Atlas tunisien (Li et al., 2000), le bassin de
Paris (Deconinck et al., 2005), le bassin d’Aquitaine (Odin, 2001), le bassin des
Marches-Ombrie (Deconinck, 1992) et le domaine atlantique sud (Chamley et al., 1984).
En paralléle, on note une diminution de I’eng dans les domaines atlantique, pacifique et
proto-indien a la transition Santonien — Campanien (Robinson et al., 2010 ; Martin et
al., 2012 ; Murphy et Thomas, 2012, 2013 ; Moiroud et al., 2016), suggérant une
réorganisation majeure des courants océaniques.
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Apres avoir présenté une synthése des données actuelles du Campanien pour
documenter les modifications paléoclimatiques et paléoenvironnementales connues au
Campanien, notre étude se concentrera sur deux processus pouvant étre impliqués, dans
le refroidissement du Crétacé supérieur, et plus spécifiquement au Campanien : une
intensification de I’altération continentale et des modifications de la circulation
océanique.

Notre travail est focalisé sur le domaine téthysien, ou ces deux processus sont
assez peu renseignés dans la littérature. Au Campanien, la Téthys est un océan en voie
de fermeture, dont le contexte géodynamique complexe est principalement gouverné par
la roation antihoraire de I’ Afrique (Jolivet et al., 2016).

Dans un premier temps, nous avons cherché & contraindre 1’évolution de
I’altération continentale a travers celle des corteges argileux au cours du Campanien.
Dans une seconde partie, nous avons tenté d’approcher 1’évolution de la circulation
océanique profonde a I’aide des isotopes du néodyme (Nd) sur I’intervalle Santonien —
Maastrichtien aux latitudes équatoriales.

25



26



Chapitre 1

L’étage Campanien

27



28



Chapitre 1 — L étage Campanien
1 Chapitre 1
L’étage Campanien

1.1 Cadre stratigraphique et temporel du Campanien

1.1.1 Subdivisions du Campanien

Le Campanien est 1’étage le plus long du Crétacé supérieur. Sur la coupe de
Kalaat Senan (Tunisie), une étude cyclostratigraphique fondée sur les alternances
marnes-calcaires suggére une durée totale de 1’étage comprise entre 10 et 13 Ma
(Hennebert et al., 2009). Depuis cette étude, de multiples études cyclostratigraphiques,
suggérent une durée du Campanien voisine de 12,1 Ma d’aprés la « Geological Time
Scale » 2016 (de -84,2 Ma + 0,4 a -72,1 Ma + 0,3 Ma ; Ogg et al., 2016 ; Fig. 2). Par
ailleurs, les mesures radio-isotopiques réalisées au nord de I’ Allemagne suggérent une
durée totale du Campanien supérieur de 6,2 Ma (\Voigt et Schonfeld, 2010).

Dans la GTS 2012, I’étage du Campanien a été subdivisé en trois sous-étages
(Fig. 2) : le Campanien inférieur, le Campanien moyen et le Campanien supérieur. 1l ne
semble pas y exister de critére stratigraphique précis qui justifierait cette subdivision.
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Figure 2 : Cadre stratigraphique du Santonien-Campanien-Maastrichtien, d’apres la GTS 2012 et 2016 (Gradstein et al, 2012 ;
Ogg et al., 2016), comparé a la compilation des données géochimiques du §*°C de la roche totale de Wendler (2013), du %0
des foraminiféres benthiques de Friedrich et al. (2012) et du 8’Sr/®®Sr de McArthur et al., 1993 recalculé sur le modéle d’age
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de la GTS 2012 dans Moiroud, 2014. Abréviations : CMBE = “Campanian-Maastrichtian Boundary Event” ; MME = “Mid-
Maastrichtian Event” ; LCE = “Late Campanian Event” ; SCBE = “Santonian-Campanian Boundary Event”.

1.1.2 Délimitations stratigraphiques

La base du Campanien est déterminée par deux critéres (Fig. 2) :
e I’extinction du crinoide pélagique Marsupites testudinarius (Gale et al., 1995 ;
Hancock et Gale, 1996) ;

e latransition entre le chron C34n (Long Quiet Zone) et le chron C33r, elle-
méme située a proximité de la base de la biozone a Scaphites leei I11 (ammonite)
dans le nord du bassin du Western Interior (USA), juste au-dessus de la derniére
apparition de la biozone a Dicarinella asymetrica et en dessous de la premiére
apparition de la biozone a Globotruncanita elevata (foraminifére planctonique),
et a proximité de la premiére apparition de la biozone Aspidolithus parcus
parcus, aussi appelée Broinsonia parca parca (nannofossile calcaire).

Le caractére synchrone de ces deux événements est largement discuté. En effet,
des données chimiostratigraphiques haute résolution, montrent que la derniere
occurrence de Marsupites testudinarius se produit au sommet du chron C33r, plutot qu’a
sa base (Razmjooei et al., 2014).

Par ailleurs, ’extinction de ’ammonite Scaphites leei I1l, considérée comme
synchrone & la base du chron C33r a été récemment datée & partir de données
cyclostratigraphiques et radio-isotopiques (“°Ar/**Ar et U-Pb) sur des niveaux de
cendres de la formation de Niobrara (bassin du Western Interior, USA) donnant un age
pour la limite Santonien — Campanien de 84,19 + 0,38 Ma (Sageman et al., 2014). En
revanche, une analyse cyclostratigraphique menée sur la coupe de Gubbio — la
Bottaccione (ltalie), suggére un age absolu de 83,06 + 0,4 Ma pour la base du chron
C33r (Sprovieri et al., 2013).

Les candidats au Global boundary Stratotype Section and Point (GSSP)
Santonien — Campanien sont la coupe de Waxahachie au Texas, si le critére d’extinction
du crinoide Marsupites testidarinus est choisi, et la coupe de Gubbio — la Bottaccione,
en Italie centrale si le critére magnétostratigraphique de la base du chron C33r est retenu
(Gradstein et al., 2012).
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Chapitre 1 — L étage Campanien
1.1.2.2 Lalimite Campanien — Maastrichtien

Le GSSP Campanien — Maastrichtien a été défini sur la coupe de Tercis-les-
Bains, dans le Sud-Ouest de la France, a partir d’une moyenne de douze marqueurs
biostratigraphiques d’égale importance comprenant des macrofossiles (ammonites et
inocérames), des microfossiles (kystes de dinoflagellés, foraminiféres benthiques et
planctoniques) ainsi que des nannofossiles calcaires (Odin et Lamaurelle, 2001 ; Fig. 3).
Un des critéres les plus remarquables correspond a la derniére occurrence de ’ammonite
Pachydiscus neubergicus. La limite est reportée a la cote 115,2 m du log d’Odin et
Lamaurelle (2001 ; équivalente a la cote 96 m de notre log cf. Fig. 44). Cette limite se
situe dans la partie supérieure du chron C32n2n (Thibault et al., 2012a, 2012b ; Ogg et
al., 2016).

oNQ, CAMPANIAN  ESE

Figure 3 : Photo du GSSP de la coupe de Tercis-les-Bains (France). La limite Campanien — Maastrichtien est indiquée par la
bande en pointillés rouge.

1.1.3 Outils de corrélations temporels utilises
1.1.3.1 Magnétostratigraphie

Au Campanien, deux chrons majeurs ont été identifiés : le chron C33 et le chron
C32, au sein desquels on retrouve des inversions magnétiques plus courtes. La premiére
analyse magnétostratigraphique du Campanien a été réalisée par Lowrie et Alvarez
(1977) sur la coupe de Gubbio — la Bottacione (Italie), a partir des sédiments riches en
hématite issus de la formation de la Scaglia Rossa. De multiples études
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cyclostratigraphiques ont permis de préciser des durées de ces chrons. Celles-ci sont
reportées dans le tableau 1 ci-apres :

¥ Tableau 1 : Estimation des durées des magnétochrons issues de la littérature réalisées a partir de différents proxies.

Durée estimée en

Durée estimée

Ma en Ma Durée estimée en
(Husson, 2010 ; (Thibaultetal., Ma Geological
Husson et al., 2012b) (Sprovierietal., -
: Timescale
2011) (proxy : niveau 2013) 2012 en Ma
Magnétochron (proxy : de grissur le (proxy : 8%°C de .
S (Gradstein et
susceptibilité forage ODP la coupe de al,, 2012)
magnétique et Hole 762C référence de h
réflectance sur (océan Indien, Gubbio - la
plusieurs coupes et Exmouth Bottaccione)
forages) plateau)
C32n2n 1,88 +/- 0,03 1,88+/-0,03 1,71 +/-0,04
C32rir 0,3 +/- 0,06 0,3+/-0,06 0,3+-/0,04
C32rln 0,1 +/-0,03 0,1+/-0,03 0,1+-/0,04
C32r2r 0,1+-/0,04 0,1+/-0,04 0,26+-/0,04
C33n 5,59 +/- 0,2
C33r 3,24 3,74 +/- 0,2

N.B. : Une étude récente réalisée sur le Grand Staircase — Esclante National Monument, au sud de 1’Utah, propose une
nouvelle datation de la transition des chrons C33n/C33r de 78,91 Ma (Albright et Titus, 2016).

En raison d’une magnétostratigraphie non systématique sur les coupes et forages
étudiés, en raison du caractere endémique de certaines especes et du diachronisme de
leur apparition/disparition (Dauphin, 2002 ; Desmares et al., 2007), la composition
isotopique du carbone de la calcite (§°Ccary) s’est avérée étre un outil de corrélation
indispensable pour comparer temporellement nos coupes les unes par rapport aux autres,
bien que le caractére synchrone des événements isotopiques du carbone soit de plus en
plus discuté (Wendler, 2013),

Au sein du Campanien, plusieurs événements isotopiques de faible amplitude ont
été enregistrés (Fig. 4) : la limite Santonien — Campanien (« Santonian Campanian
Boundary Event : SCBE »), I’événement papillosa Zone (« papillosa Zone Event » :
PZE), I’événement du milieu du Campanien (« Mid Campanian Event : MCE »),
I’événement Conica (« Conica Event »), I’événement du Campanien supérieur (« Late
Campanian Event : LCE »), I’événement Epsilon (« Epsilon Event : EE », appelé aussi
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I’événement C-1) et I’événement de la limite Campanien-Maastrichtien (« Campanian
Maastrichtian Boundary Event : CMBE »). Parmi ces sept événements, trois excursions
semblent étre enregistrées a I’échelle globale (SCBE, LCE, CMBE) et quatre excursions

enregistrées plus localement dans les domaines Téthysien et Boréal (PZE, MCE, CE,
EE).
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Indian Ocean Realm (ODP 762C borehole - Thibault Third step of the
ot al. 2012b), Tethyan Realm (Gubbio-ls Contessa CMBe CMBE, characterized
section - Thibault et al, 2015), Boreal Realm  (Thibault et al, 2012a) by anegative
(Lagerdorf Kronsmmor Hemmor section - Voigt et al, excursion ~0 4%
CMBE Global evert. 2010; Stevns-1 borehole, Rordal section - Thibault et
P " Nagative sucuirsion al, 2012a, Stevns-2 borehole - Boussaha et al. 2016, Second step of the
whth Trunch borehole - Jenkyns et al, 1994, Jarvis et al, cmBb CMBE, characterized
Maastrichtian  of amplitude —1%o 2002, 2006). Central Pacific Realm (DSDP 305 (Thibault et al., 2012a) by a positive
Boundary o —0.3% occuring borehole - Voigt et al, 2010 ; ODP 12108 borehole excursion ~+0.2%e
Event inthe reverse chron Jung et al. 2012), South Atlantic Realm (DSOP 5254
Gax borehole - Li and Keller, 1998, ODP 690C borehole - First step of the
Friedrich et al. 2009) and North Atlantic Realm cMBa CMBE, characterized
(Tercis-les-Bains section - Thibault et al, 2012;VOIgt (Thibault et al, 2012) oy magniivs
etal, 2012) excursion ~0.6%e
Negative excursion
~0.25%» amplitud (Stewns-1 borehole- Thibault et al, 20123 ;
followed by a positive Rordal section - Thibault et al, 2012a ; Skaslskor-1
rebound, and a second borehole - Thibault et al, 2015, Stevns-2 borehole
C1-/Epsilon  negative excursion of Boussaha et al, 2016) - North Atlantic Realm
Event 3 '4""'-"":':“‘ (Tercis-les-Bains section - Thibault et al, 2012a),
ymmetrical shape of a Greek Tethyan Realm (Gubbio composite section -
€ letter and lies sightly above Thibault et al. 2015)
the HO of E. eximius
(Thibault et al, 2012a)"
Second step of the LCE.
Tethyan Realm (Poigny borehole - Chenot et al, 2016 characterized by a large
: Gubblo-la Contessa section - Voigt et al, 2012; negative excursion
Global event. Negative Gubbio la Bottaccione section - Sprovier! et al, 2013, Main-LCE ~1,5%0 associated to a
excursion of variable Sabatino et al, 2018 £l Kef section - Jarvis etal,  (Perdiouetal. 2016) o ooce of detrital input
LCE 2002), (Trunch borehole - Jenkyns et al, In the Tercls-les-Bains
Late between ~1.0% to 1994, Jarvis et al, 2002, 2006 ; Lagerdor! Kronsmmor section
~0.3%s. The highest Hemmor section, Voigt et al, 2010; ADDA-3 e
Campanian . iude i recorded in ~Perdiou et al. 2016), Central Pacific (ODP 12108 ""::.‘:‘"":f'
Event the Boreal Realm.This ~ borehole - Jung et al., 2012), Indian Ocean (ODP 762C ‘M"""'
event occurs in the middle borehole - Thibault et al, 2012b), North Central it g "“"“"'w'.'
of chron C33n Pacific (Marshalls Isiands - Jenkyns et al. 1995), North il 2008 oo "“““'"dl P
Atlantic Realm (Tercis-les-Bains section - Thibault et - nthe T
al, 2012a, Voigt et al. 2012) o fas- S
section and Poigny
borehole
Boreal Realm (Adda 3 borehole - Perdiou et al, 2016
CE Shight negative excursi Trunch borehole - Perdiou et al, 2016 ;
Con of ~0.4%s, correlated to Lagerdort section - Perdiou et al,, 2016;
the base of the conica-se Gubbio - la Bottaccione - Sabatino et al, 2018), North
Event nior macrofossil zone Atlantic Realm (Tercls-les-Bains section - Perdiou et
al, 2016)
Positive excursion ~0.3%.

recorded in west Tethys and Tethyan Realm (El Kef section - Jarvis et al, 2002 ;
MCE  southern margin of Tethys,  Gubbio - la Bottaccione - Thibauit et al, 2016), Boreal
Mid above the LO of Rucinoli-  Realm (Trunch borehole - Jenkyns et al. 1994 ; Jarvis et

thus? magnus, comprising  al, 2002, 2006), North Atlantic Realm (Tercis-les-Bains
Event the LO of U.gothicus and  section - Jarvis et al, 2002 ; Bidart section - Jarvis et al,

below the LO of U. trifidus at 2002)
Tercis-les-Bains, occuring in
chron C33n
Positive excursion of ~0,2%e
coincident with a
PZE medium-term Tethyan Realm (Gubbio-la Bottaccone Road & River
papillosa 5"C maximum, occurring in section - Thibault et al, 2016, Sabatino et al, 2018),
Zone the mid-Lower Campanian  Boreal Realm (Lagerdorf section - Thibault et al, 2016;
Event PapillosaZoneat Lagerdorf  Trunch borehole - Thibault et al, 2016; Seaford Head -
and in the uppermost G. Thibault et al, 2016)
elevata 2one (Chron 33r/33n
boundary)
Tethyan Realm (Gubbio-la Bottaccione Road & River section -
Global Event. PosKIVE. " enkyns etal. 1994, Jarvi et al. 2006, Thibauk et a, 2016
vartable amplitude,  T12¢5 section - Melinte-Dobrinescu and Boja 2010), Boreal
SCBE from +0.3%eto _Realm (Lagerdorf - Schonfeld et al, 1991, Voigt et al. 2010;
Sentun +29%a, which  Trunch borehole - Jenkyns et al, 1994, Jarvis et al, 2002, 2006 ;

Campanian o with the Dover section - Kent - Jarvis et al, 2006 ; Culver cliff section
Boundary C34/C33r chron Isle of Wight - Jarvis et al, 2006 ; Seaford Head - Sussex - Jarvis
Event  boundaryandtheHo 3k 2006 Thibault et al. 2016), Northwest Pacific Realm
of Marsupites ( section - etal, 2010, Pacific
testudinarius Realm (British Columbia section - Zakharov et al, 2013),
Central Atlantic Realm (Liu, 2009

Figure 4 : Synthése des excursions isotopiques du carbone 3*3C de la roche totale au Campanien utilisées pour la corrélation
de nos coupes. Abréviations : LO = Lowest Occurrence ; HO = Highest Occurrence.
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La craie blanche de la coupe de Lagerdorf — Kronsmoor, localisé dans le Nord-
Ouest de 1’ Allemagne, a permis d’établir une courbe de référence pour les isotopes du
strontium 8Sr/8Sr (McArthur et al., 1993).

Sur I’intervalle représenté sur la Fig. 2 de la GTS (-86 Ma & -66 Ma), les valeurs
du rapport &Sr/%Sr s’étendent de 0,707424 au Santonien inférieur, jusqu’a des valeurs
proches de 0,707830 au Maastrichtien supérieur. Cette courbe présente trois tendances
linéaires, ou la pente de 1’évolution du rapport &Sr/®Sr en fonction du temps est
constante sur chaque section, séparées par des points d’inflexion dont les ages
stratigraphiques sont voisins de 78 Ma (dans le Campanien moyen) et 72 Ma (autour de
la limite Campanien — Maastrichtien).

La biostratigraphie s’est révélée nécessaire, soit pour affiner les corrélations entre
les sites d’études, soit en raison de 1’absence de signal géochimique et/ou
magnétostratigraphique. Le Campanien comprend plusieurs biozones & macrofossiles
(les ammonites du Western Interior mais aussi de la Téthys, les inocérames d’ Amérique
du Nord et d’Europe) et a microfossiles (foraminiféres planctoniques et nannofossiles
calcaires). Nous avons utilisé majoritairement ces derniers pour de nombreuses coupes.

La base du Campanien correspond au sommet de la biozone a Dicarinella
asymetrica et a la base de la biozone a Globotruncanita elevata, longue de 3,5 Ma. La
premiére apparition de Contusotruncana plummerae se produit quant & elle a la base du
chron C33n. La biozone a Radotruncana calcarata (précédemment assignée au genre
Globotruncanita) lui succéde. La premiere occurrence de cette espece est datée du
Campanien supérieur, au cceur de la partie supérieure du chron C33n ; la durée moyenne
de cette zone retenue par la GTS 2016 a été estimée a 470 000 ans (Huber et al., 2008)
mais a récemment été révisée a 806 000 ans (Wagreich et al., 2012 ; Neuhuber et al.,
2016). Se succedent ensuite les biozones a Globotruncanella havanensis,
Globotruncana aegyptica et finalement la biozone a Gansserina gansseri au sein de
laquelle est enregistrée la transition Campanien — Maastrichtien.
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Le cadre temporel de référence des nannofossiles calcaires est basé sur une
province cosmopolite (NC dans la GTS 2016, UC dans la GTS 2012) et une province
téthysienne (CC).

1.2 Cadre géodynamique au Cretaceé supérieur : focus sur
le Campanien

A partir du Jurassique inférieur (-180 Ma), la formation de plusieurs océans
entraine 1’éclatement de la Pangée qui se fragmente en plusieurs continents.
L’Atlantique Central se forme en premier, puis ’Océan Atlantique Nord s’ouvre au
cours du Jurassique supérieur et finalement 1I’Atlantique Sud au Crétacé inférieur
(Emery, 1984). La séparation du continent africain et sud-américain, initiée vers
I’ Aptien (-120 Ma), s’opére selon un mouvement horaire de I’Amérique du Sud (Heki
et al., 1984), et antihoraire de I’ Afrique (Guiraud et Bosworth, 1999).

Du point de vue de la tectonique globale plusieurs zones de contraintes majeures
complexes sont identifiables dans I’hémisphére nord au Campanien (Fig. 5) :

la ceinture de subduction intra-océanique téthysienne : elle résulte de la collision
entre la plaque est-européenne et la marge apulienne (promontoire apulien). Cette
vaste zone de collision s’étend vers ’est et se manifeste par 1’existence de ceintures
ophiolitiques. A I’ouest de cette zone de collision, les contraintes se sont répercutées
par le biais des failles transformantes et inverses, notamment a travers la Pologne

occidentale (anticlinal de Pologne) dans I’ Allemagne centrale et dans toute la Mer
du Nord.

le domaine ouest-ibérique : il résulte du point triple 1ié a I’ouverture de la baie de
Biscaye, du rift nord atlantique et de la Mer du Labrador (Srivastava, 1978).

les ceintures de subduction du domaine des Caraibes : ces zones de collision sont
le résultat de la mise en place de la ceinture de feu sur toute la marge Pacifique est,
la chaine Laramide, ainsi que 1’ouverture de 1’ Atlantique.
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Figure 5: Vue d’ensemble du Crétacé supérieur autour de 80 Ma (Surlyk et al, 2003)
1 - ceinture de subduction intra-océanique téthysienne ; 2 - domaine ouest-ibérique ; 3 - les ceintures de subduction du
domaine des Caraibes.

1.2.1 Subduction intra-océanique du domaine téthysien

Depuis la séparation des continents africain et sud-américain, les vecteurs tragant
le mouvement de rotation antihoraire de 1’Afrique par rapport a I’Eurasie montrent
plusieurs grands changements (Bosworth et al, 1999). Il y a environ 84 Ma, au voisinage
de la limite Santonien — Campanien et a la fin du chron C34n, il existe un changement
majeur de direction des vecteurs tragant le trajet de 1’ Afrique par rapport a I’Eurasie, qui
semble persister au cours du Campanien (Fig. 6).

D’aprés plusieurs auteurs, ce changement de configuration des plaques
tectoniques résulterait d une modification de la dynamique interne du manteau (Savostin
et al., 1986 ; Bosworth et al., 1999).
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Figure 6 : Reconstruction géodynamique de I’ Afrique et de I’Océan téthysien au Campanien, il y environ 80 Ma (Jolivet et
al., 2016). Le mouvement approximatif antihoraire de I’ Afrique est représenté en gris (Bosworth et al, 1999). Le changement
de direction majeur il y a 84 Ma (transition Santonien — Campanien), de 20° en moyenne, est indiqué par le point rouge.

Le pincement de la cro(te lithosphérique fine de la plaque eurasienne entre les
cratons africain et baltique induit des modifications des champs de contraintes
tectoniques en Europe (Kley et Voigt, 2008 ; Fig. 7). Sur la marge nord, le jeu
concomitant de contraintes extensives et compressives provoque ’activation (ou la
réactivation) de failles aux directions majoritairement NO-SE (Kley et \Voigt, 2008). Le
long de ces zones de fragilité se mettent en place 1) des reliefs par des processus
d’inversions tectoniques (par exemple, 1’anticlinal du centre de la Pologne), qui seront
les sources d’apports détritiques des bassins sédimentaires adjacents, mais aussi 2) des
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bassins subsidents (par exemple, la zone Sorgenfrei — Tornquist), ainsi que 3) des
structures en diapir de sel (notamment dans le secteur Pyrénéen ; \Voigt et al., 2008).
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Figure 7 : Diagramme synthétique de la cinématique des plaques tectoniques dans le centre de 1’Europe, les Pyrénées et les
Alpes, du Jurassique au Cénozoique (a gauche ; Kley et VVoigt, 2008), et reconstruction paléotectonique autour de la Téthys
ouest et centrale, a la fin du Santonien, il y environ 84 Ma (a droite ; Kley et VVoigt, 2008).

Ce pincement s’exprime différemment tout au long de la marge sud téthysienne.
Les contraintes maximales se situent en effet sur la marge sud mobile et sont marquées
par la mise en place de grandes zones de déformations sur tout le pourtour de la Téthys
(Jolivet et al., 2016 ; Figs. 6, 8). Elles se situent au niveau de la zone de subduction trés
étendue d’ouest en est (comprenant les Alpes et 1’ouest des Carpathes), qui se
manifestent a 1’est de la Téthys par la mise en place d’une ceinture d’ophiolites sur plus
de 5 000 km (Bosworth et Guiraud, 1999 ; Agard et al., 2005, 2007 ; Ravaut et al., 2007 ;
Homke et al., 2009 ; El Ayyat et Obaidalla, 2013 ; Sengor and Stock, 2014 ; Jolivet et
al., 2016 ; Fig. 8). Le pourtour de la Téthys est également marqué par des plis
lithosphériques d’amplitude plus modérées, notamment au Maroc (Jolivet et al., 2016),
dans le Constantinois central (Aris et al., 1998), ainsi que dans le domaine atlasique et
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la plate-forme saharienne (Boutib et al., 2000 ; Bouaziz et al., 2002 ; Bey et al., 2012 ;
Frizon de la Motte et al., 2009 ; Fig. 8). Au Crétacé supérieur, on note également
I’initiation de I’orogenése pyrénéenne qui résulte de la collision entre les plaques
ibérique et européenne (Puigdefabregas, 1986 ; Fig. 7). Des zones surélevées en Afrique
centrale sont sans doute en relation avec cette méme dynamique (Said et al., 2015 ;
Jolivet et al., 2016 ; Fig. 6).
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Figure 8 : Carte paléotectonique de la marge sud de la Téthys pendant le Santonien-Campanien (Frizon de Lamotte et al.,
2011).

1.2.2 Subduction intra-océanique et volcanisme d’arc dans le
secteur des Caraibes

L’épaisse crolite océanique qui constitue la plaque des Caraibes représente un
plateau océanique qui s’est formé il y a 90 Ma. D’apres Kerr et Tarney (2005), le
volcanisme qui constitue la plaque des Caraibes se divise en deux grands plateaux de
crodite océanique aux compositions géochimiques différentes : le plateau des Caraibes
et le plateau de Gorgona. Ces deux plateaux océaniques auraient pris naissance au
niveau de point chauds, dans les secteurs respectivement localisés aujourd’hui vers le
point chaud des Galapagos (pic d’activité -90 Ma ; Hoernle et al., 2002 ; Kerr et al.,
2002) et le point chaud Sala y Gomez (Fig. 9). Il y a environ 80 Ma, le mouvement de
la plaque Farallon vers le Nord-Est aurait provoqué la convergence entre le plateau des
Caraibes et 1’arc des proto-Caraibes ainsi que le Nord-Est de la plaque sud-américaine
(Hoernle et al., 2004 ; Mann et al., 2006 ; Escalona et Mann, 2011). C’est vers I’Eocéne
que le plateau de Gorgona serait entré en subduction avec les proto-Andes.
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Figure 9 : Reconstruction des plaques tectoniques montrant la localisation des plateaux océaniques des Caraibes (trait
diagonaux) et de Gorgona (points) & 90 Ma, 70 Ma, 50 Ma et 30 Ma. En noir figurent les autres plateaux océaniques (Kerr et
Tarney, 2005).

Pendant le Crétacé supérieur, la plaque des Caraibes dont la paléolatitude est
estimée a 5°N (Acton et al., 2000), est soumise a de nombreuses contraintes, du fait la
position a la jonction entre les plaques pacifique, atlantique, nord et sud-américaine (Fig.
10). Par ailleurs, le secteur des Caraibes-Colombie a été affecté par de vastes
événements volcaniques responsables de la mise en place d’une grande province
magmatique : « the Caribbean-Colombian Cretaceous Large Igneous Province, CLIP! »
entre 139 et 69 Ma (Sinton et al., 1998 ; Kerr et al., 1997 ; Wegner et al., 2011 ; Escuder-
Viruete et al., 2011, 2016 ; Fig. 10). La composition de ces CLIP est extrémement
complexe et leurs origines sont encore largement débattues aujourd’hui.

1 CLIP — Caribbean Large Igneous Province

42



Chapitre 1 — L étage Campanien

Vv —;E:.:: E Continental to tidal deposits|
WV VvV
0 l:l Lower Offshore deposits
I oo s
% Limestone
= W =
]
g - -m Oceanic crust
vvvvv \ - ueat L /\~ A N
ba N T, AA  Gabbro
i D basin Joy  Dolerite A
e /’3}_@ r‘,%’fasor 0
= e 146
RIS Ild; dg
0 ba:
¢Caribbeany———
. cosmri AFRICA
. b . *‘ bdsin
W
Campanian SOUTH AMERICA

Western
Cordillera

(72 Ma) WYy

Figure 10 : Carte paléogéographique du secteur des Caraibes au Campanien (modifiée de Meschede et Frisch, 1998) ou est
replacé le site forage DSDP Site 146, évoqué plus loin dans les sites d’étude du manuscrit.

D’aprés une étude réalisée dans la région de Sierra de Bahoruca (Sud-Ouest de
la République Dominicaine), trois épisodes de CLIP affectent la marge nord des
Caraibes (Aptien — Albien inférieur, Cénomanien supérieur — Santonien, Campanien
supérieur — Maastrichtien). La plupart de ces niveaux volcaniques proviendraient du
magmatisme d’arc, relié a la zone de subduction de la marge nord des Caraibes-
Colombie, exceptés les niveaux d’adge (au moins) Campanien. Ce mélange basaltique
différe en effet des précédents de par sa composition géochimique et pourrait provenir
de matériel mantellique profond, associ¢ a la mise en place d’un panache mantellique
sous la plaque des Caraibes au Campanien (Escuder-Viruete et al., 2011, 2016 ; Fig. 11).
D’autres auteurs évoquent également des phénomenes de sous-placage au niveau de la
ride Baeta (Mauffret et Leroy, 1997 ; Mauffret et al., 2001).
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Figure 11 : Modéle tectonique et magmatique de la marge nord du plateau des Caraibes sur 1’intervalle Campanien —
Paléocene (Escuder-Virente et al., 2016).

Sur la marge sud de la plaque Caraibes située face a 1’océan Pacifique, le Costa
Rica et I’Ouest du Panama ont été trés étudiés pour comprendre I’assemblage varié¢ de
différents complexes océaniques. Au travers de I’histoire tectonique complexe de cette
aire géographique, il semblerait que 1’assemblage de ces complexes océaniques
résulterait de processus d’accrétion qui se seraient déroulés au cours du Crétacé
supérieur (Denyer et al., 2006). Le socle de I’arc du Costa Rica-Panama pourrait
notamment résulter de ’accrétion de plusieurs terranes au Campanien supérieur —
Maastrichtien (Di Marco et al., 1995).

1.2.3 Modifications géodynamiques importantes en Afrique du Sud

En élargissant a une plus grande échelle et en sortant de la zone d’étude, il est
intéressant de noter d’importantes modifications géodynamiques dans les bassins
d’Afrique du Sud au Campanien. Une augmentation des flux détritiques, débutant au
Turonien, a été mise en évidence dans plusieurs bassins sédimentaires adjacents a
I’ Afrique du Sud et semble maximale au Campanien (Walford et al., 2005 ; Tinker et
al., 2008 ; Guillocheau et al., 2012 ; Braun et al., 2014 ; Said et al., 2015 ; Fig. 12). Cet
événement pourrait étre en relation directe avec un soulévement progressif de I’ Afrique
induit soit 1) par le passage du Sud de I’ Afrique au-dessus d’une large zone de remontée
mantellique au Crétacé supérieur (Ni et al., 2002), soit 2) par la compression du sud de
I’ Afrique par ’ouverture simultanée des océans Atlantique sud et Indien de part et
d’autre du continent (Guiraud et al., 2005).
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Figure 12 : Comparaison des flux sédimentaires autour de la marge du plateau d’Afrique du Sud (d’aprés Said et al., 2015):
le delta Orange (Guillocheau et al., 2012), le bassin Outeniqua (Tinker et al., 2008), le delta Limpopo (Said et al., 2015), et le
delta Zambezi (Walford et al., 2005).

1.3 Changements environnementaux, climatiques et
océanographiques au Campanien

1.3.1 Paléotempératures

Les paléotempératures estimées a partir des compilations des données de TEXgs
et des données isotopiques du 880 des tests de foraminiféres benthiques (Friedrich et
al., 2012) et planctoniques (Falzoni et al., 2016 ; O’Brien et al., 2017 ; Fig. 1) mettent
en évidence la tendance & long terme au refroidissement du Crétacé supérieur, qui
semble s’initier aprés le Turonien (Pucéat et al., 2003). Elle est conjointe d’une baisse
du niveau marin de 1°" ordre (Hardenbol et al., 1998).

Le Campanien est une période clef de transition entre le climat chaud de type
« greenhouse » du milieu du Crétacé au climat plus froid du Maastrichtien — Paléocéne
(Clarke et Jenkyns, 1999 ; Friedrich et al., 2012 ; Linnert et al., 2014, 2017 ; Falzoni et
al., 2016 ; O’Brien et al., 2017). La compilation des données de TEXgs et des isotopes
de I’oxygéne des foraminiféres planctoniques d’O’Brien et al. (2017) illustre les
tendances de 1’évolution des températures de surfaces aux moyennes et hautes latitudes
(Fig. 1). Puisque la conversion du 50 des foraminiféres en température dépend de
nombreux paramétres (présence ou non de calottes polaires, variations locales du 580
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des eaux de surface liées a des variations du bilan évaporation-précipitations), nous
avons choisi d’interpréter uniquement les tendances de ces courbes et non les valeurs
absolues.

Plusieurs étapes sont remarquables dans cette évolution des températures au

Campanien (Fig. 1) :

1)

2)

Le refroidissement a long terme du Crétacé supérieur, illustré par la tendance
a la diminution des températures de surface et de fond, de -91 Ma a -66 Ma,
semble interrompu par un point d’inflexion dont 1’age stratigraphique, voisin
de -85 Ma, est proche de la limite Santonien — Campanien inférieur (Friedrich
et al., 2012 ; Ando et al., 2013 ; Falzoni et al., 2016 ; O’Brien et al., 2017).
Cette limite, associée a des discontinuités sedimentaires (Ando et al., 2013),
semble correspondre & une accélération du refroidissement. Cette diminution
de température des eaux de surface a été suggérée comme faisant partie des
facteurs 1) responsables de 1’extinction de Dicarinella et Marginotruncana a
la transition Santonien — Campanien, et 2) de la diversification des
foraminiféres planctoniques de la famille des Globotruncanidés (Falzoni et al.,
2016 ; Kopaevich et Vishnevska, 2016). Par ailleurs, il existe un gradient
latitudinal des températures marines de surface trés marqué pendant cet
intervalle. Il est indiqué d’une part, par des températures aux hautes latitudes
tres différentes des températures aux basses latitudes (O’Brien et al., 2017 ;
Fig. 1), et d’autre part, par une distribution spatiale des zones a nannofossiles,
tres différentes entre les hautes latitudes (Océans Austral et Arctique) et les
moyennes et basses latitudes (Atlantique Sud ; Huber et al., 1995 ; Do Monte
Guerra et al. 2016).

La tendance au refroidissement a long terme est interrompue vers -78 Ma dans
les températures de fond et de surface par un (ou plusieurs) événement(s) de
réchauffement qui s’étendent sur + 4 Ma (du Campanien moyen/supérieur au
Campanien supérieur basal ; Ando et al., 2013 ; Linnert et al., 2014, 2017 ;
Falzoni et al., 2016). Ce(s) réchauffement(s) a (ont) été suggéré(s) comme un
des facteurs responsable(s) de la répartition de la distribution des nannofossiles,
au sein de laquelle il est possible d’observer une disparition plus précoce de
certaines espéces dans les basses latitudes que dans les moyennes latitudes,
comme c’est le cas de Bronsonia parca constricta (~-74 Ma dans les basses
latitudes contre ~-72 Ma dans les hautes latitudes ; Do Monte Guerra et al.
2016).

46



Chapitre 1 — L étage Campanien

3) Finalement, le refroidissement reprend du Campanien supérieur au
Maastrichtien (a partir de -73 Ma environ ; O’Brien et al., 2017 ; Fig. 1). Les
données de &%8Oapie de vertébrés continentaux fossiles suggérent des
températures de 30°C a I’équateur, qui diminuent jusqu’a -5°C aux poles
pendant I’intervalle Campanien supérieur — Maastrichtien moyen (Amiot et al.,
2004). En milieu marin, a partir du Maastrichtien, les températures oscillent
davantage vers un réchauffement puis a nouveau un refroidissement au
Maastrichtien inférieur (Ando et al., 2013 ; Linnert et al., 2014, 2017 ; Falzoni
et al., 2016 ; Thibault et al., 2016).

1.3.2 Zonation climatigue au Campanien — Maastrichtien et
modélisation climatique

Les marqueurs des ceintures climatiques au Campanien ont éte tres peu étudiés,
ne donnant naissance actuellement a aucune carte paléoclimatique synthétique.
Cependant, une étude récente propose une carte synthétisant les zones désertiques datées
du Campanien moyen, permettant de situer une ceinture de climat aride allant de
I’Amérique du Sud a I’ Afrique du Sud, et une seconde en Afrique du Nord (Brown et
al., 2017).

Quelques travaux de modélisation sur le Maastrichtien proposent une zonation
climatique, notamment basée sur la répartition des végétaux (Otto-Bliesner et Upchurch,
1997 ; Chaboureau et al., 2014 ; Fig. 13).

I TROPICAL trees
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Figure 13 : Modélisation des biomes avec le modele FOAM-LPJ pendant le Maastrichtien (-70 Ma) et diversification des
Angiospermes (Chaboureau et al., 2014).

Une étude de modélisation a testé les rbles potentiels des gaz a effets de serre
(CO; et de CHy4) dans la formation de conditions climatiques chaudes au Crétacé
supérieur (Upchurch et al., 2015). Les températures de surfaces simulées ont été
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comparées a une base de données de températures mesurées en milieux continentaux et
marins (Nordt et al., 2003 ; Amiot et al., 2004 ; Pucéat et al., 2007). Les résultats de
cette simulation ont révélé qu’avec des concentrations en CO, deux fois supérieures a
celles d’aujourd’hui, il n’est pas possible de créer une calotte de glace au Maastrichtien
qui est la période la plus froide du Crétacé supérieur (Fig. 14). De plus, le gradient
latitudinal de température sur les continents et dans les eaux marines semblait moins
abrupt (0,4 = 0,1 °C/°latitude en moyenne) que celui d’aujourd’hui (0,6 °C/°latitude ;
Fig. 14).
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Figure 14 : Modélisation des températures de surface au Maastrichtien supérieur, simulant des péles chauds (CO2 atmosphérique
=560 ppm, soit 2x PAL) et montrant la distribution terrestre (basée sur macrofossiles de plantes, palynomorphes et 3*%0 des
dents de vertébrés, carbonates pédogénétiques) et marine (TEXgs, §*%0 de carbonates bien préservés, dents de poissons) des
localités qui fournissent les données de températures (d’aprés Upchurch et al., 2015). Abréviations : MAT = mean annual
temperature; PAL = present atmospheric level ; Obs = observed.

1.3.3 Relation entre cycle du carbone et eustatisme dans les
domaines téthysien et boréal : modeéle de Jarvis et al. (2002)

Les excursions isotopiques du carbone au Campanien, évoquées précédemment
ont été mises en relation avec les variations eustatiques. Les excursions négatives
correspondraient & une oxydation de la matiere organique (érosion ou remobilisation)
marine ou terrestre lors de régressions associées a une augmentation de la production
carbonatée pélagique. En revanche, les excursions positives sont interprétées comme
des épisodes de productivité primaire accrues et/ou un enfouissement plus important de
matiére organique, associé a un ennoiement des plates-formes carbonatées lors de
transgressions rapides (Jarvis et al., 2002).
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1.4 Paléocéanographie

1.4.1 Vision globale

Les changements géodynamiques importants qui interviennent au Crétacé,
notamment 1’ouverture et I’approfondissement de 1’ Atlantique ainsi que la fermeture de
la Téthys, ont pu provoquer des modifications majeures de la circulation océanique
superficielle et profonde. Depuis quelques dizaines d’années, 1’évolution de la
compréhension de la circulation océanique a grandement progressé grace a
I’augmentation des données de la composition isotopique du Nd de I’eau de mer
(exprimée par la notation standard eng), dans les océans actuels et anciens (Frank et al,
2005 ; Macleod et al., 2008 ; Robinson et al., 2010 ; Friedrich et al., 2012 ; Martin et al.,
2012 ; Murphy et Thomas, 2012 ; Robinson et Vance, 2012 ; Moiroud et al., 2013 ;
Moiroud et al., 2016). Tout comme le plomb, la composition istopique du Nd est utilisée
comme traceur de la circulation océanique (Frank et al., 1999 ; Frank, 2002).

Les données d’eng des eaux de fond des océans Atlantique (Nord et Sud) et proto-
Indien enregistrent une diminution des valeurs de 2 unités-¢ au cours du Campanien, qui
débute autour de la transition Santonien — Campanien inférieur (Robinson et al., 2010 ;
Macleod et al., 2011 ; Murphy et Thomas, 2012, 2013 ; Robinson et VVance, 2012 ; Voigt
etal., 2013 ; Moiroud et al., 2016 ; Fig. 15). En revanche, dans le domaine téthysien, la
composition isotopique du Nd tend a augmenter au cours du Campanien (Pucéat et al.,
2005 ; Soudry et al., 2006).

Cette diminution de 2 unités-¢ a été interprétée comme un changement de
circulation globale (Robinson et al., 2010 ; Fig 15). Deux zones de plongement des eaux
ont été proposées pour cette période, 1) la « Southern Component Water » (SCW) qui
prendrait naissance dans les hautes latitudes de 1’Atlantique Sud et/ou dans 1’Océan
proto-Indien (Robinson et al., 2010 ; Robinson et Vance, 2012 ; Murphy et Thomas,
2012, 2013 ; Voigt et al., 2013), 2) la « Northern Component Water » (NCW) qui
prendrait naissance dans les hautes latitudes de 1’ Atlantique Nord (Macleod et al., 2011).

Dans le Pacifique, certains auteurs suggerent une zone de plongée des eaux dans
le Nord (Otto-Bliesner et al., 2002 ; Pucéat et al., 2005), d’autres dans le Sud (Brady et
al., 1998 ; De Conto et al., 2000).

Le secteur de Demerara Rise enregistre des compositions isotopiques du Nd trés
différentes du reste des grands domaines océaniques (Fig 15a). Ce phénomene semble
s’expliquer par des conditions environnementales locales de fortes aridités induisant
d’importantes évaporations et la formation d’eaux salées denses (Martin et al., 2012).
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Figure 15 : Compilation des données d’end(t) issues de la littérature étendue sur la période du Crétacé supérieur au Paléogene,
(A) en Atlantique Nord, (B) en Atlantique Sud et dans I’Océan Indien et (C) dans le Pacifique (d’aprés Moiroud et al., 2016).
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1.4.2 Intensification du « Tethyan Circumglobal Current» au
Campanien-Maastrichtien

Le « Tethyan Circumglobal Current» (TCC) est un courant latitudinal qui
s’installe au Crétacé supérieur et qui parcourt le tour du globe en passant par 1’Océan
Téthysien d’est en ouest au Crétacé supérieur (FOllmi et al., 1992 ; Pucéat et al., 2005 ;
Soudry et al., 2006 ; Fig. 16).

North Pacific Ocean

J S ‘h ‘oto- Indlan
South Pacific Ocean /¥ oy Ocean -l

J Atlantic -
# Austral Ocean

.
. i -:i,:’

Figure 16 : Tracé du « Tethyan Circumglobal Current» sur un fond de carte paléogéographique Crétacé supérieur,
Maastrichtien -70 Ma (Blakey, 2008)

Les quelques données de courantologie qui tentent de retracer 1’évolution du TCC
au Crétacé supérieur suggérent une intensification de ce courant au Campanien —
Maastrichtien (Pucéat et al., 2005 ; Soudry et al., 2006). Des indices sédimentologiques
et géochimiques semblent montrer une augmentation de la productivité primaire
(phosphorites, radiolarites, niveau de matiére organique) dans la Téthys et dans les
Caraibes, contemporaine de cette intensification du courant.

1.4.3 Phosphorites et niveaux riches en matiére organique dans la
Téthys et les Caraibes

La « South Tethyan Phosphorite Province » (STPP) est une succession de
niveaux de phosphorite géant, dominée par des carbonates, d’age Crétacé supérieur a
Eoceéne, qui s’étend du Moyen-Orient, en passant par le Nord-Est de 1’ Afrique, & travers
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le Venezuela jusqu’en Colombie (FOlImi et al., 1992). Il semblerait que les premiers
niveaux de phosphorites, associés a d’autres niveaux de forte productivité primaire
(niveaux riches en matiére organique et/ou kérogéne, carbonates, niveau de silex), se
mettent en place sur toute la marge sud téthysienne et dans les Caraibes au Santonien-
Campanien (Salaj et Nairn, 1987 ; Follmi et al., 1992 ; Almogi-Labin et al., 1993 ;
Pufahl etal., 2003 ; Lining et al., 1998 ; Meilijson et al., 2014 ; El-Shafeiy et al., 2014 ;
Bou Daher et al., 2014, 2015). Ces sédiments ont treés souvent été interprétés comme le
résultat de la mise en place d’upwellings le long des marges (Almogi-Labinetal., 1993 ;
Meilijson et al., 2014 ; Bou Daher et al., 2015). Ces remontées d’eaux profondes riches
en nutriment favoriseraient I’augmentation de la productivité primaire, par analogie aux
upwellings actuels (i.e. phénomene océanique El Nifio-La Nifia dans le Pacifique
équatorial). D’autres auteurs inteprétent ces sédiments comme résultant de variations du
niveau eustatique (Lining et al., 1998 ; El-Shafeiy et al., 2014). De plus, la
caractérisation des niveaux riches en kérogéne de I’est de la Téthys montre une
provenance majoritairement marine (type I1) de cette matiére organique (associée a du
matériel terrigéne et bactérien) a nouveau associée a I’apport de nutriments par les
profondeurs (Bou Daher et al., 2014, 2015 ; El-Shafeiy et al., 2014). L’origine de ces
phosphorites reste cependant encore largement discutée.

1.4.4 Les radiolarites dans les Caraibes

Latitudinalement vers 1’ouest, dans le vaste domaine Caraibes, au Crétacé
supérieur, il est également intéressant de noter en plus des niveaux de phosphorites,
I’accumulation de nombreux niveaux a radiolaires. Ces niveaux sont actuellement
interprétés d’une part, comme des marqueurs d’une intensification de la fertilité des eaux
de surface par des apports détritiques (Montgomery et al., 1994 ; Baumgartner, 2013),
d’autre part, comme I’apport de nutriments par ’intermédiaire du volcanisme ou de
I’hydrothermalisme (Montgomery et Kerr, 2009 ; Escuder-Viruete et al., 2011). En
effet, dans le secteur de la marge nord du plateau des Caraibes, au Campanien supérieur,
I’augmentation de la production de crofite océanique met en évidence un volcanisme
trés actif au Campanien supérieur, caractérisé par de nombreux niveaux basaltiques
definis comme la phase tardive de la mise en place du plateau océanique des Caraibes
(Caribbean Large Igneous Province ; Escuder-Viruete et al., 2011, 2016). Ces intrusions
basaltiques du secteur des Caraibes-Colombien sont intercalées avec des niveaux de
radiolarites qui laissent a penser que ces niveaux proviennent plut6t de la fertilisation
des eaux par le volcanisme actif du Campanien supérieur (Aumond et al., 2009 ;
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Kochhann et al., 2013) ou de ’altération d’arcs volcaniques plus anciens affleurant dans
le secteur (Sandoval et al., 2015). L’origine de ces radiolarites reste donc encore assez
controversée.

Le contexte géodynamique extrémement complexe des Caraibes, marqué par des
épisodes volcaniques épars dans le secteur des Caraibes (Fig. 10), semble sous étudié en
terme de courantologie. Des études de modélisations suggérent pourtant une
intensification du courant dans le passage des Caraibes au Campanien supérieur, allant
de I’Atlantique vers le Pacifique (Donnadieu et al., 2016). Une implication de
changement dans les courants océaniques et/ou de mise en place d’upwelling pourrait
aussi expliquer cette augmentation des niveaux a forte productivité primaire,
contemporain de ceux du domaine téthysien (Macellari et deVries, 1987).

En résumé, des modifications de la courantologie dans la Téthys ont été
suggérées comme les facteurs principaux a 1’origine des dépots de forte productivité
primaire dans la Téthys ; en revanche, dans les Caraibes, ils résulteraient plutét d’un
intense volcanisme sous-marin et aérien au Campanien.

1.5 Bilan et mise en place des problématiques de
recherches

Le Campanien est un étage long de 12,1 Ma, qui marque la transition entre deux
modes paléoclimatiques trés différents : le climat chaud du milieu du Crétacé au climat
plus froid du Maastrichtien — Paléocene. Cet étage a été largement sous-étudié, bien
qu’il présente une durée importante au sein de laquelle s’enregistrent de nombreux
changements géodynamiques, eustatiques, climatiques et océanographiques, assez mal
contraint stratigraphiquement.

Le Campanien s’inscrit dans le grand refroidissement du Crétacé supérieur et
présente trois étapes distinctes dans 1’évolution des températures qui ne sont encore pas
(ou peu) expliquées dans la littérature. Pour cet étage, il n’existe pas de courbe haute
résolution de I’évolution des pressions partielles de CO, qui pourrait permettre de
comprendre la dynamique de certains changements environnementaux. Il n’existe pas
non plus de carte de répartition des ceintures climatiques.

Pour expliquer ce changement climatique a grande échelle, il a notamment été
proposé une hypothese océanique, suggérant des modifications courantologiques
provoqueées par la naissance des masses profondes océaniques au niveau de 1’ Atlantique
Nord et/ou I’ Atlantique Sud (Robinson et al., 2010 ; Macleod et al., 2011 ; Robinson et
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Vance, 2012 ; Murphy et Thomas, 2013 ; Voigt et al., 2013 ; Moiroud et al., 2016). Pour
autant, le domaine téthysien, qui est traversé par un courant océanique profond majeur
au Crétacé supérieur, le TCC, n’a jamais été étudié du point de vue de 1’évolution de sa
courantologie. En effet, ’absence de forages océaniques profonds ayant atteint les
sédiments d’age Crétacé supérieur, dans le domaine téthysien (I’actuelle Méditerranée),
combinée a la fermeture actuelle du domaine océanique en domaine orogénique
(orogenese alpine) complexifie I’accessibilité a des coupes complétes et non soumises a
une diagenése d’enfouissement dans ce secteur.

Pour essayer de mieux comprendre [’évolution paléoclimatique et
paléoenvironnementale au cours du Campanien, nous avons donc décidé d’étudier cet
étage a travers 1’évolution de I’altération continentale mais aussi paléocéanographique
dans le domaine téthysien qui est progressivement restreint a cette époque, en raison de
la rotation antihoraire de 1’ Afrique.

Dans un premier temps, nous avons pu constater qu’au Campanien, plusieurs
secteurs du monde enregistrent des modifications géodynamiques importantes : 1) le
changement de direction des vecteurs tracant le mouvement de 1I’Afrique (vers la
transition Santonien — Campanien), 2) la jonction complexe de la plaque Caraibes et des
plaques adjacentes, mais aussi 3) 1’augmentation du flux détritique dans les bassins
d’Afrique du Sud et du Nord-Ouest. Dans quelle(s) mesure(s), des modifications de
’altération continentale (physique ou chimique) résultant de ces modifications
géodynamiques auraient-elles pu affecter le climat global ?

Dans un second temps, la littérature montre que le refroidissement du Crétacé
supérieur a pour I’instant été en partie relié a des changements de courantologie au
Crétacé supérieur, localisés dans 1’Atlantique Nord (NCW) et Sud (SCW)
principalement. Cependant, I’enregistrement de dép6ts de forte productivité primaire a
été suggéré comme étant le résultat de la mise en place d’upwellings sur la marge sud
téthysienne au Crétacé supérieur, qui seraient eux aussi relatifs a des modifications
courantologiques dans la Téthys. Dans quelle(s) mesure(s) la mise en place de ce courant
global circulaire aurait-il pu affecter le climat global du Campanien ? A quel moment
précis ont lieu ces modifications courantologiques du TCC ? Comment évolue le TCC
au cours de I’intervalle Santonien — Maastrichtien ?
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Pour répondre a ces questions,

1) nous avons sélectionné plusieurs sites d’études dans les domaines ouest-téthysien et
boréal pour réaliser une étude spatialement et latitudinalement étendue de 1’évolution de
I’altération continentale ;

2) nous avons sélectionné un transect est-ouest de sédiments profonds issus de coupes
et forages situés sur le trajet potentiel du TCC, pour retracer 1’évolution de ce courant
en profondeur au Crétacé supérieur (bassin du Zagros, bassin des Marches-Ombrie,
bassin du Venezuela).
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Resumé du chapitre 1

e Le Campanien est un étage long d’environ 12,1 Ma largement sous-étudié.

e  Cet étage s’inscrit dans la dynamique de refroidissement globale du Crétacé
supérieur, marqué cependant par une période de réchauffement dans la partie
supérieure du Campanien, suivie d’un refroidissement plus intense au
Campanien supérieur.

e Dans le domaine téthysien, un changement du régime tectonique semble se
produire a la transition Santonien — Campanien, résultant d’une modification
de rotation de I’Afrique de 20° dans le sens antihoraire.

e Le domaine des Caraibes est affecté par du volcanisme d’arc pendant le
Crétace supeérieur, résultant des deux zones de subductions proto- Caraibes-
Colombie (au Nord/Nord-Est) et proto-Costa Rica-Panama (au Sud-Ouest).
Certains niveaux basaltiques proviendraient d’un panache mantellique qui se
mettrait en place sous le plateau des Caraibes au Campanien moyen/supérieur.

e Un flux détritique important s’enregistre au cours du Campanien dans le
domaine sud et nord-ouest africain ; il a été mis en relation avec des zones de
soulévement de ’Afrique au Campanien.

e Lesexcursions isotopiques du carbone au Campanien sont de faible amplitude
(de 0,3 & 1,5%0). Elles ont été interprétées dans le domaine téthysien et boréal
comme résultant de variations eustatiques.

e Les données de courantologie issues du domaine atlantique suggérent des
modifications courantologiques majeures au cours du Santonien — Campanien,
avec la mise en place de zones de plongée des masses d’eau dans le nord de
I’Atlantique (NCW) et/ou dans le sud de I’Atlantique et de I’Océan Indien
(SCW). Les premiéres données du domaine téthysien semblent traduire la mise
en place ou I’intensification du TCC au Campanien.

e Problématique 1: Dans quelle(s) mesure(s) I’évolution de I’altération
continentale au Campanien intervient-elle dans le grand refroidissement du
Crétacé supérieur ?

e  Problématique 2 : Existe-il réellement une intensification du courant téthysien
circum équatorial (TCC) au Campanien ?
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2 Chapitre 2
Approche minéralogique et géochimique — de
I’altération continentale a la circulation océanique

Le climat est un systtme complexe qui présente différentes composantes
(atmospheére, hydrosphere, cryosphére, biosphére, lithosphere) reliées entre elles par des
mécanismes de rétroactions. Dans cette étude, nous avons décidé d’étudier le systéme
climatique a travers deux processus qui sont ;

e Jaltération des silicates qui interagit directement avec 1’atmosphére par
consommation de CO- ;

e la circulation océanique qui contrdle en partie le transport de chaleur de 1’équateur
aux poles.

L’altération des silicates est un mécanisme puissant de régulation du climat, via
le pompage d’un gaz a effet de serre, le CO». En effet, cette réaction consomme deux
molécules de CO; et relache deux molécules de bicarbonate HCO3™ (utilisées lors de la
précipitation des carbonates) et une molécule de CO,. Les argiles se forment donc par
I’hydrolyse des silicates :

Minéral Primaire (KAISizOg) + Solution d’attaque (2 H,O + 2 CO,)
=> Minéral Secondaire (Argiles) + Solution de lessivage (2 HCO3z * CO,)

A travers ’évolution des cortéges argileux, il est donc possible de tracer
relativement le processus d’altération sur une période donnée. L’intensité de 1’altération,
physique et/ou chimique, dépend de plusieurs paramétres importants, notamment la
ceinture climatique dans laquelle elle se produit, la tectonique de la région étudiée mais
aussi la nature du substrat érodé. En effet, en zone humide et chaude, 1’altération
chimique prédomine alors qu’en zone froide, c’est davantage 1’altération physique qui
jouera un role important. De plus, il existe des minéraux plus résistants a I’hydrolyse
(quartz, feldspath, mica, muscovite) que d’autres (biotite, plagioclase, hornblende,
augite, olivine).

La circulation océanique thermohaline est un processus climatique qui permet de
redistribuer la chaleur des océans : les eaux froides et/ou salées sont denses et plongent
puis remontent progressivement en se réchauffant. Les processus d’échanges de masses
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d’eau sont des phénomenes rapides sur I’échelle des temps géologiques. Cette

circulation peut se diviser en deux composantes: la circulation de surface et la
circulation de fond. Les courants de surface sont indirectement liés au bilan radiatif de
la Terre qui provoque des différences de températures de ’air induisant des vents, qui
eux-mémes par friction avec la surface de 1’eau produisent des déplacements
horizontaux, appelés les courants de surface. Les courants de fonds n’ont pas de relation
directe avec les vents puisque les vents n’ont plus d’effet a partir d’une certaine
profondeur ; le moteur de cette circulation correspond donc aux masses d’eaux
profondes caractérisées par leur salinité et leur température. Au cours des temps
géologiques, les phénoménes tectoniques d’ouverture et de fermeture des océans ont
également eu un impact direct sur ces masses d’eaux profondes par la restriction ou
I’ouverture des voies de passages.

Une modification courantologique peut aussi avoir un impact sur le climat par
des modifications du transport latitudinal de chaleur, et donc sur le gradient latitudinal
de température. C’est par exemple le cas du courant antarctique circum polaire, mis en
place a ’ouverture du passage de Drake au début Oligocéne (34 — 32,5 Ma ; Barker et
Thomas, 2004 ; Thomson, 2004). Ce phénomeéne a accentué 1’isolement géographique
et climatique du continent Antarctique, engendrant une absence de mélange des eaux du
systeme et diminuant le transport de chaleur, pour finalement favoriser la mise en place
d’une calotte polaire au Miocéne (entre -17 et -14 Ma). Ce phénomene a été évoqué pour
expliquer en partie le refroidissement du Cénozoique.

2.1 Approche minéralogique

2.1.1 Définition des argiles et classification

Les argiles font parties de la sous-famille des phyllosilicates. La particularité de
ces minéraux provient de leur motif d’agencement en feuillets octaédriques (O) ou
tétraédriques (T) qui peut se présenter sous la forme TOT, TO ou TOTO. Il existe cing
grands groupes d’argiles que nous retrouverons dans nos séries sédimentaires :

e Les kaolinites (TO) dont les espaces inter-foliaires ne sont pas occupés et dont les
distances inter-réticulaires sont de 1’ordre de 7 A ;
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e Les illites (TOT) dont les espaces inter-foliaires sont principalement occupés par
des ions K* (le déficit de charge est compensé par des jeux de substitutions
tétraédriques d’atome Si par Al) et les distances inter-réticulaire sont de 10 A
e  Lessmectites (TOT) dont les espaces inter-foliaires sont occupés par des molécules
d’cau ; lors du processus de déshydratation, la distance inter-réticulaire est réduite
a 14 A contre 17 A en mode hydraté
e Les chlorites (TOTO) dont les distances inter-réticulaires sont de ’ordre de 14 A.
Ces minéraux sont trés stables sous 1’effet d’hydratation et de déshydratation, mais
il arrive cependant qu’il y ait une substitution d’atomes d’Al par des atomes de Fe
e Les argiles fibreuses, dont les feuillets sont discontinus (la sépiolite et la
palygorskite en font parties).

2.1.2 Les corteges minéralogiques argileux comme traceur de
I’érosion et de I’altération chimique

Les minéraux argileux constituent majoritairement les produits de la dégradation
d’une roche mére, et peuvent &tre remobilisés et transportés jusque dans les océans. Le
terme pour désigner cette catégorie d’argiles est celui de « minéral hérité », c’est-a-dire
un minéral qui n’a pas subit de changements durant le transport, la sédimentation et la
diagenése précoce ou tardive.

Par analogie aux océans actuels, ol la distribution des minéraux argileux semble
contrdlée par les climats, il est possible d’utiliser les argiles des dépots marins anciens
pour reconstruire les paléoenvironnements d’un bassin sédimentaire (Thiry, 2000), et
parfois méme a plus grandes échelles, les paléoceintures climatiques (Dera et al., 2009
; Chenot et al., 2018). Sous un climat froid ot I’altération est faible, la proportion d’illite
et de chlorite (dits « minéraux primaires ») augmente ; ils sont généralement remobilisés
des roches ignées ou métamorphiques. En revanche, sous des climats chauds, 1’altération
chimique importante favorise la production de formations pédogénétiques d’ou sont
issues les kaolinites (Ruffell et al., 2002). Il est important de noter que la kaolinite peut
également provenir d’anciennes roches contenant de la kaolinite, auquel cas elle ne peut
pas étre utilisée comme marqueur paléoclimatique (\VVanderaveroet et Deconinck, 1997).
Il est difficile de discriminer 1’une ou ’autre des origines.
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La palygorskite se forme dans des lagons péri-marins, en bordure de domaine
océanique dans des eaux trés concentrés (Pletsch, 2001 ; Khozyem et al., 2013). Ce
minéral est souvent reliée a une diminution des apports terrigénes dans un bassin
sédimentaire ; cela suggére que la précipitation de la palygorskite est favorisée en climat
aride, dans des milieux ou I’altération chimique est faible, voire nulle. En revanche, ces
fibres de palygorskite peuvent étre transportées sur de tres longues distances par voies
éoliennes, des zones arides jusqu’en milieu profond (Maillot, 1970 ; Daoudi et al.,
1995), auquel cas, elles peuvent alors étre considérées comme détritiques. Elles seront
alors souvent associées a un mélange de minéraux argileux issus des sources adjacentes
au bassin sédimentaire étudié.

Les glauconites (famille des illites ferriféres) sont des minéraux argileux
authigénes, composées d’une association d’illite majoritairement et de smectites, qui se
forment généralement sur des plateaux continentaux profonds (rampe externe et pente),
ou les taux de sédimentation sont faibles, les conditions d’oxygénation particuliéres et
les concentrations en fer sont élevées (Amorosi, 1997). La maturité des grains de
glauconie, définie a partir de paramétres minéralogique, chimique et magnétique, qui
leur conferent une couleur verte plus ou moins sombre (réduction du Fe* en Fe?"),
refléte leur temps de résidence sur le fond océanique ; c¢’est I’une des raisons pour
laguelle ce minéral est souvent relié a des niveaux de condensation ou & des périodes de
haut niveau marin (Amorosi, 1997 ; Tallobre, 2017). Toutefois, par le biais de différents
processus de transport et d’érosion, la glauconie peut étre retrouvée dans des
environnements tres différents tels que les rivieres ou encore dans des turbidites ; elle
est alors qualifiée de détritique (Amorosi, 1997). Pour déterminer son origine, il est donc
important de replacer les niveaux riches en glauconie dans leur contexte géodynamique.

Dans les séries sédimentaires marines du Crétacé supérieur, les fractions
argileuses sont largement dominées par les smectites. L’origine de formation de ces
minéraux est encore discutée dans la littérature.

Les smectites peuvent étre néoformées par le résultat d une dégradation de verres
volcaniques en smectites magnésiennes (Deconinck et Chamley, 1995). Celles-ci sont
souvent associées a d’autres minéraux néoformés tels que la clinoptilolite, les opal-CT
(Pomerol et Aubry, 1977 ; Christidis, 1995 ; Madsen et Stemmerik., 2010). En revanche,
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d’autres auteurs suggérent une dominance de smectites détritiques, de par leurs

ressemblances a celles formées dans les sols pédogénétiques, riches en aluminum et en
fer, leur composition en terres rares et leur composition en stronitum (Chamley, 1989 ;
Chamley et al., 1990).

Aujourd’hui, il est communément admis que les smectites qui composent la
fraction argileuse des séries sédimentaires d’adge Crétacé constituent un mélange de ces
deux origines de formation, favorisé par le contexte climatique de haut niveau marin, de
semi-aridité et de volcanisme important, mis en évidence par de nombreux niveaux de
bentonites.

2.1.3 Diagenese des argiles et signal paléoclimatique

Au cours des temps géologiques, les processus diagénétiques (e.g. pression,
température) peuvent affecter les séries sédimentaires. Selon I’intensité de cette
diageneése, les minéraux argileux subissent des transformations qui empéchent parfois
d’utiliser les cortéges argileux pour des reconstitutions climatiques (Fig. 17). Il existe
plusieurs moyens d’évaluer I’intensité cette diagenése et la préservation du signal
paléoclimatique d’origine détritique.

e Préservation des smectites et des kaolinites

Prof.| Zone Minéraux argileux
Diageneése ; ) e Smectite (Sm)
précoce Illite (1) Chlorite (C) Kaolinite (K) Vermiculite (V)

-._gg’ogen'ese)
o £ X

~~~~~~ Interstratifiés

Diageneése Wit irréguliers
ite (C-S (V)
p'rofondg (C-5m) (I-5m)
L (Mesogenese) | crictalinité Dickite
croissante Nacrite Interstratifiés
. réguliers
Corrensite Rectorite
Anchizone s Chlorite ‘ 3'" 'Sém
-------------- llite Chlorite  lllite
Epizone | Muscovite MICAS, CHLORITE

Figure 17 : Evolution d’ensemble des argiles au cours de la diagenése d’enfouissement (d’aprés Deconinck et al., 2016).
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Les principales transformations se font au cours de la diagenese précoce (Fig.

17). Les smectites sont des minéraux trés sensibles a la diagenése d’enfouissement. Le
processus d’illitisation est initié a partir de températures voisnes de 60°C. Les smectites
commencent alors a se transformer en interstratifiés illite/smectite irréguliers (I/S R0),
puis irréguliers (1/S R1) et finalement en illites (Srodon et al., 2009). Au dela de 60°C,
les kaolinites sont progressivement transformées en dickite puis en illite. La préservation
des kaolinites permet donc d’indiquer des températures d’enfouissement inférieures a
60°C (Ehrenberg et al., 1993). Pour interpréter le signal argileux en signal
paléoclimatique, il faut donc s’assurer de 1’état de préservation des IS RO, et des
kaolinites si elles sont présentes.

e Craquage de la matiére organique

En paralléle, la température d’enfouissement d’une série sédimentaire peut étre
d’estimée a partir des températures de craquages de la matiere organique (si celle-ci est
suffisante dans le sédiment). Si la température maximale de pyrolyse (Tmax) Va au-dela
de 435°C, cela refléte une maturation thermique avancée qui traduit un passage dans la
fenétre a huile et un début de diagenése de minéraux argileux (augmentation de I’ordre
des feuillets d’illite, croissance des illites et formation de chlorite ; Baudin et al., 2007 ;
Delissanti et al., 2010).

2.2 Approche géochimique

2.2.1 Généralités sur le néodyme

Le Nd est un élément qui appartient au groupe des lanthanides. Ce groupe,
associée au scandium (Sc) et a I’yttrium (Y) constituent 1’ensemble du groupe des «
terres rares », qui désigne leurs faibles concentrations dans les roches et les silicates
terrestres. Les terres rares sont en effet exclusivement lithophiles et présentent une forte
affinité pour ’oxygeéne.

Elles peuvent se subdiviser en trois catégories, en fonction des masses atomiques
des éléments : les terres rares légeres (La, Ce, Pr, Nd), les terres rares intermédiaires
(Pm, Sm, Eu, Gb, Tb) ou les terres rares lourdes (Dy, Ho, Er, Tm, Yb, Lu).

Le Nd possede sept isotopes, dont cing sont stables (**2Nd, 43Nd, %*Nd, **5Nd,
148Nd), et deux sont radioactifs (***Nd, 1°Nd), mais dont les demi-vies (respectivement,
A2 =2,29.10% ans et L = 6,7.10% ans) sont suffisamment longues pour qu’ils puissent étre
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considérés sur les échelles de temps abordées dans cette these comme des isotopes

stables.

2.2.2 Processus de différenciation du néodyme et du samarium

Plusieurs couples de terres rares constituent des éléments intéressants pour
étudier I’évolution des réservoirs chimiques et les processus magmatiques. En
pétrologie, le comportement anormal de certains couples de terres rares, notamment le
découplage entre les systemes Sm-Nd et Lu-Hf, est utilisé pour dater et comprendre les
processus de formation de la Terre primitive (Rizo et al., 2011).

Le Nd provient de la désintégration radioactive du samarium #’Sm, dont la
demi-vie est A = 1,06.10* ans. L’abondance isotopique du ***Nd a donc varié au cours
des temps géologiques (Lugmair et Marti, 1977). Dans le manteau terrestre, ce couple
Sm-Nd présente une particularité ; le Nd est plus incompatible que le Sm. Ainsi, lors du
processus de différenciation, le Nd part préférentiellement dans le liquide (cro(te) tandis

que le Sm reste préférentiellement dans le résidu de fusion (manteau). Ainsi, la croQte a
14-7Sm 143N
un rapport ;- mferleur a celui du manteau, dont le rapport 77— a1, augmente plus vite

au cours du temps que ceIU| de Ia croQte, par désintégration du 147Sm Ce phénoméne
3
explique donc les rapports iy, plus faibles enregistrés dans le matériel crustal par

rapport au matériel mantelhque, a lorigine des roches volcaniques et de la cro(te

océanique.
143Nd
Ainsi, une roche est caractérisée par un rapport Ty, qU| lui est propre, qui

dépend de sa nature (crustale ou mantellique) et de son age. Les différences de rapport
143

d
THay, étant trés faibles dans I’environnement naturel, 1a composition isotopique en Nd

d’un composé est représentée par la notation eng, qui correspond a la déviation standard
N 143
du rapport Ty de D’échantillon par rapport au rapport Ty 2 des chondrites,

représentant la composmon de la terre globale (DePaolo et Wasserburg, 1976 ;
Goldstein et Hemming, 2003).

67



Chapitre 2 — Approche minéralogique et géochimique —
de l'altération continentale a la circulation océanique

<143Nd

W)éch.ini.
e —1 |.10*, exprimé en parties par 10 000 ou unités-&

ENg = Ta3y,
(144Nd

—)CHUR
*le CHUR (Chondritic Uniform Reservoir) représente la valeur actuelle de la
composition isotopique de la terre non différenciée (issue de Bouvier et al., 2008)

2.2.3 Les isotopes du néodyme comme traceurs de la circulation
océanique

La composition isotopique en Nd est aujourd’hui utilisée pour retracer les
différents courants océaniques. Le Nd dans les océans est issu de 1’érosion des roches
environnantes (riviéres, marges continentales, aérosols ; Frank, 2002 ; Fig. 18) et
présente un temps de résidence de 500 & 1 000 ans (Tachikawa et al., 2003 ; Arsouze et
al., 2009), inférieur au temps d’homogénéisation des masses d’eau profondes. L’apport
de Nd par des sources intra-océaniques (hydrothermalisme, volcans sous-marins) est
généralement considéré comme insignifiant, du fait de 1’adsorption préférentielle et de
la co-précipitation des terres rares dans les oxydes a la sortie des cheminées
hydrothermales (Elderfield et al., 1988 ; German et al., 1990 ; Van de Flierdt et al.,
2004), bien que cet aspect ait été récemment remis en question par Jeandel et al. (2013).

La composition isotopique en Nd d’une masse d’eau profonde est acquise au
niveau de sa zone de plongée, et dépend de celle des terrains érodés autour de cette zone.
Le comportement du Nd dans les eaux profondes est ensuite quasi-conservatif (Frank,
2002), c’est a dire qu’il n’est modifié que par mélange avec des masses d’eaux de
composition différente a 1’exception de zones particuliéres comme le nord du Pacifique
(Goldstein et Hemming, 2003 ; Frank et al., 2005 ; Amakawa et al., 2004, 2009).
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Figure 18 : Transports de différents métaux traces, de leur source jusqu’aux puits de stockage (Frank, 2002).

Chaque bassin océanique présente sa propre signature isotopique du Nd. Elle est
dépendante de la nature et de 1’age des terrains entourant le bassin et des échanges avec
les masses d’eaux des autres bassins (Lacan et Jeandel, 2005). Par exemple, la
composition radiogénique des eaux de surface du Pacifique (-3 unités-¢) provient de la
mise a I’affleurement et de I’érosion de matériel d’origine mantellique et de crofte trés
jeune au niveau des zones de subduction qui entourent I’Océan Pacifique. En revanche,
les eaux de surface de I’Atlantique Nord présentent une composition trés peu
radiogénique (jusqu’a -25 unités-e) qui s’explique par 1’érosion d’une crofite
continentale ancienne adjacente, notamment les roches issues du craton nord-américain.

Une variation dans la signature isotopique du Nd d’une masse d’eau profonde
refléte donc soit un changement dans la composition du matériel érodé autour de la zone
de production de ces eaux profondes, soit un changement de circulation océanique
(Frank et al., 2003 ; Goldstein et Hemming, 2003).

L’utilisation du Nd comme traceur de la circulation océanique est compliquée
par ’intervention de plusieurs processus impliquant des interactions entre 1’eau de mer
et les sédiments ou particules présentes dans la colonne d’eau. En effet, il a été montré
que dans certains contextes, la signature isotopique des masses d’eau de fond pouvait
étre modifiée par des interactions avec les sédiments déposés sur les marges, lors de
processus encore mal compris et regroupés sous le terme de « boundary exchange » (ex.
Lacan et Jeandel, 2001 ; Carter et al., 2012 ; Abbott et al., 2015). Ces processus
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deviennent particuliérement importants dans les milieux proximaux et dans les eaux de
surface (Tachikawa et al., 2016). Des interactions avec les particules, transportant du
Nd des eaux de surface jusque dans les eaux de fond par adsorption/désorption, ont
également été mis en évidence ; ces processus sont regroupés sous le terme de
« reversible scavenging » (Siddall et al., 2008).

Puisque 1’eau de mer des temps anciens n’est pas conservée, il faut trouver des

supports pour accéder a la composition isotopique du Nd dans les océans anciens. Il
existe plusieurs archives couramment utilisées, décrites ci-dessous :

Les nodules ferromanganésiferes se forment a grande profondeur sur le plancher
océanique, et concentrent le Nd présent a la base de la colonne d’eau (Frank et al.,
1999, 2002 ; Frank, 2002 ; Rutberg et al., 2000). Ces précipités d’oxyde de fer et
de manganese, peu sensibles a la diagenése, se forment trés lentement et ne peuvent
donc pas étre utilisé pour des études courantologiques a haute résolution. Les
profils de concentration de terres rares associés se rapprochent de ceux des oxydes,
enrichis en terres rares intermédiaires, mais présentent une anomalie négative en
Ce.

Les oxydes de fer et de manganese authigenes encroQtant les particules
sédimentaires, tels que les tests de foraminiferes ou de coccolithophoridés, ou des
particules détritiques qui constituent le sédiment. De la méme maniére que les
nodules ferromagnésiféres, ces oxydes co-précipitent et adsorbent les terres rares
de I’eau environnante sans fractionnement isotopique. Les profils de terres rares
sont semblables a ceux des oxydes avec un enrichissement en terres rares
intermédiaires (Martin et al., 2010 ; Tachikawa et al., 2014 ; Fig. 19).

L’apatite des dents de poissons tombées sur les planchers océaniques aprés la mort
des organismes, concentre le Nd par adsorption durant la diagenése précoce a
I’interface eau-sédiment (Wright et al., 1984 ; Staudigel et al., 1985 ; Grandjean et
al., 1988 ; Grandjean et Albaréde, 1989). L’apatite est trés résistante au cours du
temps et peu sensible a la diagenése tardive. Les profils de terres rares associés
sont de formes variées, ce qui s’explique par des processus d’incorporation
différentielle des terres rares pendant la diagenese précoce (Reynard et al., 1999 ;
Fig. 19).

70



Chapitre 2 — Approche minéralogique et géochimique —
de l'altération continentale a la circulation océanique

Les calcites biogenes (tests de foraminiféres) intégrent les terres rares de ’eau de
mer, sans fractionnement isotopique (Palmer, 1985). Les profils de terres rares
associés sont proches de ceux de 1’eau de mer. Sur un profil de concentrations de
terres rares typique d’eau de mer, les terres rares lourdes sont enrichies par rapport
aux terres rares légeres (James et al., 1995 ; Tostevin et al., 2016 ; Fig. 19). Deux
problémes majeurs sont cependant rencontrés avec cet objet d’étude. Tout d’abord,
il faut réussir a supprimer les oxydes qui encroltent les foraminiféres, dont la
concentration en terres rares est bien plus élevée que celle de la calcite. De plus, la
composition isotopique en Nd acquise par les tests dépend de la paléoécologie
(benthique ou planctonique) de 1I’organisme. Avant d’interpréter un signal d’eng €n
signal de fond ou de surface, il faut donc connaitre le mode de vie de 1’organisme
étudié.

Récemment, la fraction carbonatée des sédiments a été utilisée comme archive
pour accéder a ’eng de I’eau de mer (Piotrovski et al., 2005 ; Gourlan et al., 2008 ;
Zheng et al., 2013, 2016). L’avantage de cette archive est d’accéder a un signal a
plus haute résolution temporelle qu’avec les dents de poissons, qui ne sont pas
toujours abondantes dans les sédiments, et de pouvoir utiliser les spectres de terres
rares pour contrdler I’acquisition d’un signal d’eau de mer, enrichi en terres rares
lourdes et présentant une anomalie négative en cérium.
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Figure 19 : Profils typiques de terres rares, normalisés par rapport au PAAS (modifié de Tostevin et al., 2016, avec données
de Axelsson et al., 2002 pour nodules Fe-Mn, de Martin et al., 2010 pour les dents de poissons et oxydes authigénes). Certains
profils de concentrations de terres rares présentent des profils typiques (e.g. eau de mer) et d’autres peuvent considérablement
varier a I’échelle locale (e.g. eaux interstitielles, apatite dents de poissons, nodules Fe-Mn, encroitement d’oxyde authigéne

sédiment).
72




Chapitre 2 — Approche minéralogique et géochimique —
de l'altération continentale a la circulation océanique

Résumé du chapitre 2

e  L’altération des silicates agit sur le climat comme un puits de CO: tandis que
la circulation océanique permet de redistribuer la chaleur excédentaire recue
aux basses latitudes.

e L’évolution des cortéges argileux, qui dépend de la roche mére ainsi que de la
ceinture climatique, peuvent permettre de retracer I’altération continentale 1)
si les sédiments sont loin des cotes, 2) si le sédiment est homogéne et non
perturbé par de la bioturbation par exemple ou de la remobilisation liée a des
dép6ts gravitaires et 3) s’il n’y a pas de phénoméne volcanique a proximité.

e La composition isotopique du Nd d’une roche, notée eng, reflete sa nature
(crustale ou mantellique) et son dge. L’eng des eaux profondes peut étre utilisé
comme traceur de la circulation océanique, en restant vigilant quant a
I’influence possible des interactions eau-sédiment au niveau local.
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3 Chapitre 3
Matériel et méthodes

3.1 Matériel : acquisition du mateériel, protocole
d’échantillonnage

Les sites choisis pour cette étude ont été sélectionnés pour leurs positions
paléogéographiques suffisamment éloignées des environnements littoraux. Le matériel
issu de coupes a terre (Furlo, Gubbio, Tercis-les-Bains, Shahneshin, EI Kef — El Djebil,
Obarra) ainsi que des forages continentaux (Poigny, Adda-3, Stevns-2, Cbr-7) et
océaniques (Site DSDP 146, Site DSDP 511) a été récolté en respectant, autant que
possible, un pas d’échantillonnage régulier, dans des niveaux marneux et/ou calcaires,
en prenant soin d’éviter les niveaux correspondants a des événements brefs tels que les
bentonites ou encore les turbidites.

3.2 Méthodes

3.2.1 Minéralogie des argiles

Les echantillons, débarrassés des coquilles de mollusques et des silex, sont
finement broyés au broyeur a anneaux.

La premiére étape consiste a séparer la fraction argileuse inférieure & 2 um. Les
poudres d’échantillons sont d’abord décarbonatées grace a de 1’acide chlorhydrique
0,2N puis a 37%, sous agitation. La défloculation des argiles est assurée par des ringages
successifs avec de I’eau osmosée suivant le protocole décrit par Holtzapffel (1985 ; Fig.
20).
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Figure 20 : Principe de défloculation des particules argileuses par neutralisation du milieu aqueux.

Une fois les suspensions défloculées, la seconde étape consiste a isoler la fraction
inférieure a 2 um par sédimentation, en utilisant la loi de Stokes qui régit la vitesse de
chute des particules en milieux aqueux, qui permet de calculer la vitesse de

sédimentation dans un volume donné.

Pour une particule sphérique, la loi de Stokes simplifiée s’écrit: t = 1?;’( out

est le temps de sédimentation en minutes, d est le diametre de particules en um et v est
la profondeur de descente des particules de diamétre d en cm (Tableau 2).

V Tableau 2 : Temps de sédimentation nécessaire au prélévement des différentes fractions

Fraction granulométrique Profondeur de prélévement
prélevée lcm 2cm
0,5 um 12h40° 25h20°
1pm 3h10° 6h20°
2 um 48’ 1h35°
4 um 12° 24°
8 um 3 6’

La fraction inférieure a 2 um est ainsi prélevée a I’aide d’une seringue de 60 ml,
au bout d’1h35 minutes, et isolée par centrifugation a 3500 tours/minutes, pendant 40
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minutes. Le culot obtenu par centrifugation est débarrassé de son surnageant et étalé sur

une lame en verre rainurée, de sorte que les particules d’argiles soient toutes orientées
dans le méme sens : cette préparation est appelée une pate orientée.

Les pates orientées subissent successivement trois analyses par DRX : apres
séchage a I’air libre a température ambiante, une saturation sous vide pendant 12 heures
a I’éthyléne glycol (EG — molécule volumineuse qui remplace les molécules d’H»O et
qui fait croitre la distance inter-foliaire des minéraux hydratés), un chauffage a 490°C
pendant 2 heures (température de destruction des kaolinites), permettant ainsi de
discriminer les différentes espéces minérales présentes au sein de la fraction prélevée.
Afin de minimiser le biais de préparation au sein d’un méme échantillon, une méme
lame subit les trois traitements.

Le principe de diffraction est basé sur la loi de Bragg. Il se produit un phénomene
de diffraction quand la différence de marche (OA + OB) des rayons est égale a un
nombre entier (Fig. 21). Ainsi, pour un minéral OA + OB = 2dsinf = n4, ou d est la
distance inter-réticulaire, 6 est ’angle de Bragg soit le demi-angle de déviation (varie
tout au long de I’analyse, n est ’ordre de diffraction et 4 est la longueur d’onde des
rayons X (donné & 1,54 A sur le Bruker D4 Endeavor qui est équipé d’une anticathode
au cuivre).

La distance inter-réticulaire est donc une valeur caractéristique de chaque
ni
2siné

minéral ; elle peut étre déterminée par 1’équation : d =
Rayons X paralléles
R I
lc/

Figure 21 : Principe de diffraction des minéraux ; les grands angles 0 (de 28,5 a 10°) permettent la détection des petites
distances inter-réticulaires et les harmoniques (d002, d003...), alors que les petits angles 0 (<~10 a 2,5°) permettent des
détecter les grandes distances inter-réticulaires (d001).

Plan réticulaire

Plan réticulaire

Les préparations sont déposées dans le passeur a échantillons d’un diffractométre
Bruker D4 Endeavor, avec des radiations CuKa, un détecteur LynxEye ainsi qu’un filtre
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Ni, sous un voltage de 40 kV et une intensité de 25 mA. Le goniomeétre scanne les
échantillons dans une gamme d’angle 6 variant de 2,5° & 28,5°.

Les principales especes minérales identifiées sur les diffractogrammes, grace a
leurs propriétés de diffractions, sont répertoriées dans le tableau 3 ci-aprés.

VTableau 3 : Inventaire des principales espéces minérales identifiées sur les diffractogrammes de notre étude, et leur

comportement au glycol et au chauffage.

Distance inter-réticulaire au traitement

Distance inter-
réticulaire au

normal (A) traitement &
(intensité des diffractions %) PEthyléne Glycol
A
Minéraux
1 2 4
e —— d(001) d(002) d(003) d(004)
Interstratifiés
1lite/Smectite (IS 14-15 89 525 d(001) gonfle a 17 d(001) se décale a 10
(95) ) ©)]
RO)
Hlite 10 5 3,33 Identique a celle du Diffracte uniquement
(90) (50) (100) traitement normal al10
- 7,1 3,57 4,36 Identique a celle du . .
Keolinite (100) (80) (60) traitement normal Disparait
Chlorite 14,2 71 4,7 3,54 Identique a celle du Identique a celle du
(80) (80) (40) (60) traitement normal traitement normal
Quartz 4,26 3,34 Identique a celle du Identique a celle du
(22) (100) traitement normal traitement normal
Minéraux
accessoires
| ifié N .
njrerstratl |_es . 14,2 Identique a celle du d(001) se décale vers
Chlorite/Vermiculite .
(100) traitement normal 13-14
(Y]
Interstratifiés
. R 14,2 R d(001) se décale vers
Chlorite/Smectite (100) d(001) gonfle & 15,5 11,5105
(Cs)
. 7,33 4,6 3,66 Identique a celle du Identique a celle du
Serpentine R .
(100) (60) (100) traitement normal traitement normal
Opal CT 41 Ider_mque a celle du Ider_mque a celle du
traitement normal traitement normal
Goethite 4,18 3,38 Identique a celle du Identique a celle du
(100) (10) traitement normal traitement normal
Talc 9,35 4,59 4,56 Identique a celle du Identique a celle du
(100) (45) (25) traitement normal traitement normal
Clinontilolite 8,99 3,97 7,91 Identique a celle du Identique a celle du
P (85) (100) (40) traitement normal traitement normal
Palvaorskite 10,35 6,44 Identique a celle du Disparait
Yo (100) (15) traitement normal partiellement
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Certains minéraux accessoires ne sont pas toujours facilement détectables, soit

en raison de leur mauvaise diffraction, de leur faible intensité de pics a la limite de la
détection, soit par le fait que leurs pics se confondent avec des pics de minéraux
principaux. Durant ces travaux, ce fut notamment le cas de la palygorskite identifiée sur
le forage DSDP Site 146 (bassin du Venezuela). Pour pallier a ce probleme, il est parfois
possible de faire appel a d’autres techniques, notamment 1’observation au microscope
électronique a transmission (MET) pour les minéraux a morphologie particuliére (cf. §
3.2.2).

Les proportions relatives des espéces minérales ont été calculées a 1’aide du
logiciel Macdiff (Petschick, 2010), sur les échantillons ayant subi le traitement a I’EG,
en se basant sur les aires de pics, déterminées a partir de la ligne de base des courbes.

Pour approfondir I’étude de 1’évolution des cortéges argileux, plusieurs éléments
de mesure ont pu étre utilisés (ces données sont pour la plupart répertoriées dans les
annexes numeriques et/ou les « supplementary data » des articles) :

e Ratio [Smectite / Illite] ou [Smectite / (Illite + Chlorite + Kaolinite)] (Fig. 22) ;
ils sont basés sur I’aire des pics et permettent de mettre en évidence 1’augmentation
de I’altération continentale a travers la covariation des minéraux détritiques, par
rapport a la sédimentation de fond, composée de smectites, lors du Crétacé
supérieur (Deconinck et Chamley, 1995 ; Deconinck et al., 2005).

e Saddle index (Inoue et al., 1989 ; Fig. 22) ; il est basé sur I’intensité du pic d’I/S
RO & 17 A au traitement glycolé par rapport a la vallée située vers les petits angles.
Il permet d’évaluer rapidement la proportion de feuillets d’illite ou de smectite au
sein de ces interstratifiés IS RO.

e  A20 (Moore et Reynold, 2009 ; Fig. 22) : la différence relative des valeurs de pics
des harmoniques irrationnels d(001/002) et d(002/003) des I/S RO permet d’estimer
la proportion de feuillets d’illite au sein des IS RO. Il arrive que I’harmonique
irrationnel d(001/002) soit étirée par le pic d’illite a 10 A, modifiant grandement la
réelle position de I’harmonique irrationnel d(001/002). Dans ce cas, il est préférable
de baser les estimations uniquement a partir de I’harmonique irrationnel d(002/003)
en unité d.
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dISRO(003} 27 =5.56 A

% Diaprés a table de Moore et Reynolds, le pour
centage de feuillets dillite au sein des I'S RO est
compris entre 20% et 30%

Ainsi, le pourcentage de smectite dans les 1/S RO
est évalué:
% smectite (17 = 100-

o 20430}
B | 2

s Ro ooz VS R0 (003)

' * d'scale
Traitements

1O PLHDANT 245 ALETHYLLNE GLYCOL
NI 40

Figure 22 : Application du procédé de calcul (en haut a gauche) du rapport smectite/illite, (en haut a droite) du pourcentage
de feuillets d’illite au sein des I/S RO d’aprés la méthode d’Inoue et al. (1989), (en bas) du pourcentage de feuillets d’illite au
sein des interstratifiés I/S RO, d’aprés la méthode Srodon (1980) reprise par Moore et Reynolds (2009), sur un
diffractogramme d’un échantillon de la coupe de Tercis-les-Bains.

3.2.2 Observation au microscope eélectronique a transmission
(MET)

Pour discriminer certains minéraux argileux possédant des raies de diffraction
communes, mais aussi pour avoir une idée de leur origine (authigéne ou détritique), il
est parfois intéressant de regarder leur morphologie xénomorphe, automorphe, en fibres,
en batonnets ou encore en étoiles ainsi que leur degré de préservation et leur taille. Pour
cela, ’observation de minéraux argileux au MET permet d’observer des éléments de
tailles inférieure a 2 um, a partir d’échantillons trés peu concentrés et trés dispersés.

La premicre étape de préparation d’échantillons pour 1’observation au MET
consiste a prélever la fraction inférieure a 2 um, par le méme protocole évoqué dans le
§ 3.2.1.1.. Deux a trois gouttes d’échantillons de cette fraction sont ensuite dissoutes
dans une solution diluée de butylamine de synthése (CsHi1N), qui a pour role de
disperser les particules. Une goutte de ce mélange dilué et dispersé est finalement
déposée précautionneusement au centre d’une grille en cuivre recouverte d’un film de
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carbone. Les grilles sont séchées a I’air libre pendant une nuit avant les observations au

MET de I’INRA de Dijon (Fig. 23).

Figure 23: (a gauche) Microscope électonique a transmission de I'INRA de Dijon, (a droite) grille en cuivre recouverte d’un
film de carbone placé sur le support d’échantillon du MET.

3.2.3 Caractérisation de la matiére organique

Pour évaluer la diagenése d’enfouissement, des analyses du carbone organique
total (COT) ont été réalisées a I’Université Pierre et Marie Curie (UPMC, Paris, France)
par Francois Baudin, sur un appareil Rock-Eval 6, en suivant la méthode de Behar et al.
(2001), nécessitant une pyrolyse entre 300 et 650°C (avec un gradient de 25°C/min) et
une oxydation entre 300 et 850°C (20°C/min). La précision des mesures est de + 0,05
% pour le TOC, + 2°C pour Tmax, = 10 pour I’index Hydrogéne (HI) et I’index Oxygéne
(Ol), £ 0,1 % pour le MinC.

3.24 Analyse de la concentration des terres rares et de la
composition isotopique en néodyme des échantillons

Puisque ’eau de mer des 0céans anciens n’est pas conservée, il faut trouver des
supports pour accéder a la composition isotopique du Nd dans les océans anciens.
Comme nous I’avons évoqué dans le chapitre 2, il existe plusieurs archives (les oxydes
de fer et de manganése, les encroltements des particules sédimentaires, la calcite et
I’apatite biogéne) permettant d’y accéder.

La distance des sites d’études par rapport aux cotes laisse penser que les oxydes
de nos sédiments pourraient refléter un mélange d’oxydes préformés et d’oxydes marins
(Bayon et al., 2002). De plus, nous n’avons pas retrouvé de dents de poissons, ni sur la
coupe de Shahneshin, ni sur celle de Gubbio. Pour cette étude, nous avons donc
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finalement choisi de travailler sur la fraction carbonatée pour extraire la signature de

I’eau (cf. § 3.2.4.1.). En parallele, nous avons tenté de retracer la signature détritique des
apports continentaux aux bassins sédimentaires a partir de la fraction insoluble des
sédiments (cf. § 3.2.4.2.).

La matrice des échantillons a été extraite puis broyée finement dans un mortier
en agate. Pour isoler d’une part la fraction carbonatée et d’autre part la fraction insoluble,
nous avons suivis deux protocoles de chimie décrits dans les travaux de Bayon et al.
(2009). Selon les sites, entre 500 et 1000 mg d’échantillons ont été attaqués.

Pour extraire la fraction carbonatée, nous avons suivi le protocole de Bayon et
al. (2009) dont les principales étapes sont rappelées ci-dessous (Fig. 24).
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I Détermination de |'isotopie du néodyme par MC-ICPMS I mesure

A

l Reprise du résidu dans 500 pl d'acide nitrique 2% (HNO,)

stockage

* évaporation a sec a 90°C

| Récupération du résidu dans 3 ml d’acide chlorhydrique 0,25 M (HCI) |

A

| Elution du néodyme sur colone échangeuse d'ions (LN SPEC) I

+ élution par chromatographie ionique

| Reprise du résidu dans 200 pl d'acide chlorhydrique 0,25 M (HCI) I stockage

* évaporation 3 sec a 90°C

| Récupération du résidu dans 8 ml d'acide nitrique 6 M (HNOB) |

Mon par chromatographie ionique
Reprise du résidu avec 2 mi o
d'acide chlorhydrique 4 M (HCl) e
* 3 ringages du résidu
Récupération des précipités
d'(hydrojoxydes dans 50 ml d'eau

+ ajout progressif d'eau
Détermination des n Dans des creusets en carbone, attaque de ——"—
mesure concentrations " 100 mg de résidu sec avec 0,6 g de soude Jemes TS
des terres rares par ICPMS (NaOH) et 1,2 g de peroxyde de sodium (Na,0,) thyaroocydes
+ ajout d’Indium pendant 12 min au four a 650°C SR
s Reprise du résidu visqueux avec 2 ml * 3ringages du résidu + séchage a 45-50°C
d‘acide chlorhydrique 4 M (HCI) Attaque du résidu avec 20 ml de élimination

peroxyde d’hydrogéne 5% (H,0,) pendant 16h | )2 matiere

* évaporation pendant 1 nuita 95°C organique
Attaque avec 10 ml dacide nitrique 6M (HNO,) * 3rincages du résidu

en milieu fermé pendant une nuit a 95°C

élimination des
cristaux
anhydrite acétique

Attaque du résidu avec 20 ml d'une solution

évaporation pendant 1 nuit 3 95°C d‘acide acétique 25% (CH,COOH) et élimination
S e i d'hydoxylamine hydrochloride 1M (HNOH,.HCI) (s thydroloxydes
grosses particules Filtration du surnageant 4 0,45 pm | pendant 5h
* 2rincages du surnageant * 3ringages du résidu
élimination Attaque avec 20 ml d'acide acétique 2% Attaque avec 20 ml d‘acide acétique 10% &limination
gAML (CH,COOH) pendant 30 min (CH,COOH) pendant 12h descaonates
FRACTION CARBONATEE RESIDU INSOLUBLE

Broyage de la matrice

Figure 24 : Schéma de synthése du protocole de chimie du Nd. Abréviation : Tm = Thulium

e [’¢chantillon a été attaqué avec de I’acide acétique ultra pur. Plusieurs tests ont été
effectués en amont pour déterminer le protocole le plus adapté pour isoler la fraction
carbonatée, en utilisant des concentrations différentes d’acide acétique (2% et 10%)
et différents temps d’attaque (30 minutes et 5 heures ; Fig. 25).
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Figure 25 : Profils de concentrations des terres rares issus de différents tests d’attaque a I’acide acétique des carbonates des
sédiments de Shahneshin, Gubbio — la Bottaccione, Site 146 : 10% 5 heures (en rouge), 10% 30 minutes (en bleu), 2% 5
heures (en jaune), 2% 30 minutes (en vert).



Chapitre 3 — Matériel et méthodes
Les sédiments du site 146 contiennent beaucoup de particules volcaniques qui

sont facilement attaquées, pouvant expliquer les anomalies en Eu lors des attaques de 5
heures (Wilson et al., 2013). Les longues attaques a I’acide acétique 10% sur les
sédiments de Shahneshin enregistrent aussi une anomalie positive en Eu, supposant
également la présence de particules volcaniques dans le bassin du Zagros. En dépit de
toutes les précautions prises lors de 1’extraction de la matrice, il restait sans doute des
fragments de terriers pyritisés, abondants sur la coupe de Shaneshin, qui ont pu interagir
avec I’acide acétique pendant 1’attaque. Pour les sédiments de Gubbio, les profils de
concentrations de terres rares ne semblent pas étre particulierement influencés par le
temps d’attaque ou par la concentration d’acide.

Sur la base de ces résultats, nous avons donc choisi le protocole le moins agressif

a 2% pendant 30 minutes.

Les résidus d’attaque ont ensuite été rincés deux fois par centrifugation (5000
tours/minute pendant 15 minutes) et le surnageant a été filtré a 0,45 um. Le filtrat a
été mis a évaporer pendant une nuit a 95°C.

Les cristaux d’acide acétique résiduels ont été détruits avec 10 ml d’acide nitrique
6 M pendant une nuit en milieu fermé et chauffé a 95°C.

Le résidu a été mis a eévaporer pendant une nuit a 95°C puis repris avec 2 ml d’acide
chlorhydrique 4M.

L’isolement de la fraction insoluble est réalisé a partir du protocole d’extraction

de Bayon et al. (2009) dont les principales étapes sont rappelées ci-dessous (Fig. 24).

Les poudres d’échantillons ont été attaquées avec 20 ml de solution d’acide acétique
10% ultra pur pendant 12 heures, sous agitation permanente, afin d’éliminer les
carbonates. Les résidus ont été rincés a 1’eau et centrifugés trois fois (5000
tours/min pendant 15 minutes).

Les oxy-hydroxydes de fer et de manganése ont été attaqués par 20 ml d’une
solution d’acide acétique 25% et d’hydroxylamine hydrochloride 1M, sous
agitation permanente pendant 5 heures, puis rincés et centrifugés trois fois (5000
tours/min pendant 15 & 40 minutes).

La matiére organique a été éliminée ensuite avec 20 ml de solution de peroxyde
d’hydrogéne 5%, pendant 16 heures sous agitation. La fraction insoluble,
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débarrassée de ses oxy-hydroxydes de fer et de manganése et de sa matiere

organique a ensuite été rincée a trois reprises, centrifugée (5000 tours/minutes
pendant 15 minutes) et séchée a I’étuve a 45-50°C.

e  L’étape de fusion alcaline a été réalisée dans des creusets en carbone ou 100 mg de
résidu sec de 1’échantillon ont été attaqués avec ~0,6 g de soude et ~1,2 g de
peroxyde de sodium. Les creusets ont été mis au four pendant 12 minutes a 650°C.
A la sortie du four, les résidus d’attaque sont transférés quantitativement dans des
tubes, avec un volume total maximum de 50 ml d’eau. Les hydroxydes se forment
ainsi en milieu aqueux pendant une nuit.

e Les résidus d’hydroxydes ont été centrifugés et rincés trois fois (5000 tours/min
pendant 15 minutes) puis transférés quantitativement dans 2 ml d’une solution
d’acide chlorhydrique 4M.

Une aliquote de ces solutions de 2 ml contenant la fraction carbonatée et le résidu
insoluble dissous dans I’acide chlorhydrique 4M est prélevée pour I’analyse de la
concentration en terres rares de chaque échantillon (Fig. 24). Les concentrations des
terres rares ont été mesurées a I’Institut Universitaire Européen de la Mer (IUEM, Brest,
France) sur un Quadrip6le Thermo Xseries-11 ICPMS. La concentration des terres rares
a été calculée en utilisant la méthode de 1’ajout de Thulium (Tm) et par ajout d’Indium
(Barrat et al., 1996 ; Bayon et al., 2009). Les mesures de concentrations ont ensuite été
normalisées par rapport aux valeurs du « Post Archean Australian Shales » (PAAS,
issues de Taylor et Maclennan, 1985), qui correspondent a la moyenne de concentrations
des terres rares des argiles sur terre. Les concentrations ainsi déterminées sont
représentées sous forme d’un profil de concentrations des terres rares.

Les terres rares ont été isolées a partir des solutions d’acide chlorhydrique 4M,
par élution progressive sur des colonnes de résine échangeuses d’ions (résine
synthétique REE : BIO RAD AG WSO X8 ; Fig. 24).
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Apreés élution, les terres rares ont été récupérées dans 8 ml d’acide nitrique 6M,

ensuite évaporeés a sec dans des Savillex & 90°C. Le résidu est repris dans 200 pl d’une
solution d’acide chlorhydrique 0,25M (Fig. 24).

Aprés passage sur la premiére série de colonnes, le Nd est isolé a partir de la
solution d’acide chlorhydrique 0,25M, par élution progressive sur des colonnes de résine
échangeuses d’ions (résine synthétique LN SPEC ; Fig. 24). La solution de Nd pur est
ensuite évaporée puis reprise dans 500 pl d’acide nitrique 2%.

La concentration isotopique du Nd des solutions obtenues a ensuite été mesurée
sur un Thermo Neptune MC-ICPMS au laboratoire de Géologie de Lyon, Terre, Planétes,
Environnement a I’Ecole Normale Supérieure (ENS, Lyon, France) pour une partie des
solutions, et a I’Institut Frangais de Recherche pour I’Exploitation de la Mer
(IFREMER, Brest, France) pour ’autre partie (Fig. 24).

Pour chaque série de 17 échantillons, un « blanc colonne », un « blanc chimie »
et un standard BHVO-2 ont été traités en parallele. Les compositions isotopiques des
échantillons ont été déterminées par encadrement (bracketing) des échantillons, avec les
standards Rennes-in house (sessions 1 a 3) et JNdi-1 (session 4). Les valeurs publiées
sont “3Nd/**Nd = 0,512115 + 0,000007 pour le JNdi-1 (Tanaka et al., 1997) et
143N d/***Nd de 0,511961 + 0,000013 pour Rennes-in house (Chauvel et Blichert Toft,
2001) ainsi que 243Nd/**Nd = 0,512990 + 0, 000010 pour le BHVO2 (Weis et al., 2006).
Les résultats isotopiques sont présentés selon la notation conventionnelle eng et
s’expriment en unités-e.

Le calcul de I’eng prend en compte un calcul d’erreur temporelle. La quantité de
143Nd augmente au cours du temps dile a la désintégration radioactive du #’Sm. La
valeur de 1’eng mesurée actuellement doit ainsi étre corrigée de cet apport de **3Nd au
cours du temps (se note endgy), & partir du calcul suivant :

]
I

[
I

ena(t) | -1 | +10000
|

143Nd>
144 (t)
Nd CHUR J

Ou A**7Sm = 6,539 * 1072 an™ + 0,061 (Begemann et al., 2001)
147
Et ( S’Z) = 0,6042 * ﬁ ou — est le rapport des concentrations en Sm et en Nd

mesurées dans les échantillons.
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143Nd 14—7s

échantillon

143Nd
14-4-Nd

14-3Nd> 143Nd 147sm

_ e (t) = (—> 0) — (—) () * [ e* —1]
144 144 144

< Nd CHUR Nd CHUR Nd CHUR

échantillon échantillon

Les valeurs de la littérature choisies pour nos calculs sont les suivantes :

143Nd .
(—) (0) = 0,512630 + 11 (Bouvier et al., 2008)

147sm .
(—) (t) = 0,1960 + 4 (Bouvier et al., 2008)

En considérant la valeur eng cHur) = 0,512630 (Bouvier et al., 2008), les valeurs
moyennes d’eng des standards JNdi-1 et Rennes — in house sont eng gndi-1) = -10,05 + 0,14
et end (Rennes - in house) = -13,05. La valeur moyenne du BHVO-2 est eng gHvoz) = 7,02
0,20.

Les valeurs moyennes des standards Rennes-in house, JNdi-1 et BHVO. sont
reportées separément a ’ENS (Lyon) et a 'IFREMER (Brest), dans le tableau 4 :

V Tableau 4 : Comparaison des valeurs d’isotopies obtenues a Lyon et a Brest pour le **Nd/***Nd et pour 1’end (0) des
standards par rapport aux valeurs certifiées.

Braketing
Par rapport au Standard 143N d/MNd 20 ENd 20
standard

ENS Lyon Rennes — in house 0,511961 0,000009

(2 séries) BHVO, 0,512988 0,000009 6,99 0,18

IREMER Rennes — in house 0,511961 0,000017 -13,05 0,34
Brest

(127 série) BHVO2 0,512962 0,000009 6,47 0,17

Braketing

Par rapport au Standard 143N d/**Nd
standard

IREMER 0512115 0,000007 -10,04 013
Brest
. :,jie) BHVO2 0,512981 0,000009 6,85 0,17
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Les valeurs isotopiques du standard BHVO-2 mesurées lors des deux sessions a

Lyon et de la derniére session a Brest présentées dans le tableau 4 sont en adéquation
avec les valeurs certifiées. Notons que la troisiéme session d’analyse, réalisée a Brest,
présente cependant un léger écart avec les valeurs théoriques pour ce standard (décalage
de 0,000028), qui se traduit par un écart d'environ 0,5 unités-e sur son eng par rapport
aux valeurs certifiées. Le standard Rennes — in house passé avec cette série, sur lequel
s’appuie le bracketing des échantillons, était le dernier aliquot restant et a pu étre
partiellement contaminé. Aussi le bracketing de la derniére série a Brest a été réalisée a
partir du standard international JNdi-1 au lieu du standard Rennes — in house, et la valeur
obtenue du BHVO-2 pour cette série est bien en adéquation avec les valeurs publiées.
Le décalage observé sur la troisieme série pour le standard BHVO-2 est susceptible de
se traduire par un décalage de I’ensemble des échantillons analysés au sein de cette série,
jusqu’a 0,5 unités-e. Toutefois, cette série comprenait la majorité des données du forage
146, quelques données de Shahneshin, et une donnée de Gubbio, et les données acquises
ne présentent pas de décalage systématique avec les échantillons analysés lors des autres
séries pour ces sites.

Le blanc le plus concentré (« blanc chimie ») en Nd est de ’ordre [Nd] = 840
ppt, tandis que I’échantillon le moins concentré a une concentration en Nd de I’ordre de
[Nd] = 16 650 ppt. La concentration en Nd des blancs est donc trés inférieure a celle des
échantillons, montrant une absence de contamination du signal isotopique au cours de
la chimie.

3.2.5 Détermination de I’isotopie du carbone et de I’oxygene, de la
roche totale des échantillons

Les échantillons, débarrassés de leurs macrofossiles, des silex, des veines de
calcite, des patines et des boues de forages, ont été broyés tres finement dans des
mortiers en agate et sechés a I’étuve pendant au minimum 24h. Les compositions
isotopiques du carbone et de I’oxygéne des échantillons ont été déterminées par analyse
au spectrometre de masse :

e Isoprime (Isoprime) couplé & un systéme de préparation des carbonates Multicarb
et & un Dual-Inlet, au laboratoire Biogéosciences, a 1’Université de Bourgogne
Franche-Comté (UBFC, Dijon, France) pour une partie des échantillons ;

e Delta V Plus (ThermoFisher) couplé a un systeme de préparation des carbonates
Kiel IV et a un Dual-Inlet, au laboratoire Biogéosciences, & ’'UBFC (Dijon, France)
pour une autre partie ;

91



Chapitre 3 — Matériel et méthodes
e Delta V Plus (ThermoFisher) couplé a un systeme de préparation des carbonates
Kiel 1V et & un Dual-Inlet, au laboratoire Leibniz, a 1’Université de Christian-
Albrechts (UCA, Kiel, Allemagne) pour une derniére partie des échantillons.

La composition isotopique des échantillons, reportées selon la notation
conventionnelle §'°C et §'80 et s’expriment en %o VPDB (Vienna Pee Dee Belemnite),
est déterminée en attribuant une valeur de +1,95%o pour le 5!3C et de -2,2%o pour le §'80
au standard international NBS19, intercalé dans les séries d’échantillons. La
reproductibilité interne des mesures, déterminée a partir des analyses du NBS19 au cours
de chaque série, est inférieure a 0,04%o pour le 53C et a 0,08%o pour le §'20.

3.2.6 Biostratigraphie des nannofossiles calcaires

La biostratigraphie des nannofossiles calcaires a été réalisée par Nicolas Thibault
(Université de Copenhague, Danemark) et Mohammad Razmojoeei (Université de
Shahid Beheshti, Iran), selon la méthode décrite par Koch et Young (2007), afin
d’identifier les assemblages de nannofossiles calcaires. Les sédiments ont été séchés
puis broyés au mortier. Pour chaque échantillon, 50 mg de poudre est dispersé dans 50
ml d’eau distillée tamponnée a pH 9. La suspension est ensuite traitée dans un bain a
ultrasons pendant 10 a 15 secondes puis homogénéisée avec un agitateur magnétique.
Une aliquote de 0,75 ml de cette suspension est déposée sur une lamelle a I'aide d'une
micropipette, assurant une répartition uniforme des particules sur le support. Apres
séchage, la lamelle est collée a une lame de verre pour observation et comptage.

3.2.7 Calcimétrie par gravimétrie

Le taux de carbonate total a été estimé grace a une calcimétrie par gravimétrie,
afin d’éliminer toutes traces de carbonates, la calcite (CaCOs) mais aussi la dolomie
(MgCaCOs), qui ne peut pas étre éliminée a froid par calcimétrie de Bernard.

Les échantillons, étuvés au préalable, ont été attaqué a I’acide chlorhydrique en
exces pendant 4 heures a 80°C. Ainsi, la différence de masse avant et aprés réaction a
permis d’estimer le pourcentage de carbonates éliminé pendant la réaction.
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Résumeé chapitre 3

Les sites d’étude ont été sélectionnés en fonction de leurs positions
paléogéographiques suffisamment éloignées des environnements littoraux pour
limiter I’'impact éventuel des interactions eau-sédiments sur le signal isotopique.
La préservation des interstratifiés illite/smectite, en paralléle de la
caractérisation de la matiére organique sont des outils qui ont permis d’évaluer
la diagenése d’enfouissement des sédiments, et de s’assurer de la préservation
d’un signal paléoenvironnemental.

L’évolution des cortéges argileux au cours du temps dans les sédiments des sites
d’études a été utilisée afin de tracer I’évolution de I’altération continentale
(physique et chimique). Les fractions argileuses ont été extraites a partir du
protocole de Holtzapffel (1985) et quantifiées a I’aide logiciel Macdiff, a partir
de P’aire des pics de diffraction. La présence de certains minéraux a da étre
précisée par des techniques microscopiques (MET).

L’évolution des isotopes du Nd au cours du temps (exprimée par endw) est
utilisée dans le but d’étudier I’évolution de la circulation océanique. La
signature de I’eau a été extraite a partir de la fraction carbonatée des sédiments.
Pour chaque échantillon, nous avons regardé en paralléle la composition en Nd
de la fraction insoluble afin d’identifier I’impact éventuel des apports
continentaux sur la signature de I’eau de mer. Ces deux fractions ont été
extraites selon le protocole de Bayon et al. (2009).

La concentration des terres rares dans chacune de ces fractions a été mesurée
pour 1) contrdler I’enregistrement d’un signal d’eau de mer dans la fraction
carbonatée, et 2) de tenter d’identifier I’origine et la nature du matériel
détritique.

Les isotopes stables du 8*3C de la roche totale, couplés a la biostratigraphie des
nannofossiles, ont été nécessaires pour corréler temporellement nos coupes les
unes par rapport aux autres.
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4 Chapitre 4
Altération continentale dans le domaine téthysien
occidental et boreal au cours du Campanien

4.1 Contexte gédynamique et paléogéographie des sites
d’études

Au Crétacé supérieur, les latitudes basses et équatoriales sont couvertes par trois
grands domaines océaniques : 1’Océan Téthysien et 1’Océan Atlantique Nord et Central
Est (Fig 26). Au Campanien, le domaine téthysien couvre a I’est toute la partie du
Moyen-Orient actuel et a 1’ouest toute la Méditérannée et I’Europe centrale et
occidentale actuels.

] emerged land — present coatlines - site study
of continents
shallow marine ) )
[ . bonates deposits —4—— oceanic subduction Tethyan Circum
[ deep marine oceanic ridge Current pathway

Figure 26 : Carte paléotectonique du Campanien inférieur montrant le tracé approximatif du courant Téthysien équatorial
circulaire ainsi que 1’emplacement des sites d’études modifiée de (Barrier et Vrielynck, 2007). Abréviations : A = forage
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Adda 3 (mer du Nord); C = forage Cbr 7 (bassin de Mons) ; F = coupe de Furlo — Upper Road (bassin des Marches-Ombrie) ;
G = coupe de Gubbio — la Bottaccione (bassin des Marches Ombrie) ; K = coupe d’El Kef — EI Djebil (Atlas tunisien) ; O =
coupe d’Obarra (bassin de Tremp) ; P = forage de Poigny (bassin de Paris); T = coupe de Tercis-les-Bains (bassin
d’Aquitaine).

Au Campanien, le domaine boréal et la marge nord téthysienne ressemblent a un
ensemble d’archipels séparés par des mers épicontinentales, aux nombreux massifs
émergeants comprenant des reliefs varisques (e.g. Bohémien, Ebre, Central,
Armoricain, Ibérien, Gallois), et des structures d’inversions (e.g. anticlinal du centre de
la Pologne ; Fig. 27). En revanche, au nord de la marge sud de la Téthys, les
environnements sont des milieux profonds d’offshore (Philip et Floquet, 2000 ; Fig. 27).
Les reconstitutions paléogéographiques de 1’Europe centrale restent néanmoins
complexes, du fait de la vaste étendue des zones affectées par I’inversion du Crétacé
supérieur, qui a provoqué 1’érosion des formations d’age Crétacé inférieur (\oigt et al.,
2008). En dépit de cette érosion, 1’enregistrement de bauxites le long des grands
accidents suggére cependant la présence sporadique de quelques zones émergentes dans
la Téthys centrale, pendant le Crétacé supérieur (Bardossy et Dercourt, 1990). La partie
sud de la marge sud téthysienne est quant a elle une vaste plate-forme, recevant des
apports de quelques massifs émergés pendant I’inversion du Crétacé supérieur,
notamment 1’ile de Kasserine qui alimente le sillon Tunisien au Campanien —
Maastrichtien (Kadri et al., 2015 ; Figs. 27, 28).
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[ eolian sediments [ ] deepler) marine bk OCEANIC
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Figure 27 : Carte paléogéographique du domaine ouest-téthysien au Campanien inférieur (modifiée d’aprés Philip et Floquet,
2000) avec I’emplacement des sites d’études. Abréviations : A = forage Adda-3 (mer du Nord) ; C = forage Cbr-7 (bassin de
Mons) ; F = coupe de Furlo — Upper Road (bassin des Marches-Ombrie) ; G = coupe de Gubbio — la Bottaccione (bassin des
Marches-Ombrie) ; K = coupe d’El Kef — El Djebil (Atlas tunisien) ; O = coupe d’Obarra (bassin de Tremp) ; P = forage de
Poigny (bassin de Paris) ; T = coupe de Tercis-les-Bains (bassin d’ Aquitaine).

Afin de comprendre I’origine du refroidissement climatique progressif qui
caractérise le Crétacé supérieur et ’enchainement des événements et des processus
conduisant & ce changement climatique, nous nous sommes intéressés a 1’évolution de
I’altération continentale du domaine téthysien, en voie de fermeture au cours du
Campanien. Plusieurs sites livrant des sédiments (hémi)-pélagiques et recouvrant
totalement ou partiellement 1’étage du Campanien ont ainsi été sélectionnés (Fig. 27).
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Sur la marge sud de la Téthys, nous avons choisi d’étudier la coupe d’El Kef — El
Djebil, localisée au niveau de la plate-forme saharienne, et les coupes de Gubbio —
la Bottaccione et Furlo — Upper Road qui sont deux sites profonds de la Téthys
centrale.

Sur la marge nord de la Téthys, influencé par le domaine boréal, nous avons
sélectionné les forages de craies dans les bassins de Paris, de Mons, danois et de Mer
du Nord.

Au niveau de la marge ibérique, caractérisée par I’initiation de 1’orogenése
pyrénéenne au Crétacé supérieur, nous avons sélectionnés deux zones d’études
correspondant a deux bassins sédimentaires situés de part et d’autres de la zone
axiale de Pyrénées : dans les Pyrénées méridionales centrales (bassin de Tremp) et
dans les Pyrénées septentrionales (avant-pays plissé nord ; bassin Aquitain).

4.1.1 Domaine sud-ouest téthysien : Atlas tunisien et plate-forme

saharienne

La plate-forme saharienne, qui bordait la marge sud-ouest de la Téthys au Crétacé

supérieur, se situait en moyenne a des paléolatitudes de ~15°N (Philip et Floquet, 2000 ;
Fig. 27). Aujourd’hui, les sédiments qui s’y sont déposées au Crétacé supérieur,
affleurant en Tunisie se répartissent dans deux secteurs principaux :

Le domaine nord-est tunisien présente des sédiments marins profonds déposés au
sein d’aires trés subsidentes induites par les contraintes extensives NE-SO & ENE-
0OSO, en relation avec 1’évolution tectonique générale du nord-est de la plaque
Africaine (Bouaziz et al., 2002) ; c’est le cas de 1’épaisse formation « Abiod » d’age
Campanien — Maastrichtien déposée dans notre secteur d’étude, au coeur de
I’accident de Tunis-Ellés (Boutib et al., 2000 ; Fig. 28).

Le domaine central et sud tunisien présente quant a lui des sédiments marins
déposés en milieu peu profond ; c’est le cas des calcaires a rudistes de la formation
« Merfeg » retrouvés dans la dépression périclinale de Jebel EI Kebar, prés de Sidi
Bouzid (Khila et al., 2016 ; Negra et al., 2016) et des calcaires de la formation
« Berda » plus au sud (Fig. 28).
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Figure 28 : (en haut) Lithostratigraphie du Crétacé supérieur en Tunisie (Kadri et al., 2015) ; (en bas) carte structurale du
nord-est tunisien de Boutib et al. (2000) replacée sur une image satellite Google Earth, ou les limites nord de I’ile de Kasserine
émergée au Campanien — Maastrichtien sont replacées approximativement d’apres Kadri et al. (2015) en vert. La coupe d’El
Kef se situe au sud-ouest de I’accident de Tunis-Ellés.

Les dépots sédimentaires d’dge Campanien — Maastrichtien du sillon tunisien
(accident de Tunis-Ellés) comprennent les formations du « Kef » (Campanien inférieur),
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« Abiod » (Campanien moyen et Campanien supérieur) et « El Haria » (Campanien

terminal), trés étudiées pour leurs propriétés réservoirs aquiferes (Khomsi et al., 2012 ;
Fig. 28). La formation « Abiod » est la plus importante ; elle couvre une grande partie
du Campanien de la coupe étudiée (El Kef — El Djebil). Elle a été décrite pour la
premiere fois par Burollet (1956) comme une série se divisant en cing unités : deux
unités de calcaires « crayeux » (Haraoua et Ncham) et une unité centrale marneuse
(Akhdar), elle-méme entourée par deux petites sous-unités d’alternances
marnes/calcaires (Burollet, 1956 ; Ben Ferjani et al., 1990 ; Robaszynski et al., 2000a).
Cette série peut atteindre les 600 m d’épaisseur dans les dépots-centres (EI Kef, Bazina)
en raison d’une forte subsidence liée aux mouvements tectoniques (Bouaziz et al., 2002
; Dlalaetal., 2002 ; Bey et al., 2012).

Le cadre lithostratigraphique et biostratigraphique de la formation « Abiod » a
été proposé par plusieurs auteurs, en se basant principalement sur la coupe de Kalaat
Senan (Tunisie ; Ben Ferjani etal., 1900 ; Robaszynski et al., 2000a ; Mabrouk EI Asmi,
2015). Une étude cyclostratigraphique basée sur la rythmicité des alternances
marnes/calcaires de 1’unité marneuse Akhdar, a montré des taux de sédimentation
beaucoup plus élevés, supposant d’importants apports détritiques au Campanien
supérieur d’Ell¢és, en Tunisie centrale (Hennebert et al., 2009). La sédimentation
argileuse de la marge sud de la Téthys au Crétace supérieur semble largement dominee
par des smectites de type beidellite ferrifére (altération en climat tropical a saisons
contrastés) associées a des apports variables d’illite, de kaolinite ou d’argiles fibreuses
(palygorskite ou sépiolite ; Jamoussi et al., 2003).

La célébre coupe d’El Kef — El Djebil, principalement connue pour étre le GSSP
de la limite Crétacé — Tertiaire, est localisée dans la partie nord de la plate-forme
saharienne (36° 15> N, 8° 43°E). Elle présente une succession sédimentaire d’une
épaisseur d’environ 500 m correspondant majoritairement a la formation « Abiod »
(Robaszynski et al., 2000a ; Jarvis et al., 2002) : elle comprend la formation de craie
blanche Haraoua, la formation centrale marneuse bioturbée Akhdar et I’'unité de craie
jaunatre bioturbée Ncham (Fig. 29). Le cadre temporel d’El Kef — EI Djebil est contraint
par la corrélation lithostratigraphique avec la coupe de Kalaat Senan (sur laquelle a été
réalisée la biostratigraphie des foraminiféres benthiques, des nannofossiles calcaires
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ainsi que des ammonites et des inocérames ; Robaszynski et al., 2000a). De plus, le cadre

temporel d’El Kef est complété par la chimiostratigraphie fondée sur les isotopes du
carbone, ou les excursions du 8Ccap, notamment le MCE et I’« Upper Campanian
Event » (UCE), ont été définis pour la premiere fois sur cette coupe (Jarvis et al., 2002 ;
Fig. 29). La limite Campanien — Maastrichtien n’a cependant pas été clairement
positionnée ; en effet, elle serait comprise entre les cotes 400 et 500 m sur le « log »
publié par Jarvis et al. (2002).

Des valeurs de Tmax relativement faibles (<437°C), ainsi que la préservation de
smectites indiquent que la diagenése d’enfouissement n’a pas affecté le signal argileux
(Li et al., 2000). Par ailleurs, la présence de la matiére organique d’origine continentale
(type IIT) dans 1’unité marneuse Akhdar (Li et al., 2000), est en accord avec la période
de bas niveau marin et I’augmentation du flux détritique proposé par Jarvis et al., (2002).
Mabrouk EI Asmi (2015) a proposé une relation entre les données 8*3C, CaCQOs, Mn,
Ti/Al, Zr/Al et Si/Al sur la coupe d’El Kef, pour expliquer les cing cycles eustatiques
du troisiéme ordre de la coupe d’El Kef (Fig. 29).
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Figure 29 : Synthése des données actuelles sur la coupe d’El Kef — El Djebil. Le log et les données d’isotopie du carbone et
de I’oxygéne proviennent de Jarvis et al. (2002). Les données biostratigraphiques sont issues de Robaszynski et al. (2000a) et
ont été établis sur la coupe de Kalaat Senan. Elles ont été appliquées a la coupe d’El Kef— El Djebil par corrélation
lithostratigraphique avec Kalaat Senan (Jarvis et al., 2002). Les données des éléments traces proviennent de Mabrouk EI Asmi
(2015). La bande orange correspond a 1’ « Upper Campanian Event » et la bande bleue correspond au « Mid Campanien
Event » définis par Jarvis et al. 2002). Abréviations : G. aegyptica = Globotruncana aegyptica ; G. area PRsz =
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Globotruncana ventricosa abundants PRsz (partial range subzone) ; G. elevata = Globotruncana elevata ; Gf
Globotruncana falsostuarti ; Gg = Gansserina gansseri; Gh = Globotruncana havanensis; G. ventricosa 1Z
Globotruncana ventricosa IZ (cf. Jarvis et al., 2002) ; R. calcarata = Radotruncana calcarata.

4.1.2 Domaine central ouest téthysien : le bassin des Marches
Ombrie

Durant le Crétacé supérieur, le bassin des Marches — Ombrie (Italie centrale) se
situait a des paléolatitudes de 25°N en moyenne (Philip et Floquet, 2000 ; Fig. 27). Au
Crétacé supérieur, la sédimentation est marquée par une épaisse succession de calcaires
pélagiques, recevant des apports modérés des hauts fonds au nord-est, notamment le
Haut-Karst et la Dalmatie (Charvet, 1978 ; Voigt et al., 2008). La formation Campanien
— Maastrichtien du bassin des Marches-Ombrie correspond a la « Scaglia Rossa ». Elle
est composée de carbonates pélagiques homogenes, riches en magnétite et en hématite
(Lowrie et Alvarez, 1977 ; Lowrie et Heller, 1982). Les variations de couleur du
sédiment, allant du beige au rose, reflétent des changements de conditions d’oxydation
a linterface eau-sédiment (Arthur et Fisher, 1977) ainsi que des modifications du taux
de sédimentation. Une couleur rose plus prononcée refléterait un taux d’hématite plus
élevé résultant d’un taux de sédimentation plus élevé (Channell et al., 1982).

e Gubbio - la Bottaccione

L’anticlinal symétrique NE-SW de Gubbio — la Bottaccione (ltalie ; 43° 21’
45N, 12° 34’ 57’ E), formé pendant I’orogenése alpine, a permis une mise a
I’affleurement de terrains Jurassique a Paléocéne (~400 m d’épaisseur), suivi par les
premiéres turbidites d’age Miocéne (Arthur et Fisher, 1977 ; Fig. 30). Cette coupe a été
proposée a de multiples reprises comme un potentiel candidat du GSSP Santonien —
Campanien et Campanien — Maastrichtien (Monechi et Thiersten., 1985 ; Gardin et al.,
2001 ; Petrizzo et al., 2011).
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Figure 30 : Géologie de la structure de I’anticlinal du secteur de Gubbio (Lowrie et Alvarez, 1977) replacée sur une image
satellite Google Earth. La coupe de Gubbio — la Bottaccione, sur la portion fin Santonien jusqu’au Maastrichtien, décrite pour
cette étude, est marquée d’un trait rouge.

La formation de la « Scaglia Rossa » de Gubbio — la Bottaccione se divise en
trois unités : une base de calcaires pélagiques rose pale interrompus par de nombreux
alignements de nodules de silex de 5 a 10 cm d’épaisseur (Figs. 31a-b, 32), un niveau
plus marneux d’environ 5 m d’épaisseur (Figs. 31c, 32), et finalement, une succession
trés homogéne de bancs calcaires pélagiques décimétriques d’un rose plus soutenu (Figs.
31d-e-f, 32).
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Figure 31 : Photos de terrain de Gubblo la Bottaccione. Les numéros d’echantlllons (GUB 1,2 etc) font référence a ceux
prélevés durant cette étude, et sont replacés sur le log en annexe 1.
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Des études préliminaires ont permis d’établir un cadre temporel a partir de la

biostratigraphie des foraminiféres planctoniques (Premoli Silva, 1977) et de la
magnétostratigraphie (Lowrie et Alvarez, 1977). Cependant, une révision récente de la
biostratigraphie des foraminiferes place la nouvelle limite Campanien — Maastrichtien
20 m plus haut que celle établie en 1977 (Coccioni et Premoli Silva, 2015), soita 104 m
sur notre log (Fig. 32). La limite Santonien — Campanien se situerait a 4 m sur notre log,
au niveau de I’inversion C34n/C33n.

Quelques données préliminaires d’argiles du secteur de Gubbio ont mis en
évidence la préservation de smectites assurant donc une diagenése d’enfouissement
négligeable (Johnsson et Reynolds, 1986 ; Deconinck, 1992). De I’Albien au
Campanien inférieur, ce pourcentage est élevé (70 a 100%) dans les sédiments de la
coupe de Gubbio — la Bottaccione et semble diminuer (jusqu’a 40%) au profit de I’illite,
la chlorite et la kaolinite pendant le Campanien moyen-supérieur (Deconinck, 1992).
Les données haute résolution des isotopes du carbone du Campanien ont été publiés par
Sabatino et al. (2018) et confirment les données préliminaires pour la partie supérieure
du Campanien, publiés par Voigt et al. (2012).
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Figure 32 : Synthese des données actuelles sur la coupe de Gubbio — la Bottaccione. Le log a été levé par nos soins et le
calage a été réalisé a partir des données magnétostratigraphiques qui proviennent de Lowrie et Alvarez (1977) ; les données
biostratigraphiques proviennent de Coccioni et Premoli Silva (2015) ; les données isotopiques du carbone proviennent de
Sabatino et al. (2018) ; les données préliminaires d’argiles proviennent de Deconinck (1992). La bande orange a été
potentiellement attribuée au LCE, bien qui celui-ci ne soit pas trés bien exprimé a Gubbio (Sabatino et al., 2018).
Abréviations : D.a. = Dicarinella asymetrica ; G.h. = Globotruncana havanensis ; G.a. = Globotruncana aegyptica ; G.
gansseri = Gansserina gansseri ; R. calcarata = Radotruncana calcarata.
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e Furlo - Upper Road
La coupe de Furlo — Upper Road (43° 38* 29"’ N, 12 ° 42’ 36 “’E) est localisée
dans le nord du bassin des Marches—Ombrie (Figs. 27, 33). Elle enregistre des dép6ts de
plate-forme allant du Jurassique au Paléocéne (~300 m d’épaisseur).
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Figure 33 : Géologie de la structure de I’anticlinal du secteur de Furlo (Lowrie et Alvarez, 1984) replacée sur une image
satellite Google Earth. La coupe de Furlo — Upper Road, sur la portion fin Santonien jusqu’au Maastrichtien, décrite pour
cette étude, est marquée d’un trait rouge.

La magnétostratigraphie publiée par Alvarez et Lowrie (1984) et le dépot d’une
bentonite au sommet du chron C33r, estimée par datation U/Pb a 81.67+0.21 Ma
(Mattias et al., 1988 ; Bernoulli et al., 2004) ont permis d’obtenir un cadre temporel qui
s’étend sur la période Campanien — Maastrichtien. Hélas, aucune étude
biostratigraphique détaillée n’a été établie sur cette coupe, rendant sa corrélation précise
avec celle de Gubbio, assez complexe. La série sédimentaire se présente sous trois
grandes unités : 1) dans la partie inférieure de la coupe, des bancs (pluridécimétriques)
rose-blanchétre interrompus par quelques lits argileux (Figs. 34a-b-c, 35), suivie 2) d’un
slump d’environ 12 m d’épaisseur a la base du chron C33n (Fig. 35), surmonté par 3)
une succession de 75 bancs turbiditiques rythmiques de 10 a 100 cm d’épaisseur qui
mettent en évidence des dépdts de pente, d’environnement d’offshore (Figs. 34e-f, 35).
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Grace a la magnétostratigraphie, la limite Santonien — Campanien a pu étre précisément

identifiée a 6 m sur notre coupe (inversion C34n/C33r ; Fig. 34d) alors que la limite
Campanien — Maastrichtien, localisée dans le chron C32n2n est moins évidente a
identifier (estimée a ~99 m sur notre coupe ; Fig. 35).

- A& et A .
Figure 34 : Photos de terrain de la coupe de Furlo — Upper Road. A - faciés calcaire rose péle a blanc, B - facies calcaire rose
pale avec silex, C - faciés calcaire rose, D - passage chron C33r/C33n, E - alternance calcaire-turbidites, F - photo des gorges
de Furlo.

Des données préliminaires d’argiles dans le secteur de Furlo — Upper Road ont
mis en évidence une fraction argileuse largement dominée par les smectites (50 a 95%)
sur la période Campanien — Maastrichtien, accompagnée d’une augmentation d’illite, de
kaolinite et de chlorite au milieu du Campanien (base du chron C33n) qui perdure
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jusqu’au Maastrichtien (chron C32n; Deconinck, 1992 ; Fig. 35). Le taux de
sédimentation estimé sur la coupe de Furlo — Upper Road est estimé a 6-7m/Ma (Alvarez
et Lowrie, 1984).
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Figure 35 : Synthése des données actuelles sur la coupe de Furlo — Upper Road. Le log a été levé par nos soins et le calage a
été réalisé a partir des données magnétostratigraphiques qui proviennent d’ Alvarez et Lowrie, 1984 ; les données préliminaires
d’argiles proviennent de Deconinck, 1992. Le log détaillé et I’échantillonnage de la coupe est fourni en annexe 2.
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4.1.3 Marge nord-ouest téthysienne et domaine boréal

4.1.3.1.1 Description du bassin

Le bassin de Paris, délimité au Nord par le Massif Londres—Brabant, au Sud par
le Massif Central et a ’Ouest par le Massif Armoricain (Philip et Floquet, 2000 ; Fig.
27), a été trés étudié pour ses propriétés réservoirs, géothermique et de stockage
(Brigaud et al., 2010; Makloufi, 2013 ; Carpentier et al., 2014). Ce bassin
intracratonique, formé durant I’extension Permien-Trias, est constitué¢ de dépdts d’age
Trias & Oligocene (Guillocheau et al., 2000).

Au Crétacé supérieur, le bassin de Paris était recouvert par une mer
épicontinentale dans laquelle s’accumulait la craie (Fig. 36) : il constituait un point de
jonction entre la Téthys au sud-est, I’Océan Boréal au nord et I’ Atlantique Nord a I’ouest
(Guillocheau et al., 2000). Guillocheau et al. (2000) identifie une compression
d’orientation NE-SO qui s’initie a partir du Turonien et perdure jusqu’au Tertiaire. Au
ceeur du bassin de Paris, une épaisse couche de craie, d’environ 700 m, s’est déposée
sur la période du Cénomanien au Campanien. Cependant, 1’absence de craie d’dge
Maastrichtien marque un événement d’érosion majeur (Mettraux et al., 1999 ;
Guillocheau et al., 2000).
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Figure 36 : Carte paléogéographique de la surface d’ennoiement maximum au Campanien inférieur dans le bassin de Paris
(modifiée de Lasseur, 2007).

4.1.3.1.2 Le forage étudié : Poigny (France)

A la fin des années 1990, dans le cadre du projet « craie 700 », deux forages de
700 m de profondeur ont été réalisés dans le secteur de Provins : le premier a Poigny
(forage 701) et le second & Sainte-Colombe (forage 702). L’objectif de ces forages était
d’étudier les phénomenes diagénétiques (dolomitisation) de grande ampleur dans la
craie du bassin de Paris (Mégnien et Hanot, 2000). Puisque le forage de Sainte-Colombe
présente un ensemble dolomitisé au Campanien, impropre aux études isotopiques, notre
étude s’est focalisée sur le forage de Poigny.

La description lithologique et biostratigraphique de la carotte a été réalisée par
Robaszynski et al. (2000b) : le Campanien se développe sur environ 250 m d’épaisseur
(Fig. 37). Plusieurs facié¢s de craie ont permis d’établir une chronologie relative des
phases successives de la diagenése carbonatée (Gély et Blanc, 2004) et 1’évolution des
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microfaciés sur les deux forages refléte une variabilité de I’hydrodynamisme (Barrier,

2000) : la craie du Campanien présente des facies de type mudstone traduisant une
sédimentation plus calme qu’au Santonien (faciés de type wackestone intercalé par des
niveaux d’intraclastes).

Quelques niveaux fossiliferes (foraminiféres benthiques) servent de niveaux
biostratigraphiques repéres pour établir les corrélations avec le forage de Sainte-
Colombe (Robaszynski et al., 2005). Les foraminiféres planctoniques n’ont
malheureusement pas été étudiés sur ces forages, en raison d’une mauvaise préservation.

Gréce a des arguments bio- et lithostratigraphiques, Robaszynski et al. (2000b,
2005) situent la limite Santonien — Campanien entre les cotes -285 et -290 m (Fig. 37).

Deconinck et al. (2005) mis en évidence une sédimentation argileuse dominée
par des smectites (entre 88 et 95%) et des illites (entre 5 et 20%) du forage de Poigny
(Fig. 37). A partir de la cote -120 m, la proportion d’illite augmente de maniere
significative (entre 10 et 20%). Le sommet de la carotte présente cependant une couleur
trés jaunatre qui laisse penser a de I’altération météorique.
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Figure 37 : Synthése actuelle des données lithologiques, biostratigraphiques (Robaszynski et al., 2000b) et minéralogiques
(Deconinck et al., 2005) du forage de Poigny (701). Abréviations : A.r. = genre Areoligera ; B. pc. = Broinsonia parca
constricta ; E.e. = Eiffellithus eximius ; G.m. = Gravinella monterelensis.

4.1.3.2.1 Description du bassin

Le bassin de Mons dont les sédiments affleurent aujourd’hui dans le sud de la
Belgique correspond a une aire subsidente d’environ 30 km de long sur 15 km de large,
située au Crétacé supérieur a des paléolatitudes d’environ 40°N (Philip et Floquet,
2000 ; Fig. 27). Cette mer épicontinentale, marquant la transition entre le bassin de Paris
(au Sud) et la vaste mer du Nord (au Nord), était bordée par divers massifs émergeants :
le massif Rhénan a I’Est, le massif Gallois (Welsh Massif) et le massif de la Cornouaille
(Cornubia Massif) a 1’Ouest. La craie du bassin de Mons a été divisée en trois grandes
formations a partir de critéres lithologiques : la formation des « craies de Triviéres »
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(blanche a grises marneuses sans silex ; Briart et Cornet, 1880), la formation des « craies

d’Obourg » (craie blanche fine avec des silex dans le nord du bassin de Mons) et la
formation des « craies Nouvelles » (Cornet et Briart, 1870).

4.1.3.2.2 Le forage étudié : Cbr-7 (Belgique)

Le forage Cbr-7, d’une profondeur de 75 m, a été foré sur la marge nord de la
carriere d’Hainault-Sambre (50°25°10* N ; 4°1°33”” E), au sud-est du bassin de Mons
(non loin de la faille hercynienne du Midi ; Fig. 38), lors d’une campagne de forage a
but industriel (cimenterie) ayant eu lieu dans les années 70°.

Mons

sédiments a
S faciés wealdiens N

Namurien /  Viséen m

Dévonien Z Waestphalien
inférieur ~ 7/ AL /

3
Km

Figure 38 : Coupe schématique Nord-Sud du bassin de Mons, présentant les sédiments mésozoiques et cénozoiques sur le
socle paléozoique. Le forage Chr-7 a été foré au Sud du bassin de Mons, & proximité de la faille du Midi (Yans et al., 2005).

Robaszynski et Anciaux (1976) ont identifié les formations caractéristiques de la
craie du bassin de Mons : les craies de Triviéres de -75 a -46,5 m, les craies d’Obourg
de -46,5 a -30,5 m et les craies Nouvelles de -30,5 a -2,4 m (Fig. 39). Il n’existe pas de
données biostratigraphiques précises de ce forage, cependant, la partie supérieure des
« craies de Triviéres », les « craies d’Obourg » et les « craies Nouvelles » du bassin de
Mons ont été attribuées & la partie inférieure du Campanien supérieur, selon une
distribution verticale des foraminiféres, des bélemnites et des échinodermes
(Robaszynski et Christensen, 1989). Une surface durcie (« hardground ») montrant des
concentrations de Mn élevées est enregistrée dans la partie supérieure de la formation
des « Craies de Trivieres ». Elle est associée a une excursion négative du §**C (Richard
et al., 2005 ; Fig. 39).
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Figure 39 : Synthése des données actuelles sur le forage Cbr-7 (Richard et al., 2005).

4.1.3.3 Domaine boréal : mer du Nord et bassin danois

4.1.3.3.1 Description du bassin

La craie du secteur Nord danois a été tres longuement étudiée pour ses propriétés
réservoirs (Carré, 1974). Ce vaste bassin sédimentaire s’est ouvert au Trias, lors de
I’ouverture de la mer du Nord, formant des structures de horst et de graben, dans
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lesquelles se sont déposées d’épaisses couches de sédiments du début Mésozoique a

ayjourd’hui. Le dernier épisode d’extension majeure intervenu entre le milieu du
Jurassique et le milieu du Crétacé est a 1’origine d’une subsidence maximale. Pendant
le Crétacé supérieur, la mer du Nord, connectée a 1’ouest au bassin danois, est devenue
un vaste bassin épicontinental dont 1’extension majeure des mers est enregistrée au
Campanien — Maastrichtien (Surlyk et al., 2003). Le pincement de ce domaine entre le
bouclier baltique et le craton africain induit la réactivation de failles a direction NO-SE,
conduisant a la formation de zones trés subsidentes (\oigt et al., 2008). Ce secteur était
alimenté par plusieurs massifs émergés : le bouclier baltique au nord-est, le Haut-Massif
Grampian au nord-ouest et le massif Rhénan-Bohémien au sud (Fig. 27). La
sédimentation était également influencée par des apports des bassins de Paris et de Mons
au sud, et par la mer Baltique a 1’est. Les paléoprofondeurs estimées de ce secteur au
Crétacé supérieur sont de I’ordre de 200 a 300 m (Barton et Wood, 1984).

4.1.3.3.2 Les forages étudiés : Stevns-2 (Danemark), Adda-3 (mer
du Nord)

La carotte Stevns-2, d’une épaisseur de 350 m, a été forée a proximité de la
carriére de Boesdal (55°32 N; 12°44’ E), localisée a I’est du bassin danois. Le forage
traverse une succession compléte de craie, d’age Campanien supérieur a Maastrichtien,
décrite par Boussaha et al (2016) comme une succession de craie blanche interrompue
par des niveaux pluri-centimétriques argileux et parfois méme micro-conglomératiques,
reflétant des apports détritiques plus intenses. La biostratigraphie des nannofossiles
calcaires ainsi que la haute résolution des isotopes stables du carbone et de 1’oxygéne
ont permis d’identifier précisément la limite Campanien — Maastrichtien a -260 m, ainsi
que les événements isotopiques CMBE et C1- (Boussaha et al., 2016 ; Fig. 40).
L’intervalle d’dge Campanien supérieur du secteur de la carotte Stevns-2 a été decrit
comme un intervalle relativement plus chaud par rapport au Maastrichtien inférieur. Le
taux de sédimentation de ce méme intervalle a été estimé a 5 cm/1000 ans et les
paléoprofondeurs fluctuent entre 250 et 350 m sur la base d’indices sédimentologiques
(e.g. absence de structures sédimentaires, structures de chenaux sculptés par les courants
de fonds ; Surlyk et al., 2013). La limite Campanien — Maastrichtien a été établie sur la
base des zones a nannofossiles, dans la zone UC16d (Fig. 40).
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Figure 40 : Synthése des données actuelles sur le forage Stevns-2. Les données lithologiques, biostratigraphiques, de Gamma-
Ray et isotopiques proviennent de Boussaha et al. (2016). La bande rose correspond au CMBE et la bande verte correspond
a’EE/C1- (Boussaha et al., 2016). Abréviations : A.c.v.N = Arkhangelskiella cymbiformis var. N ; H.b. = Heteromarginatus
bugensis ; M.g. = Monomarginatus quaternarius ; R.a. = Reinhardtites anthophorus ; T.c. = Tortolithus caistorensis ; T.h.
= Tortolithus hallii ; Z.p. = Zeughrabdotus praesigmoides.

Le forage Adda-3, réalisé dans le Graben Central Danois, en Mer du
Nord (55°47°50”°N ; 04°53°26"’E), présente une épaisseur d’environ 60 m (Fig. 41). Il
a été décrit par Perdiou et al (2016) a travers une étude biostratigraphique (nannofossiles
calcaires) et chimiostratigraphique (5'3C, 580, éléments traces) intégrée qui a en partie
contribué a I’établissement d’un cadre stratigraphique du Campanien supérieur
(enregistrement du LCE). Les données de puits de Gamma-Ray reflétent un taux d’argile
plus éleve dans la partie supérieure du forage. La paléolatitude du site est estimée a 45°N

(Esmerode et al., 2008 ; Philip et Floquet, 2000).
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Figure 41 : Synthése des données actuelles sur le forage Adda-3. Les données lithologiques, biostratigraphiques, de Gammay-
Ray et isotopiques proviennent de Perdiou et al. (2016). La bande orange correspond au LCE et la bande jaune correspond au
CE (Perdiou et al., 2016).

4.1.4 Domaine Atlantique nord-est: description de la zone de
collision Eurasie — Ibérique

Du Santonien au Maastrichtien, le mouvement relatif entre la plaque ibérique et
la plaque eurasienne (Fig. 27) induit des forces de transpression qui déforment en
premier la crotite océanique la plus mince a I’est, responsable d’une continentalisation
plus précoce a I’est du secteur pyrénéen (Fig. 42). En revanche, a I’ouest des Pyrénées,
un rééquilibrage thermique induit une subsidence plus importante et favorise la mise en
place de dépbts pélagiques (Laurent et al., 2001).
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Figure 42 : Environnement de dépot simplifié du domaine Aquitain-Pyrénéen au Crétacé supérieur (modifiée de Laurent et
al., 2001). Abréviations : C.M. = Central Massif ; E.M. = Ebre Massif ; I.M. = Iberian Massif.

Le bassin aquitain est localisé dans le sud-ouest de la France, en bordure de la
frontiere espagnole. Au Crétacé supérieur, la paléolatitude de ce secteur est voisine de
30°N (Philip et Floquet, 2000 ; Bilotte et al., 2001 ; Fig. 27). La dépression pyrénéenne,
initiée au Trias, a induit la formation de cette aire subsidente de 330 km de long et de
350 km de large, remplie par des dépots d’age Trias a Eocéne (Bilotte et al., 2001 ; Fig.
43). La coupe de Tercis-les-Bains est en position intermédiaire entre le domaine boréal
et le domaine téthysien, cependant sous I’influence de 1’Atlantique Nord (Philip et
Floquet, 2000 ; Fig. 43).
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Figure 43 : (& gauche) Schéma paléogéographique du bassin aquitain au passage Campanien-Maastrichtien (modifiée de
Bilotte et al., 2001) ; (& droite) A - Carte géologique du secteur de Tercis-les-Bains replacée sur une photo Google Earth, B -
section N-S de la structure diapirique de Tercis-les-Bains (modifiée de Rocher, 2001).

La coupe de Tercis-les-Bains a été levée dans la carriére du village, localisée au
nord-ouest de Dax. La carriere de Tercis-les-Bains entaille le flanc d’un diapir
appartenant & la ride diapirique Tercis-Angoumé d’orientation E-O, d’age pyrénéen
(Bilotte et al., 2001 ; Fig. 43). La verticalisation de la série géologique sur le flanc de ce
diapir permet d’observer une partie importante du Campanien ainsi que la limite
Campanien-Maastrichtien (GSSP) visible sur le front de taille nord de la carriére.

Hancock et al. (1993) proposent une premiére interprétation lithologique de la
coupe de Tercis-les-Bains mais ne prennent pas en compte certaines failles mises en
évidence par Rocher (2001) sur le front de taille nord de la carriére, induisant la
répétition de séquences et par conséquent, des problémes d’estimation d’épaisseurs
réelles. Odin (2001) propose donc une nouvelle interprétation lithologique en intégrant
de nouveaux éléments structuraux. Il décrit également la biostratigraphie de la coupe.
Cependant, [D’altération diagénétique a beaucoup affecté la préservation des
microfossiles rendant leur détermination difficile.

La série d’environ 116 m d’épaisseur est caractérisée par des bancs calcaires
argileux bioclastiques glauconitiques ou s’intercalent des niveaux plus marneux (Fig.
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44). Ces facies relativement homogénes sont caractéristiques de milieux de dép6ts

d’offshore supérieur a inférieur. Un taux de sédimentation moyen et constant de 21m/Ma
a été déterminé par Odin et Amorosi (2001) a partir de la nature authigénique de la
glauconie, elle-méme déterminée a partir des teneurs en KO estimées sur des criteres
de diffraction aux rayons X (Odin, 2001).

Lewy et Odin (2001) ont réalisé une étude magnétostratigraphique de la coupe
de Tercis-les-Bains. En association avec des données biostratigraphiques (foraminiféres
planctoniques et nannofossiles calcaires), ils situent la limite Campanien — Maastrichtien
entre les magnétozones C33n et C32r, entre les cotes 80-81 du log d’Odin (2001) soit
75,5 et 85,5m de notre log (Fig. 44).

Sur la coupe de Tercis-les-Bains, les événements isotopiques du MCE, CE, LCE,
EE et CMBE sont identifiés au Campanien (Voigt et al., 2012 ; Thibault et al., 2012a).
Cependant, les définitions de ces événements different selon les auteurs (Fig. 44).
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Figure 44 : Synthese des données actuelles de la coupe de Tercis-les-Bains. Le log a été levé par nos soins ; les points roses
correspondent aux cotes du log d’Odin (2001). Les données biostratigraphiques recalées sur notre log proviennent de Burnett
(1998) et Gardin et al. (2001a) pour les nannofossiles calcaires, d’Antonescu et al. (2001) et Schigler et Wilson (2001) pour
les Dinoflagellés ; les données magnétostratigraphiques proviennent de Barchi et al. (1997) et Odin et Lamaurelle (2001) ; les
données préliminaires de minéralogie des argiles proviennent d’Odin et al. (2001) ; les données isotopiques du carbone
proviennent de Voigt et al. (2012) et les événements isotopiques identifiés proviennent de Thibault et al. (2012a).

Les premicres poussées des Pyrénées du sud, d’age Santonien supérieur, ont été
le résultat de réactivation de trois failles normales principales du Crétacé inférieur créant
trois zones de soulévement : la ceinture Boixols (nord), la ceinture Montsec et la ceinture
des Serres Marginales (au sud ; Puigdefabregas et al., 1992 ; Fig. 45).
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Figure 45 : (A) Carte structurale simplifiée du secteur des Pyrénées, replacée sur un fond Google Earth. Les sites d’études
de Tercis-les-Bains (France) et d’Obarra (Espagne) sont positionnés par des carrés rouges ; (B) Profil ECORD interprété
par Puigdefabregas, 1982 montrant les grands accidents tectoniques qui affectent les Pyrénées. Abréviation : NPF = North
Pyrenean Fault

Ces soulévements eurent pour conséquence la formation d’aires trés subsidentes,
permettant le développement de trois « mini-bassins » sédimentaires alimentés par ces
zones surélevées. Le bassin de Tremp appartient aujourd’hui a la zone de décollement
sud pyrénéenne centrale sud, au sud de la frontiére espagnole, dans la province de Lleida
en Catalogne ; il appartient & la zone subsidente associée au plissement du Montsec. Au
Crétacé supérieur, ce bassin se situait a des paléolatitudes voisines de 25°N (Philip et
Floquet, 2001).

La structure en synclinal du bassin en piggyback de Tremp d’orientation ESE-
ONO, formée lors de la phase tardive tertiaire de I’orogenése, a permis une mise a
I’affleurement de la série sédimentaire du Montsec (Trias au Paléogéne), qui peut
atteindre ~3000 m d’épaisseur (Mufioz, 1992 ; Albrich et al., 2015 ; Fig. 46).
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Au nord du bassin, les facies décrits du Santonien supérieur au milieu
Campanien sont des alternances de marnes et turbidites qui correspondent a la formation
« des Turbidites de Mascarell ». cette formation est surmontée par la formation « des
Marnes de Salas » d’dge Campanien supérieur, et finalement la formation « des Gres
d’Aren » d’age Campanien terminal — Maastrichtien inférieur (Mey et al., 1968 ;
Puigdefabregas et al., 1992 ; Fig. 46). Un slump pluri décimétrique, le slump
« Pardinella », semble avoir été reconnu a 1’échelle régionale et daté Campanien

(Puigdefabregas et Souquet, 1986 ; Fig. 46).
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Figure 46 : (en haut) Lithostratigraphie du bassin de Tremp (modifié de Simo, 1989). Les
hachures verticales correspondent aux slumps identifiés dans la région. Le slump « Pardinella »

127



Chapitre 4 -

Altération continentale dans le domaine téthysien occidental et boréal au cours du Campanien
se retrouve entre les « Turbidites de Mascarell » et les « Marnes de Salas » ; (en bas) Scénario de
I’évolution syn-sédimentaire du bassin de Tremp et des unités adjacentes au Campanien —
Maastrichtien (d’aprés Oms et al., 2016).

La coupe d’Obarra n’a jamais été décrite au préalable dans la littérature. Un des
objectifs de cette these visera notamment a décrire en détails cette coupe dont 1’épaisseur
est estimée a 1000 m. Les principales formations retrouvées comprennent
les « Turbidites de Mascarell », le slump « Pardinella » et les « Marnes de Salas » qui
ont été datées Santonien — Maastrichtien (communication personnelle de P. Joseph,
rapport non publié). Cependant, dans la littérature, aucune donnée bio- chimio- ou
magnétostratigraphique ne permet de préciser cette attribution stratigraphique.

Une étude paléoclimatique utilisant la minéralogie des argiles des sédiments du
bassin de Tremp-Graus, réalis¢ sur I’intervalle Maastrichtien supérieur-Paléocéne
inférieur a mis en évidence une dominance d’illite et de smectite, associées a quelques
traces de kaolinite, de chlorite et d’IS R0O. Ces minéraux « Smectitiques » sont
interprétées comme d’origine majoritairement détritique dans ce contexte
tectoniquement actif (Arostegi et al., 2011). Cependant, aucune étude n’a été réalisée
sur la série plus ancienne du Crétacé supérieur dans ce secteur.

4.2 Evolution de I’altération continentale dans la Téthys
occidentale

Ce sous-chapitre illustre les travaux des reconstitutions paléoclimatiques et
paléoenvironnementales, ainsi que 1’évolution de I’altération contientale de la Téthys
occidentale.

Dans un premier temps, nous nous sommes intéresses a 1’enregistrement du LCE
dans le forage de Poigny (Craie 701), situé dans le bassin de Paris, et dans la coupe de
la carriere de Tercis-les-Bains dans le bassin aquitain. Au Campanien, la sédimentation
argileuse de ces bassins est dominée par les interstratifiés illite/smectite (1/S RO)
assimilables a des smectites. Les données minéralogiques produites sur la coupe de
Tercis-les-Bains indiquent que le LCE coincide avec une diminution des proportions de
smectites au profit de I’illite, de la chlorite et de la kaolinite, impliquant une reprise
significative de 1’érosion sur les domaines émergés proches du bassin aquitain. Une
évolution comparable est observée dans le bassin de Paris. L'identification du LCE,
permise par de nouvelles acquisitions isotopiques sur les craies traversées par le forage
de Poigny, coincide avec des apports terrigénes d’illite plus importants. Cette érosion
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suggere une intensification des processus d’altération sur les domaines continentaux qui

pourraient, en partie, étre responsables d’une baisse de la pCO; et du refroidissement
climatique a long terme enregistré au cours du Crétacé supérieur. Ces résultats ont fait
I’objet d’une publication dans la revue Palaeogeography, Palaeoclimatology,
Palaeoecology (2016), présentée ci-dessous.
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Campanian sediments trom two French sedimentary basins were studied, using clay mineralogy and stable
isotope (6'*C and §'#0) geochemistry, in order to investigate the Late Campanian Event. The clay fraction of
the C: from the Tercis-les-B: section {Aqr Basin) and from the Poigny borehole
(Paris Basin) is mainly composed of smectite. This background sedimentation was, however, interrupted during
the Upper Campanian in the two basins by a substantial increase in detrital inputs, including illite, kaolinite, and
chlorite at Tercis-les-Bains, and illite at Poigny. This detrital event, resulting from the enhanced erosion of nearby
continental areas triggered by increasing runoff, has also been recognized in the Tethys and South Atlantic
oceans, It coincided with a global negative carbon isotope excursion, the Late Campanian Event (LCE). Carbon
isotope stratigraphy was used to correlate the two basins with previously studied sections from distant areas.
Spectral analysis of the bulk §'*C from Tercis-les-Bains suggests a duration of ce. 400 kyr for a pre-LCE negative
excursion and ca. 800-900 kyr for the LCE sensu stricto. The detrital event, as characterized by clay mineralogy,
spans the interval that comprises the pre-LCE and the LCE, with a duration of 1.3 Myr. Intensification of continen-
tal erosion during the LCE may have resulted either from the Late Camp. n polyplocurs regression and;or from
a regional tectonic pulse that triggered the emersion of previous submerged shelf areas and the increase of
silicate erosion. As the LCE seems to be recorded at a large geographic scale, it is proposed here that enhanced
chemical weathering and an associated decrease in atmospheric pCO; levels could have contributed to the
long-term Late Cretaceous cooling trend.

© 2016 Elsevier B.V. All rights reserved.

1. Introduction

The Cretaceous is a “greenhouse” period with maximum sea-surface
temperatures recorded around the Cenomanian to Turonian interval
(Jenkyns et al., 1994; Clarke and Jenkyns, 1999; Pucéat et al., 2005;
Friedrich et al, 2012). Following this climatic optimum, isotopic data
highlight a long-term cooling during the remainder of the Late
Cretaceous (Huber et al., 1995; Clarke and Jenkyns, 1999; Friedrich
ct al,, 2012; Linnert et al., 2014). This cooling trend accelerated during
the beginning of the Campanian (Friedrich et al., 2012, Linnert et al,,
2014), but its mechanisms and dynamics are not yet well understood.
The Campanian is also characterized by significant fluctuations of the
sea level (Haq et al, 1987; Barrera et al., 1997; Jarvis ct al.,, 2002), a
major shift in the 5'°N of marine organic matter (Algeo et al., 2014),
clay mineralogical changes, and the occurcence of positive and negative
carbon isotope events: the Santonian-Campanian Boundary Event

iy
00

Lx.doiorg/10.1016/ palac.2016.01.040
-0182/© 2016 Elscvier BV, All tights reserved.

(SCBE) (Jarvis et al., 2002, 2006), the Mid Campanian Event {MCE)
(Jarvis et al., 2002, 2006; Thibault et al., 2012a), the conica Event
(Perdiou et al., 2015), the Late Campanian Event (LCE) (Jarvis et al.,
2002, 2006; Voigt et al., 2012; Thibault et al., 2012a, b), the Epsilon
Event {EE) (also called C1- Event) (Thibault et al., 2012a, 2015), and
the Campanian-Maastrichtian Boundary Event {CMBE) (Barrera,
1994; Barrera and Savin, 1999; Friedrich et al., 2009; Jung et al., 2012;
Voigt et al., 2012; Thibault et al., 2012a, 2015). Mincralogical changes
expressed by detrital inputs of kaolinite and illite have been observed
in many sedimentary basins, including the South Adantic Ocean
(Chamley et al,, 1984). the Umbria-Marche Basin {Deconinck, 1992},
the Saharan Platform (Li et al., 2000), and in the Paris Basin
(Deconinck et al, 2005). As these mineralogical changes are
stratigraphically poorly constrained, they cannot be associated with iso-
topic events, The objective here is to better understand the Campanian
palacoclimatic cooling by an integrated study of clay mincralogy and
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isotope geochemistry (8'*C and 5'0). In addition, a cyclostratigraphic
study was conducted in order to estimate the duration of the clay min-
eral change during the LCE.

We focus on two French sedimentary basins, the Aquitaine and the
Paris basins. Isotopic data from the Tercis-les-Bains section {Aquitaine
Basin) published by Voigt et al. (2012) are compared with new clay
mineralogical data, while clay mineralogical data from the Poigny bore-
hole (Paris Basin) published by Deconinck et al. (2005} are compared
with new isotopic data. The whole data set is used to better constrain
the timing of clay mineralogical changes and isotopic events that oc-
curred in both basins.

2. Palaeogeography and geological settings

During the Campanian, the Atlantic Ocean was widening, while the
Tethys Ocean was in the process of closing due to the counterclockwise
motion of Africa (Smith, 1971; Dewey et al., 1973; Blakey, 2008). This
period corresponded to the development of epicontinental seas in the
Tethyan realm. Western Europe was an archipelago, whose islands
corresponded to emergent Hercynian massifs (e.g., Armorican, Central,
and Rhenian Massifs) separated by epicontinental seas (Fig. 1). These
emergent lands locally contributed to terrigenous sedimentation,
although most Campanian sediments in the studied basins are
composed of chalk and bioclastic limestone beds.

2.1. The Tercis-les-Bains section
The studied section is located in an abandoned quarry near Tercis-

les-Bains (north-west of Dax} and belongs to the Aquitaine Basin
{south-west France, Fig. 1}. This basin was in an intermediate position

147 (2016) 42-52 B

between the North Atlantic and the Tethyan oceans (Fig. 1). The
Tercis-les-Bains quarry, opened on the side of a diapir, shows vertically
oriented Late Campanian to Maastrichtian beds (Bilotte et al., 2001;
Odin, 2001). The 116-m-thick Campanian succession is composed of
bioclastic limestone beds with common glauconitic horizons, flint nod-
ules, and occasional marly levels (Fig. 2}. The relatively homogeneous
facies, microfacies, and faunal associations reflect deposition on the
outer shelf in lower offshore environments (Berthou et al,, 2001). The
section is defined as the Global boundary Stratotype Section Point
(GSSP) of the base Maastrichtian Stage (Odin, 2001}, ensuring a well-
defined magnetostratigraphic and biostratigraphic framework for the
middle and upper part of the Campanian (Fig. 3}.

2.2. The Poigny borehole

A thick succession of chalk (about 700 m), deposited from the
Cenomanian to the Campanian, was drilled at Poigny, south-east of
Paris (Craie 700 project, Mégnien and Hanot, 2000; Fig. 1). The Paris
Basin was surrounded by the London-Brabant Massif to the north, by
the Massif Central to the south and by the Armorican Massif to the
west {Fig. 1). During the Late Cretaceous, the Paris Basin was an epicon-
tinental sea where chalk accumulated. It was connected with the Tethys
to the south-east, with the Boreal Ocean to the north and with the North
Atlantic to the west. The lithological description of the borehole includes
marker beds and biostratigraphic data based on benthic foraminifera,

i ostracods, ils, and bivalves (Fig. 4}, which
allowed a detailed stratigraphic framework of the -250-m-thick
Campanian succession to be established (Robaszynski et al., 2005).
Unfortunately, planktonic foraminifera cannot be studied in the Campa-
nian succession of the Poigny borehole due to their poor preservation,

o

Massif

B

orican Massif_==-po|GNY

0 100

—— [~
"#"MM#-

200 km

7 wolano

| e

Fig. 1. Studied sites located on (A) a geographic map and (B) on a palaeogeographic map of the Western Peri-Tethyan Realm during the Early Campanian (modified after Philip and

Floquet, 2000).
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Fig. 2. Detailed lithology and sample location (purple points) for the Campanian of Tercis-les- Bains. GSSP mark at

(2001),

but some markers are present in the Cenomanian-Turonian interval.
Through bio- and lithostratigraphi the S i
Campanian boundary has been identified between 285 and 290 m
(Robaszynski et al., 2005}. A major erosion event during the early
Tertiary was responsible for the absence of uppermost Campanian and
Maastrichtian chalk deposits (Mettraux et al., 1999; Guillocheau et al.,
2000; Lasseur, 2007).

3. Materials and methods
3.1. (ay mineralogy

In the Tercis-les-Bains quarry, bulk-rock samples were collected at a
sample interval of 50 cm (Fig. 2). Mineralogical analyses were per-
formed at the Biogéosciences Laboratory, University of Bourgogne
Franche-Comté, Dijon, France. (lay mineral assemblages of 212 samples
devoid of flint were identified by X-ray diffraction (XRD) on oriented
mounts of non-calcareous clay-sized particles (<2 um). The procedure
described by Moore and Reynolds (1997) was used to prepare the
samples. Diffractograms were obtained using a Bruker D4 Endeavor
diffractometer with CuK, radiations with LynxEye detector and Ni filter,
under 40-kV voltage and 25-mA intensity. Three preparations were an-
alyzed, the first after air-drying, the second after ethylene-glycol

Stage, defined by Odin

solvation, and the third after heating at 490 °C for 2 h. The goniometer
was scanned from 2.5° to 28.5° for each run. Clay minerals were identi-
fied by the position of their main diffraction peaks on the three XRD
runs, while semi-quantitative estimates were produced in relation to
their area (Moore and Reynolds, 1997). Areas were determined on
diffractograms of glycolated runs with MacDiff 4.2.5. Software
(Petschick, 2000). Beyond the evaluation of the absolute proportions
of the clay minerals, the aim was to identify their relative fluctuations
along the section. Peaks close to 14 A in air-dried conditions and 17 A
after ethylene-glycol solvation are random RO type illite/smectite
mixed-layers (60-80% of smectite sheets on average according to
Inoue et al., 1989 and Moore and Reynolds, 1997). In the result and dis-
cussion sections, the term smectite, as classically employed by sedimen-
tologists, is used to refer to these minerals (Chamley et al., 1990;
Deconinck et al., 2005, Pellenard and Deconinck, 2006). The smectite/
illite ratio (S/1) corresponds to the ratio between the 17-A peak area
and the 10-A peak area (defined as illite), after ethylene-glycol
solvation.

3.2. Stable isotope geochemistry

Wherever possible, samples were recovered every meter from the
Poigny borehole for geochemical analyses. Isotopic analyses (8"Cand
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Fig. 3. Clay mis ampanian at Tercis-l i with the carbx from Voigt et al (2012), with the two different isotopic interpretations of Voigt

etal lZDIz)andnﬁmbanltelal. lZOlZa.ZOOlb) References: (1) Odin and Lamaurelle (2001 ), Lewy and Odin (2001); (2) Odin et al. (2001b}; (3) Walaszczyk et al. (2002); (4) Odin et al

(Zuulaj (5) Melinte and Odin (2001); (6) Gandin et al (2001); (7) Vmg\ et al (2012); Odin (2001). Abbreviati e. = Eiffellithus eximius; G.ventricoso/G.rugosa = Globotruncang
rugosa; . = spiRm = magnus; Ug. = Uniplanarius gothicus; Ut. = Uniplanarius trifidus; GI = glauconite.

5'%0) were performed on 243 samples of bulk sediment along the part of the Campanian is missing and the yellowish chalk succession ob-
whole section from the Santonian-Campanian boundary to the Late served in the topmost part of the core probably indicates the circulation
Campanian. Unfortunately, due to the Tertiary erosion, the uppermost of meteoric fluids (Fig. 4). Isotope analyses were performed at the

early
Bst | Gdementana [8.4] 7| Gm.

L3

CAMPANIAN
a8 F &

Fig. 4. Isotope data of the Poigny borehole compared to the mineralogical data from Deconinck et al. (2005).
Deconinck et al. (2005). The figure caption used to describe the lithology is the same as Fig. 2. Abbreviatio iis; Bd. =

Bin. = Bolivina incrassata; B.p.c. = Broinsonia parca constricta; Bst. = Bolivinoides strigillatus: E.e. = Eiffellithus eximius; G.h. = Globotruncanella havanensis; Gm. = Gavelinella
monterelensis; Gs. = Gavelinefia stelligera; Sp. = Senoniasphaera protrusa; LCE = late Campanian event; MCE = mid Campanian event; SCBE = Santonian-Campanian Boundary Event.

line 10 the mi ical change identified by
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2014). (D) Time-frequency weighted fast Fourier tra "nrm per formed wnh 30-m-width windows. Red colors indicate the highest values of power {ie., the main cycles) and blue

chosen because of the non-linear nature of the relationship between the

0, two variables, 5'C and &'%0. Values of 1 indicate perfect correlation,

.1 25 values of — 1 indicate perfect anti-correlation, while 0 indicates absence
of correlation. From 309 to 59 m, 6'*C and 5'°0 values are negatively

20 correlated, with a Spearman coefficient of r, = —0.85, whereas §"°C

and &'*0 values are positively correlated from 59 to 50 m, with a Spear-

1.5 man coefficient of ; = + 0.42. In marine carbonates, the positive corre-

lation of $'*C and &0 values can be explained by several mechanisms,
such as kinetic effects recorded within the shells of some organisms
{McConnaughey, 1989a, 1989b; McConnaughey ct al., 1997; Wenzel
et al., 2000; Auclair et al., 2003: Gillikin et al., 2006), or co-variations
of seawater temperature and local primary productivity, associated

P
515C (%.VPDB)

" @ & 3 with remineralization of organic matter at depth {e.g, Kirby et al.,

r=+0.42 R )| -05 1998). However, positive correlation can also be observed as the result

Bt onom AR of diagenesis, when it is extensive enough to affect carbon isotope com-

o i i m 1.0 position, which is usually less prone to diagenetic alteration. The influ-

-3.0 25 2.0 15 -1.0 ence of meteoric fluids during telogenesis is one form of diagenesis
8"0(%. VPDB) known to produce yellowish alteration of chalk {Le Callonnec et al,,

2000). The telogenesis hypothesis can be justified for the first data
Fig. 6. Crass plat of carhon- and exygen- isotopes values of Poigay barehole. Dataarefrom ~ SUbset {59-50 m) by two factors: (1) the specific aspect of the chalk
bulk sediment samples. 7, corvesponds to the Spearman’s coefficient correlation values. and {2) the positive correlation between §'’C and 5'*0 values, In
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Biogéosciences Laboratory, University of Bourgogne Franche-Comté,
Dijon, France. Calcite powders from samples devoid of macrofossils
were reacted with 100% phosphoric acid at 90 °C, using a Multiprep on-
line carbonate preparation line connected to an Isoprime mass spec-
trometer. All isotopic values are reported in the standard &-notation in
per mil relative to V-PDB (Vienna Pee Dee Belemnite) by assigning a
8'3Cvalue of +1.95%. and a 5'%0 value of —2.20%. to NBS19. Reproduc-
ibility was checked by replicate analysis of laboratory standards and is
+0.08% (20) for oxygen isotopes and +0.04%. (20) for carbon
isotopes.

3.3. Cyclostratigraphy

Spectral analyses were conducted on isotopic data (6'C) to detect
orbital cycles and to estimate the duration of the LCE in the Tercis-les-
Bains section.

The 8"C series shows a marked negative shift in 8'*C values (1%}
previously identified as the LCE (Voigt et al., 2012). This shift and the
long-term trends were removed by applying a best-fit piecewise linear
regression; the series was then standardized {mean = 0; standard

447 (2016) 42-52

Small peaks around this 49-m period appear on the multi-taper method
(MTM) power spectrum but they are poorly significant, their power
being probably hidden by that of the overall 8.6-m band, which appears
more consistent from the base of the time-series up to ca. 120 m (Fig. 5}.
After filtering the band of ~8-5 m using a Taner band-pass filter, a total
of 23 to 24 repetitions of this cycle are observed throughout the series
(Fig. 5B). In agreement with the spectrogram, this filtered signal
displays its maximum of amplitude from 40 to 60 m in depth, in the in-
terval containing the LCE (Fig. 5B and D).

4.2. Poigny

In the Poigny borehole, bulk-rock §"*C isotopic values show an over-
all decreasing trend from values of about 2.7%. at the base of the series
to values of about 1.7%. at 59 m (Fig. 4), with an acceleration of the de-
creasing trend from 126 m upward, ie., from the FO of Gavelinella
monterelensis to below the FO of G. havanensis. This trend is interrupted
by two moderate positive isotopic excursions. The first excursion of
0.3%. starts at a depth of 304 m above the FO of the foraminifera
Gavelinella cristata and ends at a depth of 266 m below the FO of the

deviation = 1}. The spectrum of the AR{1) pre-whi d series was
calculated using the multi-taper method, applying three 2m tapers
(Thomson, 1982, 1990). The low-spec method was then used to
calculate the spectrum background of the pre-whitened series and the
confidence levels (Meyers, 2012, 2014}. A time-frequency weighted
fast Fourier transform (T-F WFFT} applying 30-m-width windows was
performed to follow the evolution of the main periods throughout the
8'%C series (Martinez et al., 2013, 2015). The method consists in dividing
the series into a series of intervals of 30-m width separated from each
other by 0.5 m. In each interval, the local trend in the average is
removed by subtracting a linear regression from each interval of the
series. Each of the intervals is then weig] using one Slepi e

ia parca constricta. The second excursion of 0.3%
occurs from 164.25 m to 138.25 m and coincides with the LO of
Gavelinella stelligera and the FO of G. monterelensis. The last part of the
borehole (from 59 to 50 m) is characterized by a large negative excur-
sion of over 2.5%., with values reaching — 1%..

Bulk-rock &'%0 values display an increasing trend from —2.7%. at
the base of the section to values of about — 1.5%. at top of the section
(Fig. 4). The top of the section is characterized by a negative excursion
of about 1% in 5'®0 values that coincides with the lowest recorded
&'3C values.

5.

and a Fast Fourier Transform is calculated on each of the weighted
signals. The result is a 3-dimensional spectrum, called spectrogram,
showing in blue the spectrum background and in red the highest
powers. A Taner band-pass filter was then applied to isolate the cycles
of interest (Taner, 2003 ).

4. Results

4.1. Tercis-les-Bains

At Tercis-les-Bains, the clay mineral arep

5.1. Influence of diagenesis

Before interpreting the clay mineral successions in terms of
palaeoenvironments, it is necessary to evaluate the influence of diagen-
esis. In both studied sedimentary successions, the occurrence of
smectite indicates negligible influence of burial diagenesis, as these
minerals are very sensitive to temperature increase, with illitization
starting at about 60 °C ($rodofi, 2009). According to the geological his-
tory of the Paris Basin (Brunet and Le Pichon, 1982), a 500-m-burial

(more than 80%) composed of random illite/smectite mixed-layers
(IS RO), hereafter referred to as smectite (Fig. 3). Other clay minerals, in-
cluding illite (generally less than 20%) and traces of chlorite (less than
5%), occur in most samples (Fig. 3). Kaolinite is absent except within
the interval from 33 to 62.5 m. In this interval, the kaolinite content sig-
nificantly increases up to 8% together with more abundant illite and
chlorite. This major change in the clay mineral assemblages matches
preliminary data (Odin, 2001) and is the most striking feature of the

depth was d at Poigny, not deep enough to trigger incipient
illitization. In this borehole, clay minerals are thus mainly considered
as detrital (Deconinck et al,, 2005; Fig. 4). Similarly, the occurrence of
smectite at Tercis-les-Bains indicates a minor influence of burial diagen-
esis (Fig. 3). The presence of glauconitic granules, generally less than 1%
(Odin and Amorosi, 2001; Fig. 3), implies that illite identified by XRD
(10-A peak) consists of a mixture of a major detrital component with
minor authigenic glauconitic minerals formed during early diagenesis.
The amounts of glauconite reaching 1-3% only occur in three thin

section. The kaolinite-bearing interval starts conc to the first
occurrence (FO) of the calcareous nannofossil Uniplanarius trifidus,
straddles the Radotruncana calcarata zone and Globotruncanella
havanensis zone, and ends above the last occurrence (LO) of the
calcareous nannofossil Rucinolithus magnus. Interestingly, the increase
in kaolinite, illite, and chlorite contents coincides with the negative
§13C excursion that defines the LCE (Fig. 3).

The multi-taper analysis (Fig. 5C) indicates two significant peaks at
8.6 m (>99% confidence level) and at 1.2 m (>95% confidence level).
However, the peak at 1.2 m is close to the Nyquist frequency, which is
at 1.25 cycles/m (ie., 0.8 m), and is not interpreted here. Results of the
T-F WFFT suggest that the peak identified at 8.6 m actually corresponds
to a high-power frequency band whose average period is observed with
aperiod of 7.4 m from the base of the series to level ~ 120 m and evolves
(o a period of 4.9 m from level ~ 120 m to the top of the series (Fig. 5D).

ell-i ified horizons indicative of lower sedimentation rates (Fig. 3}.
In the Poigny borehole, the upper part of the chalk is yellowish, in
marked contrast to the remainder of the core. This yellowish chalk has
a low Mg content and has therefore been interpreted as alteration
caused by meteoric fluids during the post-Cretaceous emersion
(Le Callonnec et al., 2000). The isotopic results for the upper part of
the Poigny core (59-50 m; Fig. 5} are characterized by a negative excur-
sion of about 1%. in &'%0 values that coincides with the lowest 5'*C
values. A crossplot of carbon- and oxygen-isotope data from the Poigny
borehole (Fig. 6) highlights the difference in isotopic composition be-
tween the samples from the yellowish chalk (59 to 50 m; red dots}
and those from the remainder of the section (309 to 59 m; blue dots}.
The data were therefore treated as two separate subsets, and a
Spearman's coefficient was computed for each of these subsets to test
the existence of any correlation within the data. This coefficient was
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contrast, no positive correlation was observed for the second data sub-
set (309-59 m), which suggests a negligible diagenetic effect on 5'*C
values for most of the core.

5.2. Identifying C-isotopic events and correlation with other sections in
Europe

At Poigny, the Santonian-Campanian boundary is located between
290 m and 285 m, based on benthic foraminiferal bioevents
(Robazsynski et al,, 2005). This is consistent with the 0.3%. §'*C positive
excursion recorded in this interval, which is therefore attributed to the
SCBE (Fig. 4).

A slight increase of 8'*C occurring between 16425 and 138.25 m is
tentatively attributed to the MCE (Fig. 4}, and the clear trend toward
lower values of §'C, from 112 to 59 m, corresponds to the lower part
of the LCE. Several biostratigraphic criteria preclude the attribution of
this negative excursion to the CMBE because (1) among benthic forami-
nifera considered to be good markers of the Campanian-Maastrichtian
boundary, Neofiabellina reticulata is not present, and (2) the LO of
Eiffellithus eximius occurs at the base of the Late Campanian
R. calcarata zone in the Kalaat Senan section (Tunisia; Robaszynski
et al, 2000), within the uppermost part of Chron C33n and just below
the base of the R. calcarata zone in the Bottaccione section (ltaly,
Gardin et al,, 2012), and in the Late Campanian polyplocum zone in the
Lagerdorf-Kronsmoor section (Voigt and Schdnfeld, 2010). This
nannofossil biostratigraphic marker is also recorded in the early Late
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Campanian in Norfolk (England, Jarvis et al., 2002}, Tercis-les-Bains
(Gardin et al,, 2001} and in the ODP Hole 762C (Thibault et al,, 2012b}.

Carbon isotopes are widely used to correlate sections around the
globe (e.g, Scholle and Arthur, 1980) and may be a useful tool if
diagenetic influences on 8'C are carefully considered (Wendler,
2013). A large number of carbon isotope events have been widely rec-
ognized from the Coniacian to the Maastrichtian and defined in the
&'3C reference curve of the English chalk (Jarvis et al, 2002). In the
GSSP of Tercis-les-Bains, Thibault et al. {2012a} have notably recognized
the three-step negative shifts of the 6*C of the CMBE (CMBa, CMBb,
CMBc). In the Late Campanian, the EE (or C1 Event; Thibault et al.,
2012a, 2015) defined as a slight negative excursion of the carbon-
isotope curve is recorded in the Stevns-1 borehole (Danish Basin;
Thibault et al., 2012a}, in the ODP 762C Hole {Indian Ocean; Thibault
etal, 2012b}, and in the chalk of Ligerdorf-Kronsmoor section (Boreal
Ocean, Thibault et al., 2012b; Figs. 3 and 7).

In the high-r ion carbo tope data of Tercis-les-Bains, the
LCE appears as a major excursion of — 1%. between 53 and 70 m but
is immediately preceded by a sharp — 0.4%. excursion between 45 and
53 m, that we name here pre-LCE following Perdiou et al. (2015;
Fig. 3. These authors identified two significant stepwise negative shifts
prior to the LCE in the North Sea that they defined as pre-LCE, correlated
to Lagerdorf-Kronsmoor and interpreted as an amplification of the
pacing of the carbon cycle by the 405-kyr eccentricity preceding the
main LCE (Perdiou et al., 2015). We propose here to position the pre-
LCE and the LCE excursions based on the most positive value recorded

Légerdorf-Kronsmoor

- 77

§§§§§§§§§§§§§§§§,

UCt5e
cofss.
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Hg. 7. Proposed correlation of carbon isotopes curves and 405- kyr cycles between the Tercis-les-Bains section and Ligerdorf-Kronsmoor section. This correlation is supported by the tie-

tsof isotopic curves highlighted by the colored cirdles. G the 405-kyr cyc

Perdiou et al, 2015, (4) Voigt et al, 2010,

ventricosa/ a rugosa; P=

ofhiatuses at Tercis-les-Bairs, whick s line with the sequence stratigraphic

tion; 72.1 Ma indicates the absolute age of the Campaman Mmmchuar boundary. (1) Voigt et al. (2012), (2) Voigt and Schanfeld (2010), (3) Conica Event as defined by
i ; =b - con/sen. = conica/senonencis; gri. /gra. =
calcarata; G, havanensis = Globotruncana havanensis.

Gv/Gr. =
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at the base and at the top of each negative excursion. Correlation with
Ligerdorf-Kronsmoor suggests that a number of pre-LCE excursions
may be also identified there between 145 and 170 m (Fig. 7).
Correlation of 405-kyr cycles and carbon isotope variations between
the Ligerdorf-Kronsmoor section and the North Sea core Adda-3,
where Perdiou et al. (2015) define their pre-LCE excursions, suggests
that the pre-LCE interval at Ligerdorf-Kronsmoor includes the two
small stepwise 0.2 to 0.3%. negative shifts at ca. 155 and 165 m
(Fig. 7). Therefore, the sole —0.4%. excursion recorded in Tercis-les-
Bains that precedes the LCE is correlated here to the whole interval
that includes these two negative shifts at Ligerdorf-Kronsmoor
(Fig. 7). At Poigny, a rather similar record is observed with the
occurrence of pre-LCE stepwise negative excursions between 112 and
59 m, immediately preceding the lower part of the LCE marked by a
transient progressive 0.8%. negative excursion from 100 to 85 m
(Fig. 4). The positive shift that constitutes the upper half of the LCE is
hindered at Poigny by the level of intense alteration that shifts the
8'3C and the 6"®0 toward very negative values (highlighted in gray in
Fig. 4).

In the lowermost part of the Upper Campanian, a long-lasting
excursion of ca. —0.3% immediately follows the MCE at Tercis-les-
Bains between 35 m and 20 m. This excursion is characterized by steady
813C values around 2.25%, a sharp negative shift at the base following
the MCE, and a sharp positive shift at the top, coinciding with the FO
of R calcarata. This excursion correlates with a similar trend at
Ligerdorf-Kronsmoor observed from 93 to 120 m within UC15¢%"
(Figs. 3 and 7). This excursion has also been identified in the Adda-3
borehole (North Sea) and recently defined as the conica Event by
Perdiou et al. (2015).

5.3. Duration of the L(CE

In the Geological Time Scale 2012 (Gradstein et al.,, 2012), the dura-
tion from the FO of Uniplanarius sissinghii to the LO of B. parca constricta
is proposed as 5.59 Myr. The uncertainty of the age of the two bioevents
is calculated using a Compound Poisson Gamma law, applied to the
problem of time-scale uncertainty (Haslett and Parnell, 2008; De
Vleeschouwer and Parnell, 2014; Martinez and Dera, 2015, see supple-
mentary information). The age uncertainty (20) of the FO of
U. sissinghii is assessed as 0.54 Myr, and the age uncertainty (20) of
the LO of B. p. constricta as 0.78 Myr. The duration from the FO of
U. sissinghii to the LO of B. p. constricta with error margins is thus
5.59 + 1.24 Myr (Table $3). In the Tercis-les-Bains section, the thickness
between these two bioevents is 115.08 m, equivalent to an average sed-
imentation rate of 20.59 m/Myr, ranging from 16.65 to 26.95 m/Myr
within the error margins. The 8.6-m wavelength, the highest-
amplitude cycle in the 5'*C data (Fig. 5C), would thus correspond to
an average period of 0.42 + 0.1 Myr (Table S3}, which is close to the pe-
riod of the 405-kyr eccentricity (Laskar et al., 2004, 2011). The filtered
signal on the band of 5-8 m allows the Tercis-les-Bains section to be di-
vided into sequences of 405 kyr (Fig. 5B). The long-eccentricity cycle
(405 kyr) identified at Tercis-les-Bains was also recognized using
C€aC0; data in the Lagerdorf-Kronsmoor section (northern Germany;
Voigt and Schénfeld, 2010), from sediment gray level variations in the
ODP Hole 762C (Exmouth Plateau; Thibault et al, 2012b}) and in bulk
carbonate 5'C in the Bottaccione section (central Italy; Sprovieri et al.,
2013).

Based on the 405-kyr sequences identified in the interval that spans
the carbon-isotope negative shift (Figs. 5, 7), a total duration from the
base of the pre-LCE to the top of the LCE is estimated as 1.3 Myr at
Tercis-les-Bains. In the Ligerdorf-Ki record, the LCE as defined
by Voigt et al. {2010) spans approximately two and a half 405-kyr cycles
{UCa10, UCa9, and half of UCa8) and thus corresponds to a duration of
ca. 1 Myr, while pre-LCE excursions span Uca7 and the upper half of
UCa6 (Fig. 7). Here, we have attempted a correlation of 405-kyr eccen-
tricity cycles identified from the 8'°C of Tercis-les-Bains to the 405-kyr
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eccentricity identified from the CaCO; of Ligerdorf-Kronsmoor
(Fig. 7). This attempt is constrained by the correlation of carbon isotope
events between the two sections, and in particular the conica Event, the
pre-LCE excursions, the LCE and the CMBE (Fig. 7). From this correlation,
it appears that several 405-kyr cycles are lacking at Tercis-les-Bains,
supporting the inference that this section was affected by some short-
term hiatuses, notably at the bottom and at the top of the LCE interval.
However, the duration of the LCE appears rather similar at Tercis-les-
Bains, spanning 800 to 900 kyr, while the pre-LCE spans another
400 kyr. Thus, the duration of the large perturbation of the carbon
cycle affecting the Campanian, including both the pre-LCE and LCE, is
estimated as ca. 1.3 Myr.

54. ionship between clay gy and 6°C

The clay mineral at Tercis-les-Bains and at
Poigny are dominantly composed of smectite. This feature has been
commonly observed in the Late Cretaceous clay sedimentation and
attributed to hot semi-arid climatic conditions, high sea level, and
volcanic activity (Chamley et al., 1990; Deconinck and Chamley, 1995;
Jeans, 2006). Occasional detrital inputs are however prominent during
the Campanian. A rise in detrital mineral content, including chlorite,
illite, and kaolinite, is recorded in coincidence with the pre-LCE and
LCE excursions (Fig. 3 ). At Poigny, the clay fraction of chalk shows anin-
crease in detrital illite content at the expense of smectite from 111.5 to
61.5 min depth (Deconinck et al., 2005; Fig. 4}. Illite and chlorite are
considered primary mi igi d from ancient rocks while
kaolinite may be either reworked from the same detrital sources or
from pedogenic blankets. As the three minerals fluctuate similarly,
they probably have a common origin and their synchronous rise thus re-
flects increasing runoff. In that case, kaolinite cannot be taken as a good
proxy of hydrolyzing conditions. This change in clay mineralogy starts
within the pre-LCE interval and is fully expressed in the LCE interval.
Perdiou et al. (2015) suggested that the pre-LCE interval corresponds
to an amplification of the response of the carbon cycle to Milankovitch
forcing prior to the LCE but did not discuss the main forcing environ-
mental factors of these excursions. Here we show that, in both basins,
the pre-LCE and LCE occurred during a period of increasing detrital
inputs, which reflect enhanced erosion on continental massifs. Two
hypotheses have been proposed to explain the illite input during the
Late Campanian at Poigny: a climatic origin {cooling) or a tectonic epi-
sode (Riedel’s Peine in the Paris Basin, Mortimore and Pomerol, 1997).
More intensive erosion may also result from a sea-level fall. Eustatic var-
iations indirectly affect the carbon cycle through changes in rates and
sources of erosion. During the Campanian, sea-level changes have
been correlated to §'C excursions (Jarvis et al, 2002, 2006). High sea
level recorded during the Cretaceous led to the formation of many
shelfseas and shallow envi Such envi are associated
with enhanced primary productivity (phytoplankton) and/or enhanced
preservation of organic matter (OM) in anoxic environments. These
conditions could have promoted OM burial, which may well explain
the relationship between positive &'C excursions (SCBE and MCE)
and transgressions (Jarvis et al.,, 2002, 2006). In contrast, negative &'>C
excursions during the late Cretaceous have been associated to sea-
level falls and, more specifically, the negative shift of the LCE has been
associated with the polyplocum regression (Jarvis et al., 2002). Regres-
sion would have erosion of the conti and the oxidation
of OM by reworking continental and marine OM-rich levels (Jarvis et al.,
2002, 2006; Voigt et al., 2012; Martinez and Dera, 2015}, bringing isoto-
pically light carbon to the oceans. It is therefore possible to propose a
scenario for the LCE consistent with the observed isotopic and mineral-
ogical data changes, considering that a drop in sea level was responsible
for both a negative isotope excursion and a coeval detrital input. Further
mineralogical and geochemical studies should be conducted on a wider
scale to estimate the spatial extent of these changes.
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5.5. Palaeotemperature trends

Bulk 8'%0 values should be considered with caution, as the original
signal can be easily altered by diagenesis. Calculations of temperature
based on the equation of Anderson and Arthur (1983) using a 6'°0 of
seawater of — 1% to account for the absence of a well-developed ice-
sheet (Shackleton and Kennett, 1975) would yield values ranging
from 27 °C at the base of the Campanian to 18 “C in the upper part of
the Campanian at Poigny. These temperatures are lower than tempera-
tures calculated by Linnert et al. (2014) from Texgs data at the same
latitude in subtropical marine environments, which probably indicates
an offset of the bulk-rock 5'®0 from original values during diagenesis.
Nonetheless, temperature fluctuations can still be preserved in the
trend of bulk-rock 8'°0 if the studied series displays a homogeneous
lithology (Jenkyns et al., 1994; Pellenard et al, 2014}. As the Poigny
borehole shows no major lithological change, the cooling trend
potentially recorded here throughout the Campanian would be in
agreement with the cooling of surface waters (Linnert et al, 2014}
and bottom-waters (Friedrich et al, 2012) during this period.

5.6. Palaeoenvironmental scenario for the LCE

The additional Late Campanian isotopic and mineralogical data
shown here offer new insights regarding the nature of the LCE. The
increase in detrital flux in several sedimentary basins (Aquitaine
Basin, Paris Basin, Umbria-Marches Basin, Saharan Platform) probably
resulted from the intensification of continental erosion, and we estimate
here a total duration of about 1.3 Myr for the large perturbation that
comprises the LCE and pre-LCE. Geochemical data, notably the increase
in the 37Sr/*sr ratio recorded during the R. calcarata zone in the
Postalm section (Wagreich et al, 2012}, and during the LCE in the
Lagerdorf-Kronsmoor section (McArthur et al, 1993), are also
consistent with an intensification of continental weathering.

Higher levels of continental weathering can result from tectonic
activity and/or sea-level changes. The Paris Basin experienced inversion
processes during the Late Turonian (NE-SW compression), after an
extensional period of subsidence (Albian to Turonian). The resulting
deformation occurring during the Late Cretaceous (Guillocheau et al.,
2000; Mansy et al.,, 2003) may have led to the observed stronger conti-
nental erosion. Otherwise, a global sea-level fall may have lowered base
levels and enhanced erosion of continental areas as proposed by Jarvis
et al. (2002, 2006) during the polyplocum event.

Continental erosion favored by newly exposed continental areas

multiplied by 1.5. As a consequence, total carbon burial would have
increased by 50%.

In such a scenario, the increase in continental weathering signifi-
cantly affects atmospheric pCO,, which shows a rapid decrease from
1200 ppm to ~660 ppm. This drop in the atmospheric pCO, may have
induced a cooling after the LCE, which is consistent with the isotopic
data from the El Kef section (Tumsta Jarvns etal, supplememary mate-
rial, 2002) and from the Sk ! (Mi: USA,
Linnert et al, 2014). This mechanism may explain the cooling phase ob-
served in the Late Campanian-Maastrichtian (Friedrich et al, 2012;
Linnert et al., 2014).

6. Conclusions

The integrated use of data from clay mineralogy and stable isotope
geochemistry ('®0, '*C) reveals that a significant increase in detrital
inputs of illite and/or chlorite and kaolinite occurred in the Paris and
Aquitaine basins during the time interval spanning the §'C pre-LCE
and LCE. This finding argues for the intensification of the hydrological
cycle and/or of continental erosion at that time.

Based on cyclostratigraphic analyses performed on the §'°C of the
Tercis-les-Bains section, the duration of the interval from the start of
pre-LCE to LCE is estimated as ca. 1.3 Myr at least. The duration of LCE
sensu stricto is estimated here as 0.8-0.9 Myr.

The more intense weathering of continental areas during the LCE
was favored by a vast exposure of continents via the post-Turonian tec-
tonic activity and enhanced by the polyplocum regression. Intense
weathering is probably responsible for a pCO; decrease, which would
have contributed to a global cooling in the Late Campanian.
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during the time interval spanned by the LCE would have
led to consumption of atmospheric CO through silicate weathering.
The possible resulting decrease in the atmospheric pCO, could explain
both the expression of the LCE and have contributed to the global
cooling identified during the Campanian (Friedrich et al, 2012;
Linnert et al,, 2014).

This scenario can actually be tested through a simple isotope mass
balance calculation. The postulated intensification of continental
weathering lasted about 1.3 Myr, as estimated here from the duration
of the interval from pre-L.CE to LCE (e, the interval of significant change
inclay mineralogy). It is assumed here that the ca. 1.0%. negative carbon
isotope excursion recorded in the carbonate rocks was caused by a
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L’étude minéralogique présentée dans Chenot et al. (2016) a été réalisée dans

une région limitée de 1’ouest de la Téthys. La suite de notre travail a donc consisté a
étendre notre domaine d’étude dans plusieurs bassins sédimentaires de la Téthys
occidentale, afin d’identifier les possibles modifications de 1’altération continentale qui
auraient affecté le climat par une augmentation de la consommation de CO;
atmosphérique. Dans le but de mieux contraindre 1’étendue spatiale de cette
intensification de I’altération continentale, nous avons analysé les cortéges argileux de
plusieurs coupes et forages de sédiments d’age Campanien dans les domaines téthysien
et boréal, le long d’un transect allant de 20° a 40°N (bassin du Danemark, mer du Nord,
bassin de Paris, bassin de Mons, bassin d’Aquitaine, bassin des Marches-Ombrie, Atlas
tunisien).

Nos résultats ont montré que la fraction argileuse des sédiments d’age
Campanien est largement dominée par des smectites, qui représentent la sédimentation
de fond du Crétace supérieur. Cependant, plusieurs coupes et forages enregistrent une
augmentation des apports détritiques, marquée par des proportions croissantes d’illite,
de chlorite et de kaolinite, de palygorskite et de talc pendant le Campanien supérieur.
Ces apports détritiques résultent d’une augmentation de [’altération des massifs
continentaux émergés pendant le Campanien supérieur.

Ce phénomeéne pourrait s’expliquer par un (ou plusieurs) soulévements
tectoniques des domaines continentaux, provoqués par la fermeture de 1’Océan
Téthysien et le mouvement antihoraire de I’ Afrique. Cette augmentation de 1'altération,
enregistrée a une large echelle dans le domaine téthysien, pourrait avoir conduit a une
diminution des niveaux de pCO2, et aurait ainsi pu participer au grand refroidissement
a long terme du Crétacé supérieur. Ces résultats ont fait 1’objet d’une publication dans
la revue Global and Planetary Change (2018) présentée ci-dessous.
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ARTICLE INFO ABSTRACT

Keywords:
Campanian
Late Cretaceous cooling

New clay mineralogical analyses have been performed on Campanian sediments from the Tefhyan and Boreal
realms along a palacolatitudinal transcct from 457 to 20°N (Danish Basin, North Sca, Paris Basin, Mons Basin,
Aquitaine Basin, Umbria-Marche Basin and Tunisian Atlas). Significant Lerrigenous inputs are evidenced by
increasing proportions of detrital clay minerals such as illite, kaolinite and chlorite at various levels in the mid-
to upper Campanian, while smectitic minerals and the of the Late
Cretaceous clay sedimentation. Our new results highlight a distinet latitudinal distribution of clay minerals, with
the occurrence of kaolinite in southern sections and an almost total absence of this mineral in northern areas.
‘This latitudinal trend points to an at least partial climatic control on clay mineral sedimentation, with a humid
zone developed between 20° and 35°N. ‘I'he association and co-evolution of illite, chlorite and kaolinite in most
sections suggest a reworking of these minerals from basement rocks weathered by hydrolysis, which we link 1o
the formation of relief around the Tethys due to compression associated with incipient Tethyan closure.
Diachronism in the occurrence of detrital mincrals between scetions, with detrital input starting carlier during
the Santonian in the south than in the north, highlights the northward progression of the deformation related 1o
the anticlockwise rotation of Africa. Increasing continental weathering and erosion, evidenced by our clay mi-
neralogical data through the Campanian, may have resulted in enhanced €O, consumption by silicate weath-
ering, thereby contributing to Late Cretaccous climatic cooling.

Carbon isotope stratigraphy
Climatic belt
Continental weathering

1. Introduction degassing linked to variations in scafloor production rates and con-
tinental arc magmatism has been invoked to explain the observed de-

The Late Cretaceous is characterised by a long-term global climatic cline in €O levels during the Late Cretaceous (Berner, 2004; Cogné and

cooling from the Turonian onward, with a marked acceleration during
the Campanian (ITuber et al., 1995; Pucéat et al., 2003; Friedrich et al.,
2012; Linnert et al., 2014). This period shows evidence of an overall
decrease in atmospheric CO;, levels that likely contributed to this global
cooling, although the data remain scarce and do not allow to identify
the timing and phases of CO, decline within the Late Cretaceous (Royer
et al., 2012; Wang et al., 2014; Franks et al., 2014). Decreasing mantle
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Humler, 2006; Van Der Meer et al., 2014; McKenzie et al., 2016).
Continental silicate weathering also governs atmospheric CO» on a
multi-million year time scale (Berner, 1990, 2004; Raymo and
Ruddiman, 1992; Dessert et al., 2003}, but this process remains poorly
explored for the Late Cretaceous. Yet this period was marked by major
geodynamic changes, which included the initiation of ‘I'ethys Ocean
closure (Dercourt et al, 1986). This event, which is linked to the
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convergence of Africa toward Eurasia, was associated with the devel-
opment of topographic relief around the Tethys, including lithospheric
folds in Morocco (Frizon de Lamotte et al., 2011), and the 5000 km long
chain of relief developed across North Africa and the Middle East by the
Ayyubid orogeny (Sengor and Stock, 2014). This increased relief might
be expected to have induced an increase in continental silicate weath-
ering, enhancing CO, consumption.

Clay minerals assemblages may be used to assess fluctuations in
continental weathering intensity (Chamley, 1989; Hermoso and
Pellenard, 2014). Numerous clay minerals data exist for the Cen-
omanian, Turonian and Maastrichtian stages but they remain scarce for
the Santonian-Campanian interval although many significant environ-
mental changes occurred at that time. A major reorganisation of
oceanic circulation took place during the Santonian-Campanian, evi-
denced by neodymium isotope data (Robinson et al., 2010; Martin
et al.,, 2012; Moiroud et al., 2016). The Campanian stage was also
characterised by a significant cooling, as indicated by §*°0 values of
benthic foraminifera and TEXgs data (Friedrich et al., 2012; Linnert
et al,, 2014; O'Brien et al., 2017).

At a regional scale, preliminary clay minerals data from the Tercis-
les-Bains section (Aquitaine basin, North Atlantic influenced) and from
the Poigny borehole {Paris basin, Boreal influenced) have shown in-
creasing inputs of detrital illite and kaolinite during the Campanian
{Chenot et al., 2016), coinciding with a global carbon-isotope negative
excursion, the so-called “Late Campanian Event” of Jarvis et al. (2002).
‘This suggests that changes in the carbon cycle at this time were ac-
companied by an increase of continental weathering. In order to ex-
plore the spatial and temporal extent of these modifications in con-
tinental weathering, we have acquired new darta for clay minerals

from C; through 6 different sections
and boreholes from the Tethyan and Boreal realms, along a transect
from ~18" to ~42°N palaeolatitude. Combined with p pub-
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platform {e.g. Saharan platform, Syrte basin), influenced by several
detrital sources, including locally emerged land masses such as Kas-
serine Island in Tunisia (Kadri et al., 2015) and the north-western
African craton (Fig. 1). However, the palaeogeography of Central
Europe is more difficult to reconstruct because of the large area affected
by erosion during the Late Cretaceous inversion (Voigt et al., 2008;
Wolfgring et al., 2016; Neuhuber et al., 2016).

2.1. Boreal Realm

2.1.1. Danish North Sea and eastern Danish basin: Stevns-2 and Adda-3
boreholes

‘The Chalk Group of the Danish North Sea is well studied for its
hydrocarbons reservoir properties (Hardman, 1982; Megson and
Tygesen, 2005). During the Late Cretaceous, the Danish basin was
bordered by the Baltic Shield to the northeast, the Grampian High to the
northwest, and the Rhenish-Bohemian Massif to the south (Fig. 1).

‘The 350m long Stevns-2 core was drilled in Boesdal Quarry
(55°15’31"N 12°24’04”E) located in the eastern part of the Danish basin
(palaeolatitude ~42°N; Philip and Floquet, 2000; Fig. 1). The core re-
covers a of upper C: to Maastrichtian
chalks, with a d.lsuncnve interval of alternating chalk-marl in the upper
Campanian, a feature that is also observed in the nearby Stevns-1 core
and appears to characterise the wholc 5levns pcmnsula (Thibault et al.,

2016a). The high

carbon- and and sedi; of
the Stevns-2 core have been described by |’O|K§1]11 et al. (2016, 2017);
Fig. 2).

‘The Adda-3 well in the Danish Central Graben (55°47’50"N
04°53"26"E) is located in the southern part of the North Sea rift system

lished data sets, our work provides the first constrains at the Tethyan
scale on variations in continental weathering induced by tectonic uplift
during the Campanian.

2. Geodynamic framework and global palaeogeography of the
studied sites

From the mid-Cretaceous onward, global plate tectonic changes
induced modification of the tectonic stress field in Europe. The Tethys
Ocean began to close due to the anticlockwise movement of Africa,
with: (1) at the northern margin, the opening of the Bay of Biscay and
active subduction zones in Apulia, the Dinarides and Hellemds. and (2)

~45°N; Philip and Floguet, 2000; Fig. 1). The Campa-
nian interval, composed of bioturbated white chalks with occasional
thick flint bands and marly layers, occurs be(ween 22008 and
2260.8m depth. The hy and
stable-isotope geochemistry (5'°C, 8'%0) have been presented by
Perdiou et al. (2016; Fig. 2).

2.1.2. Mons Basin: Cbr-7 borehole

‘The Mons basin {southern Belgium) was a transitional area between
the North Sea and the Paris basin to the WSW, bordered by the Rhenish
Massif to the ENE (palaeolatitude ~37°N; Philip and Floquet, 2000;
Fig. 1). Based on lithology, the Campanian chalk of the Mons basin has

at the southern margin, the develop of an int
belt (Smith, 1971; Dewey et al., 1973; Charvet, 1978; I;a’rdmsy and
Dercourt, 1990; Faccenna et al., 2001; Blakey, 2008; Kley and Voigt,
2008; Voigt et al., 2008; Fig. 1).

‘To the north, the interplay of extensional and compressional tec-
tonics, resulting from the west-central Europe's thin lithosphere pinch
between Baltica's and Africa's cratonic lithospheres, induced NW-SE
striking thrust faulting on the European plate (Kley and Voigt, 2008).
‘These processes caused the development of subsiding basins (e.g. Sor-
genfrei-Tornquist Zone), and inversions of former depocentres {e.g.
Mid-Polish Trough), with different rates of subsidence (Kley and Voigt,
2008; Voigt et al., 2008). These newly created reliefs provided detrital
particles into the adjacent seas (Fig. 1). The geology of the southern
margin of Central Europe resulted from the convergence linked to the
subduction zone between the European and African plates.

Campanian palaeogeographical reconstructions show that the
northern Tethyan margin was partly covered by epicontinental seas
(Fig. 1), with emerged lands representing remnants of Variscan relief
(e.g. Armorican, Central, Iberian, Ebro, Welsh, Rhenish, Bohemian
massifs), the inverted Mid-Polish Anticline (Voigt et al., 2008), and
regional shoals (Dalmatian shoal, High Karst; Charver, 1978). The
southern passive continental margin of the Tethys Ocean was a wide
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been d into three (Cornet and Briart, 1870; Briart
and Cornet, 1880): the Trivieres Chalk (white to grey marly chalk
without flint); the Obourg Chalk (fine white chalk with flint in the north
of the Mons basin); and the Nouvelles Chalk (fine white chalk without
flint).

‘The 75 m-deep Cbr-7 borehole was drilled on the northern margin of
the Hainaut-Sambre quarry (50°25'10"N 04°1‘33”E) located in the
southeast of the Mons basin (Fig. 1). Robaszynski and Anciaux (1996)
subdivided the succession into the: Triviéres Chalk (75.0-46.5m
depth); Obourg Chalk (46.5-30.5 m); and Nouvelles Chalk (30.5-2.4m
depth). Biostratigraphic data are scarce, but the uppermost part of the
‘Triviéres Chalk, the Obourg Chalk and Nouvelles Chalk have been at-
tributed to the lower part of thc upper (‘ampaman acoﬂrdmg m Ihc
vertical distribution of and
(Robaszynski and Christensen, 1989; Fig. 3). A hardground exhibiting
high Mn concentrations, acquired by inductively coupled plasma-
atomic emission spectrometry (ICP-AES) in the original study of
Richard et al. (2005) and an important §'°C negative excursion of 0.5%a
amplitude oceurs in the uppermost part of the Triviéres Chalk.
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Fig. 1. ‘the C: it of the west Teth! d south (modified from Philip and Floquet, 2000). Location of the sites studied: [A] Adda-3

borehole; [C] Cbr-7 borehole; [F] Furlo - Upper Road section; [G] Gubbio ~ la Bottacione section; [K] El Kef - El Djebil section; [P] Poigny borehole; [S] Stevns-2 barehole; [T] Tercis-les-
Bains section. The green squares represent previously published data (Deconinck ot al., 2005; Chenot et 2L, 2016) used in this study. (For interpretation of the references to colour in this

figure legend, the reader is referred to the web version of this article.)

2.2. Tethyan Realm

2.2.1. Umbria-Marche basin: Gubbio - la Bottaccione and Furlo — Upper
Road sections

A thick of Upper Ci pelagic was de-
posited in the Umbria-Marche basin in central Italy. During the Late
Cretaceous, this deep basin was surrounded by the High-Karst to the
northeast (Charvet, 1978; palaeolatitude ~25°N; Philip and Floquet,
20005 Fig. 1). The symmetric NE-SW anticline of the Gubbio - la Bot-

we use the stratigraphic data from Coccioni and Premoli Silva (2015)
who recently revised the Upper Albian-Maastrichtian bio- and mag-
netostratigraphy of this Tethyan reference section.

‘The Furlo — Upper Road section (43°3829"N 12°42'36”E) located
north of the Umbria-Marche basin (Fig. 1) exposes pelagic carbonate
deposits from the Jurassic to the Palaeocene (~300 m-thick). A well-
defined magnetostratigraphy (Alvarez and Lowrie, 1984) and a U/Pb
age from a bentonite layer identified within chron C33r (Martias et al.,
1988; Bemuulh et al., 2004), provide a stratigraphic framework for the

taccione section {43°21745"N 12°34'57”E; Fig. 1) exposes a
of pelagic carbonates from the Upper Jurassic to the Palaeocene
{~400 m-thick), followed by the first terrigenous turbidites within the
Miocene (Arthur and Fischer, 1977). The Campanian-Maastrichtian
Scaglia Rossa ion is d of pelaslc tb wnh small
quantities of iron oxides, i re-
sponsible for the pink colour of the limestones (Lowrie and Alvarez,
1977; Channell et al., 1982; Lowrie and Heller, 1982).

‘The Campanian Scaglia Rossa Formation of Gubbio — la Bottacione
shows many prominent 5 to 10 cm-thick cherty beds in the lower
Campanlan, overlain by a 5m~lh|ck marly interval (Fig. 4) Many

ic studies,

£ interval. Slope deposits are expressed in the
upper part of the section by the occurrence of >> 70 (10 to 100 cm-
thick) white-coloured turbidites, and by a 12 m-thick slump at the base
of chron C33n (Fig. 4).

2.2.2. Tunisian Atlas: El Kef - El Djebil section
During the Campanian-Maastrichtian, the Saharan platform was
located at ~18°N on the southern margin of the Tethys Ocean {Philip
and Floquet, 2000; Fig. 1) The closure of the Tethys generated tectonic
and the Saharan platform belonged to
an external domain of intracontinental deformation, far from the intra-
oceanic di zone to the north (Aris et al., 1998; Boutib et al.,

(Lowrle and Alvarez, 1977) and bi based on
{Premoli Silva, 1977), have been published for the section. In this paper
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2000; Frizon de Lamotte et al., 2009; Bey et al., 2012).
‘The 500-m thick El Kef — El Djebil section, located in the Tunisian
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Atlas immediately to the north of the Saharan platform (36°10’37°N
08°44’05°E) corresponds 1o the Ablod Chalk Formation. The
C: htian Abiod ises three

(Burollet, 1956; Jarvis et al., 2002; Fig. 3), from base to summit: white
chalks with occasional caleiturbidites (lower chalk ‘bar’ or Haraoua
Member); bioturbated marls with common limestone beds (middle marl
or Akhdar Member); and a yellow-greyish blomrbaled chalky unit

Altération continentale dans le domaine téthysien occidental et boréal au cours du Campanien
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respectively at 3.57 and 3.52 Aand using the 7.1 A peak area onmmon
to both minerals. Beyond the ion of the absolute p of
the clay minerals, the aim was to identify their mlanve fluctuations
through the sections.

Measurement of the relative proportions of smectite and illite layers
in the RO mixed layers were performed on the diffractograms, following
wo the p of Moore and Ids {2009) and the

(upper chalk ‘bar” or Ncham Member). The k
is mainly based on well-p com-
plemented by carbon isompe chemostratigraphy (Robaszynski et al.,
2000; Jarvis et al., 2002; Mabrouk El Asmi, 2014).

ved

3. Materials and methods
3.1. Oxygen and carbon isotopes

New stable-isotope data were generated for the two Italian studied
sections (Supplementary Data A, B). Wherever possible, samples were
recovered for geochemical analyses every metre from the Gubbio —
Bottaccione section and every half metre from the Furlo — Upper Road
section. Stable-isotope analyses of carbonate (8'*C.yn, and 8'%0.,4)
were performed on bulk rocks collected along the whole of each sec-
tion, from the Santonian-Campanian boundary to the
Campanian-Maastrichtian boundary (Fig. 4). Isotopic analyses were
carried out at the Leibniz-Laboratory fiir Altersbestimmung und Iso-

Christi. Ibrechts Uni ity, Kiel, Germany. Sam-
ples devoid of macrofossils were crushed in an agate mortar and pestle
into fine and homogeneous calcite powders, which were reacted with

of the saddle Index after Inoue et al. (1989). In most
cases, the procedure of Moore and Reynolds was performed on reflec;
tions 001/002 and 002/003. However, the presence of illite at 10A
stretches the 001/002 reflection and modifies the true position of 001/
002. In this case, estimation of the smectite layers was determined only
using the reflection 002/003.

3.3. Correlation of the studied sites: §*°C.p, isotopic events

We have used global and local carbon-isotope events previously
d in the Campanian to late sections and boreholes.
During the Campanian, seven isotopic events have been identified.

- The Santonian-Campanian Boundary Event (SCBE), consisting of a
global positive shift of 8'*C_,.4, with a varying amplitude of 0.3%s to
2.9%eo (Jarvis et al., 2002; Gale et al., 2008; Wendler, 2013; Thibault
et al., 2016b; Dubicka et al., 2017), has been widely recognised in
successions throughout the Boreal, Tethyan, North Pacific and
Central Atlantic realms (Table 2, Event 1). This event coincides with
the €34/C33r chron boundary and the Highest Occurrence (HO) of
the crinoid Marsupites testudinarius, both defining the Santo-

100% phosphoric acid at 70 °C and analysed using a Th
MAT253 mass to a Kiel IV device.
Eleven samples from the Gubbio — la Bottaccione section were ad-
ditionally analysed at the Bi i L y, Uni of
Bourgogne Franche-Comté, Dijon, France. Here, calcite was reacted
with 100% phosphoric acid at 90 °C using a Multiprep online carbonate
preparation line connected to an Isoprime mass spectrometer.

All isotopic values are reported in the standard S-notation in per mil
relative to V-PDB (Vienna Pee Dee Belemnite) by assigning a 8C value
of +1.95%0 and a 8'°0 value of —2.20%o to NBS19. External re-
producibility as determined by replicate analyses of laboratory stan-
dards was + 0.08%o (20) for oxygen isotopes in both laboratories
and + 0.05% (20) for carbon isotopes at Leibniz — Laboratory and +
0.04% at the Biogéosciences Laboratory.

3.2. Clay mineralogy

All bulk-rock samples were collected in the field and from the core
storage facility with a regular samplc spacmg (Figs. 2-4). Mineralogical

nian-C y (Italy, Gubbio - la Bottaccione, Premoli
Silva and Sliter, 1994; Texas, Waxahachie Dam Spillway, Gale et al.,
2008; Poland Bocieniec, Dubicka et al., 2017).
- 'I’he papillosa Zone Event (PZE) is a positive excursion of ~0.2%a
i with a medi 8%c occurring in the
mid-Lower Campanian papillosa zone at Lagerdorf and in the up-
permost Globotruncana elevata zone (Chron 33r/33n boundary) on
the section. Its ic significance still needs to
be tested by additional high-resolution data sets (Thibault et al,
2016b; Sabatino et al., 2018; Table 2, Event 2).

- The Mid-Campanian Event (MCE), first described by Jarvis et al.
(2002) on the §"*Ceap curves of El Kef (Tethyan realm, Tunisia),
Bidart (North Atlantic realm, France) and Trunch (Boreal realm,
England, Jenkyns et al., 1994), is defined by a posmvc excurslon of
0.3%o occurring near the base of Glob: ktoni;
foraminifera zone and the base of the upper Campanian {Table 2,
Event 3). At Tercis-les-Bains, this event occurs at the base of chron
C33n, comprising the Lowest Occurrence (LO) of Rucinolithus
magnus and Uniplanarius gothicus nannofossils. This event has been

d at a larger scale by Perdiou et al. (2016) in the North Sea.

analyses were performed at the 'y, Uni
of Bourgogne Franche-Comté. Clay minerals assemblages were identi-
fied by X-ray diffraction (XRD) on oriented mounts of non-calcareous
clay-sized particles (< 2pm). The procedure described by Moore and
Reynolds (2009) was used to prepare all samples to better compare the
integrity of the dataset and to avoid discrepancies due to the process of
quantification. Diffractograms were oblained using a Bruker D4 En-
deavour di with a LynxEye de-
tector and Ni filter, under 40 kv vollage and 25 mA intensity. For each
sample, three preparations were analysed: after air-drying; after ethy-
lene-glycol solvation; and after heating at 490 °C for 2h. The goni-
ometer was scanned from 2.5° to 28.5° 20 for each run.

Clay minerals were identified by the positions of their main dif
fraction peaks on the three XRD runs (Table 1), while

- The Conica Event (CE; Perdion er al., 2016) is a small negative ex-
cursion of 8'*C,, of ~0.4%o, occurring at the base of the conica-
senior macrofossil zone, in the Boreal and North Atlantic realms
(Table 2, Event 4).

- The Late Campanian Event (LCE) is a global event, identified in the
‘Tethyan, Boreal, Central Pacific, Indian Ocean and North Atlantic
realms (Jarvis et al., 2002, 2006; Voigt et al,, 2010, 2012; Thibault
etal,, 2012b; Sabatino et al., 2018). It consists of a marked negative
excursion of 8'°C.,p with an amplitude varying between 0.3%: and
1.3%o. It is located within the middle of chron €33n (Table 2, Event
5). This event occurs within (Gubbio, Voigt et al., 2012; Sabatino
et al., 2018) and/or immediately above (El Kef, Jarvis et al., 2002;
‘Tercis-les-Bains, Voigt et al., 2012, Chenot et al., 2016) the Rado-

estimates were produced in relation to their peak areas (Moore and
Reynolds, 2009). Peak areas were determined on diffractograms of
glycolated runs with MacDiff 4.2.5 software (Petschick, 2010). The
percentages of Kaolinite and chlorite were determined by deconvolu-
tion of the d(002)y,q)ini- and d(004).hoi. peak areas that appear
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truncana calcarata planktonic foraminifera zone (UC15 d-e nanno-
fossil zone) in the Tethyan realm and in the mid-Belemnitella mu-
cronata macrofossil zone in the Boreal realm. Perdiou et al. (2016)
identified two steps in this isotopic event, called the pre-LCE and the
main-LCE, which coincide with an increase of illite, kaolinite and
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ogical data (this study) of the Adda-3 borchole compared to the gamma-
. 2016). (B) Clay mineralogical data (this study) from Stevns-2 borehole compared to gamma.ray and carbon- and oxygen- isotopic
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Paris basin (Deconinck et al., 2005). 0.2%o0 and a second negative excursion of 0.1%e, which imparts to
- The Epsilon event (EE or C1-) was defined by Thibault et al. (2012a) this event a sharp resemblance to the Greek letter e. The event

207

147



Chapitre 4 -
Altération continentale dans le domaine téthysien occidental et boréal au cours du Campanien

. Chenot et al. Globat and Plmetary Change 162 (2018) 202-312

palaeolaritude

A | GUBBIO - la Bottaccione section (Umbria-Marche basin} 5o

o8 P ] Clay mineralogy (%) 8C,, (%0 VPDB) 60, (%VPDE)
Biostrati hy "crj\._ﬁ‘v o Lithology & /#L7T KAOLINITE  CHLORITE
a5 50 2 o 21 2325 2735 -30 25 20
T

CAMPANIAN
middle
(p ]

C33r

5 0 5
™
. — CMBE
< R " '-'
=l = | &£ 2
R | = 3
.| ——
e AP ghm&hm ICE?
i [T =
= = :
s o= é’
= = = :
2 : & -]
2 G : I b
| B k L papillosa
i zone Event
o | = g -
, i SCBE

| palaeolatitude

FURLO - Upper Road section (Umbria-Marche basin) 550

£ i )
. 2% e Kiaymineislogy ¢ 5°C,,, (%0 VPDB) 840, (%0 VPDB)
g 5'5\ 2 € LLITE KAOLINITE  CHLORITE . .
£ 3% ZE lithoogy 3o 30 0 510 0 25 20 25 30 -25-20 41510
o

CMBE
main-LCE?
pre-LCE?

3

3

) gscsf

(] lightpink limestone -== marly layers
[ pinklimestone chalk somen: o arichieRt: % slump
@ marlstone — fault

CAMPANIAN
middle

sonn,

Fig. 4. Stratigraphy and clay mineralogy of the Campanian in the Umbria-Marche basin, Italy. Clay mineralogical data (this study) compared to carbon- and oxygen- data (this study)
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Table 1
Peak positions used for the recognition of day minerals (> 2 um) of the insoluble residue.

Mineral Peak position ('d)
1S RO assimilated to “Smectitic minerals™ 17

tlite 10

Palygorskite 105

Tale 9.25

Kaolinite 7.1/357
Chlorite 7.1/354

occurs slightly above the HO of Eiffellithus eximius in the Boreal,
‘Tethyan and North Atlantic realms (Table 2, Event 6).

- The Campanian-Maastrichtian Boundary Event (CMBE, Voigt et al.,
2010, 2012) is a global negative event with an amplitude ranging
from 0.3%o to 1%, occurring in the reverse chron €32n2n, and
identified in many sedimentary basins from the Tethyan to Pacific
realms (Table 2, Event 7). This isotopic event was divided into three
steps by Thibault et al. (2012a): CMBa (negative excursion of
0.6%0); CMBb (positive excursion of 0.2%c); CMBc (negative ex-
cursion of 0.4%). The definition of the CMBE by Voigt et al. (2012)
is different as it comprises the whole long-term decrease in carbon
isotopes ranging from the middle of chron C32n2n up to the lower
half of chron C31r and is further described by 5 distinct small po-
sitive peaks that are superimposed on the long-term trend (CMBE1
to CMBES).

3.4. Calcareous nannofossils biostratigraphy

The El Kef - El Djebil section constitutes one of the reference iso-
topic curves for the Campanian of the Tethys (Jarvis et al., 2002) but so
far, no ils bi igraphy was for that
section. In this study, we analysed 17 samples from the archive of Jarvis
et al. (2002) in order to establish a coarse calcareous nannofossils
biostratigraphy that can be directly correlated to the already available
isotope curve. Standard smear-slides were prepared following the
methodology described in Bown {1998) and the biostratigraphy is
based solely on presence/absence of individual taxa observed in crossed
nicols at a magnification of x 1000 on a Leica DM750P optical micro-
scope. The CC nannofossil zonation of Sissingh {1977) modified by
Perch-Nielsen (1985) and the UC™ (Tethyan Province) zonation of
Burnett (1998) have been applied (Fig. 5).

3.5. Calcium carbonate content

Calcimetry was performed on the Gubbio - la Bottaccione and Cbr-7
samples at the Bi i L 'y, University of
Franche-Comté, using a Bernard calcimeter, The samples were treated
with hydrochloric acid and the CO, released was used to q ifying
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Kkaolinite and palygorskite.

4.1.1. Stevns-2 and Adda-3 boreholes

Illite { < 10% of the clay fraction) occurs in most samples from the
Stevns-2 borehole. Traces of chlorite (< 2%) are recorded between
349.9 and 251.7m depth ding to beds of al ing chalk-
marl and higher gamma-ray values of the upper Campanian; this in-
terval is associated with a warm optimum preceding the early
Maastrichtian cooling (Thibault et al., 2016a; Boussaha et al., 2017).
Chlorite is absent above the Campanian-Maastrichtian boundary
(Fig. 2; Supplementary Data D). The clay minerals assemblage of the
Adda-3 borehole includes traces of illite and traces of kaolinite in all
samples {Fig. 2; Supplementary Data E). Based on the methods of Moore
and Reynolds (2009) and Inoue et al. (1989), estimation of the smectite
layers in the IS RO comprises between 50 and 80% in the Stevns-2
borehole (Supplementary Data D) and between 85 and 95% in the
Adda-3 borehole {Supplementary Data E). The evolution of the per-
centage does not show any trend.

4.1.2. Cbr-7 borehole

According calcium carbonate content data, the percentage of the
clay fraction is estimated to range between 5% from 75 to ~40 m depth
to < 3% from ~40m to the top of the core (Fig. 3; Supplementary Data
C).

In the Triviéres Chalk, at the base of the core, beside smectitic mi-
nerals, the clay assemblages consist of 20% illite, with small quantities
of kaolinite that decrease from the base to the top of the formation
(from < 10% to traces). Kaolinite disappears in the overlying Obourg
Chalk, while illite occurs in small proportions in this formation, to-
gether with traces of fibrous clays {palygorskite), clinoptilolite and talc.
‘The Chalk is i i ing pre ions of illite
with varying quantities of fibrous clays, clinoptilolite and talc {(Fig. 3).

‘To estimate the percentage of smectite layers in the IS RO, the
method of Moore and Reynolds (2009) could not be performed on the
Cbr-7 borehole diffractograms because reflections 001/002 and 002/
003 are poorly expressed. However, the method of Inoue et al. {1989)
shows an evolution of the Saddle Index similar to the trend of illite.
First, from 80 to 45m depth, the saddle index displays a decreasing
trend from 0.7 to 0.3, which means an increase of smectite layers in the
IS RO (from ~60 to ~80%). In a second part, the saddle index records
an increasing trend between 45 and 10 m depth from 0.3 to 1, inter-
rupted by highest values around 35 m, corresponding to smectite layers
ranging from ~80 to ~50%. At the top of the borehole, from 7 to 3m
depth, the saddle index displays the lowest values around 0.5,
equivalent to about 70% of smectite layers (Supplementary Data C).

4.1.3. Gubbio — la Bottaccione and Furlo — Upper Road sections
In the Gubbio - la Bottaccione section, from the base to 45 m, beside

the percentage of CaCOs. The data are reported on Fig. 3 and Supple-
mentary Data C for the Cbr-7 borehole and in Supplementary Data B for
the Gubbio - la Bottaccione section.

4. Results
4.1. Clay mineralogy

‘The clay fraction of the six studied sites is composed predominantly
{often > 80%) of RO random illite/smectite mixed-layers; hereafter
referred to as smectitic minerals {not represented on Figs. 2-4 to em-
phasise other clay minerals variations; Supplementary Data A, B, C, D,
E, F). This result was expected, since Upper Cretaceous sediments are
characterised by an abundance of these minerals, considered to be the
back d of the clay sedi ion (D inck and Chamley, 1995;
Deconinck et al., 2005; Jeans, 2006; Chenot et al., 2016). Other clay
minerals, ing in signi include illite, chlorite,

209

ic minerals, the clay fraction consists of illite (10%)
with occasional traces of kaolinite and chlorite (Fig. 4; Supplementary
Data B), while from 50 to 70 m, kaolinite and chlorite occur system-
atically and increase up to maxima of > 5% along with abundant illite
{50%). In the uppermost part of the section, the proportions of kaolinite
and chlorite decrease and kaolinite essentially disappears from 80 m
upwards. From the base to 50 m, the percentage of smectite layers in
the IS RO is estimated to ~70%, whereas from 50 to 80 m, it decreases
until ~50%. From 80m to the top of the section, smectite layers in-
crease again to ~65% (Supplementary Data B).

From the base of the Furlo section to 44 m, the percentage of illite is
around 10% with traces of kaolinite (Fig. 4; Supplementary Data A).
From 57 m, kaolinite increases significantly, rising upwards to > 10%
at 75 m, together with more abundant illite and traces of chlorite. In-
terestingly, the onset of this major mineralogical change coincides with
the appearance of turbidites above a 12 m-thick slump. The percentage
of smectite layers in the IS RO follows an opposite trend compared to
illite until 80m: from the base of the section to 44m the highest
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percentage of smectite layers is estimated to ~70% and then progres-
sively decreases down to ~50%. However, from 80 m to the top of the
section, the percentage of smectite layers in IS RO seems [o increase
again up to ~70% (Supplementary Data A).

4.1.4. El Kef - El Djebil section

In the sediments from El Kef — El Djebil section, the evolution of the
clay fraction, again dominated by smectitic minerals, is divided into
several mineralogical zones (Fig. 3; Supplementary Data F). Traces of
illite are recorded in most samples. By contrast, kaolinite and chlorite
are more abundant in 3 intervals. In the first interval, from 0 to 60m,
the percentages of kaolinite and chlorite diminish and these minerals
disappear upward. In the second interval, from 80 to 330 m, the pro-
portion of kaolinite increases to a maximum of 10% around 180 m, and
then decreases progressively to 330 m. Chlorite shows a similar trend,
with maximum values of around 5% at 180 m. Interestingly, the highest
percentages of chlorite and kaolinite occur at the transition between the
lower white chalks and the bioturbated marls. In the third interval,
from 410 to 430 m, the proportion of kaolinite again rises up to 10%,
along with traces of chlorite, and then falls from 430 to 465m. How-
ever, the values in the third interval must be interpreted with caution,
because of the high proportion of Si which distorts the peak area on the
diffractogram required for percentage calculation (Si/Al ratio de-
termined by an ICP-AES by Mabrouk El Asmi, 2014; Fig. 3).

P
8
&

Subdivision of
isotopic event

4.2. Isotope analyses

4.2.1. Gubbio - la Bottaccione section

Bulk-rock 8°%C values range from about 2.1 to 2.7%c through the
Gubbio — la Bottaccione section (Fig. 4; Supplementary Data B). Three

d isotopic i may be i i From 1.2-9.5m, a
0.3%o positive shift is observed at the Santonian-Campanian transition
and the €34/C33r chron boundary. A second positive shift of 0.4%a
starts at 23.8 m and ends at 40.3 m, before the first exposure gap, at the
base of the Contusotruncana plummerae zone. After increasing from 2.3
to 2.6%0 up to 61 m, 3'°C values decrease down to about 2.4%o up to
83m. This decrease mostly occurs in the Radotruncana calcarata zone
and the upper part of chron C33n. From 95.8 m to the top of the section,
the bulk-rock 8'*C values display a decreasing trend of 0.2%o, which

ides with the C: i ichti: it within the
Gansserina gansseri zone.

Bulk-rock 8'°0 values display an increasing trend from values of
about —3.0%: at the base of the Gubbio - la Bottaccione section, to
values of about —2.2% around 40m, and do not show any further
trend for the remaining of the section (Fig. 4; Supplementary Data B).
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akharov et &

2009)
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4.2.2. Furlo — Upper Road section

Bulk-rock 8"°C values range from about 2.0 to 2.9%s in the Furlo —
Upper Road section (Fig. 4; Supplementary Data A). Between 1.3 and
5.9m, a first two-step positive excursion of 0.4%e coincides with the
€34/C33r chron boundary and the Santonian-Campanian transition.
This excursion is followed by a negative excursion of about 0.4%. with
§'3C values reaching 2.2%o at 17 m. An increase in 8'*C values is then
recorded, with maximum values of about 2.9%o at about 30 m. From
about 30m to 44m, the data show an overall decreasing trend from
values of about 2.9%o to values of about 2.6%o, with one sample at the
top of the interval displaying a value of 2.4%e. It can be noted that this
interval coincides with the first occurrence of turbidites.

Above the 12 m-thick slump in the middle part of the studied sec-
tion, bulk-rock §'°C data decrease from values of 2.6%o at 56.7 m to
values on average 2.3% at 92 m. This trend is interrupted by a two-step
negative excursion of 0.5%o, from 57.7 to 65.5m, and from 65.5 to
72.5m, occurring in the middle of chron C33n. Above 92 m, following a
small positive excursion of about 0.2%e, 8'°C values decrease again
upwards, from 8'°C values of 2.5%o at 93m, and down to minimum
values of 2% at the top of the section. The onset of this decrease

Definition in the literature

Isotopic event

LO = lowest occurrence; HO = highest occurrence.

Table 2 (continued)
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Fig. 5. Ocawrrence of selected calcareous nannofossils taxa in El Kef ~ E Djebil section.

coincides with the €33n1r/C32n2n chron boundary.

‘The 8'®0 values remain quite stable in the lower part of the section,
from the base to 44m, with values around —2%o on average (Fig. 4;
Supplementary Data A). In the upper part of the section, they display a
slight increase, from values of about — 2%o to values of about —1.5%
around 80 m, before decreasing again to about — 2% at the top of the
section.

4.3. Nannofossils bioevents and biozonation of El Kef

Actotal of 17 samples of the El Kef section were studied here. Sample
81 (98.55m) was barren, but the remainder of the samples yielded

most latest Cretaceous open marine environments, are very sensitive to
burial diagenesis. Illitization processes start when the temperature
reaches about 60 °C, (Kiibler and Jaboyedoff, 2000; Kiibler and Goy-
Eggenberger, 2001) and IS RO are progressively transformed into I/S
R1, then R3, and finally into illite {Srodon et al., 2009). In each studied
section, the illitization process is idered as subsidiary because of
the high abund of 1S RO th the {Suppl

tary Data A, B, C, D, E, F; Delissanti et al., 2010). In addition, low Tmax
values, comprised between 402° and 433 °C, have been determined in
previous studies for the “Bonarelli level” (OAE 2) of the Furlo section
(Scaglia Rossa that ds to the i zone of
the organic matter, thereby burial

late Ci In total 61 i

il species were d in this study, a number which is
rather low for the Campanian as this stage is characterised by the
highest species richness of the whole Mesozoic (Bown et al., 2004). The
low diversity recorded in El Kef section is likely the result of the pre-
servation of the assemblage that is at best moderate. Watznaueria bar-
nesiae, Cribrosphaerella ehrenberg: di h cretacea and Zeugr-
‘habdotus bicrescenticus are common.
The studied samples belong to the interval from zone CC18-CC19 to
€C24 of Sissingh (1977) and UC14a™-UC15b™ to UCI8 of Burnett
(1998) due to the presence of Broinsonia parca constricta in the first
sample (K1, 2.2m) and the HO of Tranolithus orionatus in sample K447
{474.6 m). According to this applied biozonation, the age of the studied
interval should range from the late early Campanian to early Maas-
trichtian. However, the inconsistency in the order of last occurrences
recorded in the upper part of the section with respect to global schemes
as well as with respect to other stratigraphic considerations, suggests
that the zonations are hardly applicable to the section and that the
whole studied remains d to the C. only (see
Discussion). A summary of the main results is provided in Fig. 5 (range

chart with zonation and bioevents).

5. Discussion

5.1. Influence of diagenesis

A prerequisite for the use of clay minerals for palaeoenvironmental
reconstructions is that they should mainly have a derrital origin.

with of IS RO (Mort et al., 2007; Delissanti et al.,
2010).

‘The 8C values of sediments from the Gubbio - la Bortaccione and
Furlo - Upper Road sections comprised between 2.0 and 3.0%o, match
§'3C values typically observed in latest Cretaceous marine sediments of
the Boreal and Tethyan realms (Jenkyns et al., 1994; Jarvis et al., 2002;
Voigt et al., 2012; Figs. 6. 7). A cross-plot between §*C and %0 values
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Fig. 6. Cross-plot of carbon- and oxygen-isotope bulk-rock data of the Gubbio — la
and Furlo - Upper Road sections.

Smectitic minerals, which are the back d of clay sedi
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shows close agreement for carbon between Furlo and Gubbio but a
difference in oxygen, w[lh samples from Gubbio presenting lower va-
lues. A Sp was d for each dataset to test the
existence of a correlation within the data of each section. This method
was chosen because of the lis nature of the rel hip between
the two variables, $'*C and 80 (Chenot er al.,, 2016). A value of 1
indicates a perfect correlation, a value of —1 a perfect anti-correlation,
while 0 indicates an absence of correlation. The two datasets generate
Spearman's coefficients of r, = —~0.66 for Furlo and r, = +0.11 for
Gubbio (Fig. 6), pointing to an absence of a significant correlation be-
tween 8'%C and 8'°0 values within each dataset.

The isotope data do not exhlbn any mvened J curve in 8'°C-5'%0

Altération continentale dans le domaine téthysien occidental et boréal au cours du Campanien

Globai and Planeary Change 162 (2018) 292-312
5.2. Identification and redefinition of carbon-isotopic events

In order to correlate the studied sections and boreholes, we used
seven carbon-isotopic events, namely the: (1) Santonian-Campanian
Boundary Event; (2) papillosa Zone Event; (3) Mid-Campanian Event;
(4) Conica Event; (5) Late Campanian Event; (6) Epsilon Event and (7)
Campanian-Maastrichtian Boundary Event, described in Section 3.3
(Fig. 8; Table 2).

5.2.1. Identifications of carbon-isotopic events in the Gubbio - La
Bottaccione and Furlo - Upper Road sections
A 0.4%o positive shift in the basal Gubbio - la Bottaccione section

space that could reflect d g fluid-rock i in
addition to physical mixture of different dlagenenc mineral phases (e.
g. Bishop et al., 2014). This supports an absence of extensive diagenesis
affecting both isotopic systems, and argues in favour of a preservation
of 8"C values. By contrast, the markedly lower §'%0 values recorded at
Gubbio, which presents a deeper
to Furlo, likely indicate an impact of diagenesis on oxygen 1sutopes,
although probably limited considering that the values fall within the

1.2 and 9.5m) and a two-step positive carbon-isotopic ex-
cursion of 0.4%e, recorded on the Furlo - Upper Road section (between
1.3 and 5.9 m), coincide with the Santonian-Campanian transition and
the C34/C33r chron boundary ly and are ibuted
to the SCBE (Figs. 4, 8).

A sharp increase of 0.4% in the §'°C curve identified within the
mid-Lower Campanian in the Gubbio - la Bottaccione section, starting
at the base of the chron C33n and ending at the base of the

range of shallow buried pelagic carbonate of
age elsewhere (e.g. Voigt et al., 2010; Fig. 7).
8"3C (%0 VPDB)
0 0.5 1.0 1.5 2.0 25 3.0

C plummerae zone, is assigned to the papillosa Zone Event
(cf. Thibault et al., 2016b; Sabatino et al., 2018). This excursion is not
visible in the Furlo ~ Upper Road section profile where it may be ob-
scured or missing due to the slump interval (Figs. 4, 8).

‘The MCE has been previously well-defined on the Bottaccione sec-
tion, occurring above the LOs of Rucinolithus magnus and Uniplanarius
gothicus, but is not recorded on the isotopic curve of this study, maybe

P ——— because of the low amplitude of this isotopic event, around 0.2%o
g . (Thibault et al., 2016b; Sabatino et al., 2018).
= * ‘The LCE is well defined in the Gubbio — la Contessa section {Voigt
Q.0 etal,, 2012) and in the Gubbio - la Bottaccione section (Sabatino et al.,
% 2018; Figs. 4, 8) with an amplitude of around 0.4%:. However, in this
.30 study, the LCE seems to be poorly expressed on our Gubbio - la Bot-
§ i tacione profile, likely because of the occurrence of several gaps in the
9 -4.0 BAR Y sedimentary record of this section. However, the decreasing trend of
) i 0.25% from 61 to 83m identified in the la Bottaccione section in the
Lo 1} ooy 2 upper part of the chron €33n, including the Radotruncana calcarata
0 2 mvre iy ] zone {Figs. 4, 8), is tentatively associated to the target horizon where
" imemiomie ™ | Boreal and Tethyansites the LCE co‘uld be sq?ected. In the Furlo - Upper Roaq section, the two-
+ ChorRehsen, 20 (northof35°N) step negative excursion of 0.5%, above the 12 m-thick slump and oc-
Ay e IK curring in chron €33n may be ascribed to the pre-LCE and main-LCE
(Figs. 4, 8).
0 ‘The onset of the CMBE is well represented in both the Gubbio - la
Y Bottaccione (starting at 98.5m) and Furlo — Upper Road (starting at
210 2 94.1 m) sections {Figs. 4, 8).
o
20| ¢ 522 Id and attribution of carb )pe events from other
P~ sections
8 =30 5.2.2.1. El Kef — El Djebil section. The calcareous nannofossil record of
a o the upper part of the El Kef section (335 m 496 m) is dxfﬁcul( to
>° -40{ ° interpret. Voigt et al., 2012, Fig. 6) d da
X of closely spaced nannofossil HOs that occur in the Lower Maastrichtian
=~ -50 at Gubbio and Ligerdorf-Kronsmoor-Hemmoor, all within the upper
9 part (their intervals 3-5) of the CMBE: U. trifidus, B. parca constricta, T.
_‘O -6.0 % orionatus. The consecutive datum levels lie on a marked falling trend in
3 Wi pend | RS Gy the 8'*C curve, which precedes a sharp rise in values toward the Mid-
7.0 | Tethyan and Neo-tethyan sites A, @ Maasmchnan Event (MME), above. The same succession of nannofossil
80 (southof 35°N) - IE at El Kef are spread through > 100m of the Ncham

Fig. 7. Cross-plot of carbon- and oxygen-isotope bulk-rock data of the Gubbio - la
Bottacclone (+) and Furlo ~ Upper Road (A) sections compared with isotopic data from
several sites in the Tethyan Realm (A) t0 the north of 35N and (B) to the south of 35N
(Agikalin et al., 2015; L et al., 2006; Wagreich et al., 2012; Wend 2
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Chalk, largely within an interval of relatively high 8'C values (Figs. 3.
8) above the negative excursion defining the LCE.

‘The HO of U. trifidus has been recently considered as the best nan-
nofossil marker for the Campanian/Maastrichtian boundary and was
used to subdivide UC zone 16 into subzones UC16a™ and UC16b™
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{Thibault, 2016). The HO of U. trifidus at 403 m would thus suggest that
this boundary lies close to that stratigraphic height, and that the ne-
gative excursion recorded between 339 and 390m corresponds to the
CMBE, not the LCE. However, the HO of B. parca constricta, which
marks the top of UC18 and should thus be recorded higher up at El Kef
was found here below the HO of U. trifidus. Moreover, a narrow range of
the curved spine lith ar El Kef, ddling the negative

etal,
. 2012), Gubbio - la Bottaccione section (this study}, Purlo - Upper Road section (this study) and E Kef - E1 Djebil section (Jarvis

+ 2016), Stevns-2 (Boussaha et al, 2016), Cbr-7 (Richard

2005), Poigny borehale

interpretation of Jarvis et al. (2002) that the negative 8**C excursion at
El Kef is the LCE not the CMBE.
The K i L is not G.
gansseri occurs very infrequently at its lowest occurrence at Kalaat
Senan (Robaszynski et al., 2000, Figs. 3, 8), and is only recorded con-
sistently in the boundary interval between the Akhdar and Ncham
(‘Gorbeuj Member’ of Robaszynski et al., 2000). The first

contradicts other nannofossil results and the identification of this ex-
cursion as the CMBE. Indeed, the HO of the curved spine is generally
restricted to the late Campanian, and correlates to the top of the LCE
(Thibault et al., 2012a; Thibault, 2016; Razmjooei et al., 2017). It is
therefore possible that the HOs of B. parca constricta and U. trifidus,
which are nearly identical between El Kef (this study) and Kalaat Senan
{Robaszynski et al., 2000) are recorded in the region of the Kasserine
Island much earlier than in the rest of the Tethys due to local en-
vironmental conditions.

‘The negative 8'C excursion between 339 and 390 m at El Kef lies in
the upper part of the Akhdar Marl Member sensu Jarvis et al. (2002).
Robaszynski et al. (2000) recorded the Upper Campanian ammonite
Nostoceras (Nostoceras) hyatti above this in the lowest part of the
overlying Ncham Chalk Member. The index ammonite taxon Nostoceras
{Bostrychoceras) polyplocum ranges through the lower part of the Akhdar
Marl, overlapping with the base of the G. cak i Zone,

consistent occurrence correlates to above the negative excursion at El
Kef (Jarvis et al, 2002, Fig. 2). Unfortunately, G. gansseri was not
id d in the & i study of El Kef (El Djebil)
by De Cabrera (in Jarvis et al., 2002).

Finally, attributing the main negative excursion at El Kef to the
CMBE rather than the LCE would necessitate major changes in sedi-
mentation rate within the section that are not supported by coincident
lithological iati and/or“' the i h it
of the logged succession. In conclusion, we retain here the original
carbon isotope event assignments of Jarvis et al. (2002), while ac-

the of the that warrant further

study.

5.2.2.2. Cbr-7 borehole. The short 1%o negative excursion of 8'°C

above. The negative 8'>C excursion occurs above the top of the G.
calcarata Zone and below the base N. hyatti. This stratigraphic re-
lationship between the ion and the | datum levels is
essentially identical to that recorded for the Late Campanian Event
(LCE) in the Tercis-les-Bains GSSP by Voigt et al. (2012), and is well
below the base of the CMBE. These data support the original
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d by Richard et al. (2005) in the Cbr-7 borehole (Figs. 3, 8)
was not ascribed to any recognised isotopic event. The Mn peak
observed in this borehole corresponds to a glauconite-bearing
hardground, which points to the existence of a condensed interval
and/or hiatus, consistent with Mn accumulation. In this case, the 1%
excursion recorded in 8'°C values may correspond to the LCE,
according to its occurrence within the lower part of the upper
Campanian.
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However, the hardground at the summit of the Trivieres Chalk oc-
curs in the basal Belemnitella mucronata zone {(Robaszynski er al., 2001;
Richard et al., 2005), i.e. very close to (he I)ase of the Upper (‘zmpanlan
as in NW Europe. of
occurs at a very similar stratigraphic level in the Trunch borehole of
Eastern England, called the Trunch Hardgrounds by Jarvis et al. (2002).
The MCE is placed i diately above this ds d interval in the
Trunch borehole. If these hardgrounds are equivalent to the Trivieres
hardground, then the negative 8'°C excursion in the Cbr-7 borehole
correlates to the negative excursion immediately below the Trunch
Hardgrounds, and the small peak above the negative excursion in Cbr-7
‘would be the MCE. Decreasing-upward values at the top of Cbr-7 in the
Nouvelles Chalk can then be interpreted to represent the Inwer parl of
the LCE, which we used in this study for the
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Kaolinite in the northernmost sections located in the Danish basin and
the North Sea (Fig. 9). By contrast, kaolinite occurs in the three sections
located south of 30°N (El Kef — El Djebil and Umbria-Marche localities).
‘The two sections located latitudinally in-between, in the Paris and Mons
basins, present intermediate characteristics with kaolinite present in the
Cbr-7 borehole, but absent in the Poigny borehole. This broad latitu-
dinal zonation may result from a climatic control, as humid/arid con-
ditions are known to impact clay mineral assemblages (Ruffell et al.,
2002; Dera et al., 2009). The common oceurrence of bauxite reported in
the general area of Gubbio, Furlo, and Tercis-les-Bains (Birdossy and
Dercourt, 1990), supports at least a partial pedogenic origin of kaolinite
observed in these sections (Fig. 10).

Based on the distribution of kaolinite and bauxite along the pa-

(Figs. 3, 8).
5.3. Clay minerals origin in the Tethyan realm

The origin of smectitic minerals in oceanic sediments is con-
troversial and has been debated by Chamley ( 1989) and Thiry (”00())

transect, climatic zones are proposed in the Tethyan/
Boreal realms during the Campanian (Figs. 10, 11). Between 20° and
35°N, the clay fractions are by the of kaolini

and iron (oxyhydro)oxides (e.g. haematite in the Scaglia-Rossa For-
mation; Channell et al., 1982), corresponding to intense weathering
under warm and humid climate conditions. These climatic conditions
are also lighted by the of Late Ci bauxites

The abundance of these minerals in Ci

from cores drilled in the Atlantic Ocean, is interpreted differently by the
authors. Smectilic minerals are considered to be detrital in some stu-
dies, based on their chemical composition (Al-Fe beidellite), which is
similar to smectitic minerals formed in soils, on their REE element
profiles, and on their strontium isotope composition (see Chamley,
1989; Chamley et al.,, 1990). Alternatively, a volcanogenic or early
diagenetic origin of smectitic minerals has been proposed based on the
common occurrence of the paragenesis smectite opal-CT-clinoptilolite
{Pomerol and Aubry, 1977; Christidis, 1995; Madsen and Stemmerik,
2010). The conrroversy also arises from the coeval occurrence of
ctite-pool i and smectite-rich marine sedi-
ments. This paradox has been tentatively explained by the massive
neoformation of smectitic minerals in oceanic basins or by the trans-
formation of detrital clay particles into smectitic minerals (Thiry and
Jacquin, 1993). Other authors have suggested that differential settling
are ible for the itic minerals i in

{hemi-) pelagic environments (Chamley, 1989).

In the clay fraction of the Upper Cretaceous Chalk, it is now clear
that the smectitic minerals correspond to a mixture of detrital I/S, au-
thigenic lathed smectitic minerals preferentially formed in slowly de-
posited sediments, and smectitic minerals deriving from the submarine
weathering of volcanic glass shards (Deconinck and Chamley, 1995;
Jeans, 2006). Envnronmen(al conditions during the Late Cretaceous
favoured domi; I dis ion: high sea level; low to-
pographic relief on | areas; lly contrasted
humid climate; low sedimentation rates; and recun'ent volcanism ex-
pressed by the common occurrence of bentonite layers (Chamley et al.,
1990; Deconinck and Chamley, 1995).

Chlome and |lhlc are generally directly reworked from igneous or

b rocks and are th

which are in southern France and in the Dinarides at pa-
laeolatitudes below 35°N (Charvet, 1978; Bardossy and Dercourt, 1990;
[YArgenio and Mindszenty, 1995; Fig. 10). North of 35°N, clay assem-
blages are mainly dominated by smectitic minerals and illite (with
traces of chlorite and kaullnl!e). and the absence of bauxite mdxca[es
limited chemical i with 11

climate.

However, variations in primary mineral proportions (chlorite and
illite) mirror those of kaolinite, pointing to the additional presence of
reworked kaolinite. A similar co-variation of primary minerals and
kaolinite is identified at El Kef, again suggesting the predominance of
kaolinite reworked from old rocks that cropped out on nearby emergent
landmasses. To our knowledge, no major bauxite deposits are reported
for the Upper Cretaceous in that area (Tardy et al., 1991; Monsels,
2016), which was located in an arid zone according to the distribution
of vegetation (Otto-Bliesner and Upchurch, 1997; Chumakov, 2004).
‘These observations suggest that kaolinite is dominantly reworked to-
gether with primary minerals in all sections south of 30°N. Conse-
quently, clay sedimentation was not solely controlled by climate but
involved an additional factor, which could be linked to the tectonic
instability of the southern margin of the Tethys, or to the long-term
trend of sea-level fall that characterises the Late Cretaceous.

5.4. Diachronous fluctuations of detrital clay minerals with palaeolatitude

A striking feature arising from the overall clay mineralogical results
of all studied sections is the earlier occurrence of kaolinite on southern
‘Tethyan margin sites compared to the northern domain (Fig. 9). At El
Kef, three intervals of increased detrital minerals (chlorite and kaoli-
nue) are recorded: from the transition between the lower to middle

considered to be primary minerals (Chamley, 1989; Weaver, 1989;
Ruffell et al., 2002). Consequently, their proportions increase either
during tectonic rejuvenation, sea-level fall, or under dry climate when
chemical weathering is reduced. By contrast, the pedogenic formation
of kaolinite occurs under warm and humid conditions suitable for high
rates of chemical weathering (Ruffell et al., 2002). However, this mi-
neral may be also reworked together with primary minerals {e.g. illite,
chlorite) from ancient kaolinite-bearing sedimentary rocks {Deconinck
and Vanderaveroet, 1995). In that case, kaolinite cannot be used as
evidence for the existence of humid climate. Coupling or decoupling in
the variation of primary minerals and of kaolinite, however, may help
differentiate between pedogenic vs. reworked origins, thereby in-
dicating the reliability of kaolinite as a palaeoclimate indicator.

An important feature that is highlighted by clay mineral assem-
blages of the studied sections is the absence of significant amounts of
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{within CC19 and the lower part of CC20 nannofossil bio-
mncs). from the base of CC21 to the top of the Radotruncana calcarata
foraminifera zone; and from the base to the top of CC23 (Fig. 3). In the
Umbria-Marche basin, the onset of detrital input of clay minerals occurs
in youngest sediments dated to the upper part of the middle Campanian
(Fig. 4). At Tercis-les-Bains, illite and kaolinite contents increase at the
base of the pre-LCE, while a coeval increase of illite is recorded in the
Paris Basin (Poigny borehole; Chenot et al., 2016, Fig. 9). Consequently,
the studied sections point to a general increase in detrital input during
the Campanian that is diachronous, with an earlier onset in the
southern sections (El Kef, Furlo, Gubbio) than those immediately to the
north (Tercis-les-Bains, Poigny).

In the northernmost sections (Poigny, Adda-3 and Stevns-2), no
clear trend is apparent in the abundance of derrital clay minerals, ex-
cept for Cbr-7 (Fig. 9). At that site, an increase in detrital input is re-
corded by an increase in illite and talc proportions in the upper part of
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etal., 2016) compared to carbon-isotopic data (Voigt et al., 2012); Gubbio - la Bottaccione, clay mineralogical data compared to carbon- isotopic data (this study); Furlo — upper Road

section, clay mineralogical data compared to carbon- isotopic data (this study); El Kef~ El Djebll section, clay ical data (this study 4 to carbon - Uarvis
).

the borehole. This contrasts with the other sites where the increase in Cretaceous could have contributed to the general increase in detrital
derrital inputs is marked by increasing kaolinite proportions. This dif- inputs depicted here (Haq et al., 1988; Hardenbold et al., 1998; Hag,
ference may result from a different climatic context that is evidenced by 2014), their diachronism between sites strongly suggests the existence
the transition from kaolinite-bearing clay fraction at the base of the of additional processes ar play.

borehole toward sedi P an ‘The Late Cretaceous was characterised by compressive events
evolution from relatively humid to more sem( arid conditions. It is around the Tethys, linked to the northward motion of Africa toward
however worth noting that a hardground separates the two intervals in Eurasia (Kley and Voigt, 2008; Frizon de Lamotte et al., 2011; Jolivet
Cbr-7, pointing to the existence of a significant hiatus, the duration of et al., 2016). During the Campanian — Maastrichtian interval, large
which cannot be evaluated because of the lack of biosmmgtaph(c areas of emerged land and newly created relief in central Europe and in

markers. The large on the i pre- the western Tethyan realm (e.g. southern Carpathians, east-Pyreneans,
clude further temporal comparison of the depicted increase in detrital inverted Mid-Polish Anticline, High-Karst) delivered detrital material to
inputs with that recorded at the other studied sites (Fig. 9). the adjacent sedimentary basins (Charver, 1978; Willingshofer er al.,

2001; Kley and Voigt, 2008; Voigt et al., 2008; Melinte-Dobrinescu and
Bojar, 2010; Oms et al., 2016; Figs. 1, 10, 12),

On the southern Tethyan margin, evidence of tectonic instability as
early as the earliest Campanian, is d by the of

5.5. A tectonic versus climatic control of clay sedimentation

Although the long-term sea-level fall recorded during the Late
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Fig. 10. framework  of
Campanian Tethyan bawxizes and the clay
minerals of the studied sections (modified
from Bérdossy and Dercourt, 1990; Jolivet
et al, 2016). Location of the sites studied:
[A] Adda-3 borehole; [C] Cbr-7 borehole;
[F] Furlo - Upper Road section; [G] Gubbio
- la Bottaccione section; (K] El Kef - El
Djebil section; [P] Poigny borehole; [S]
Stevns-2 borehole; [T) Tercis-les-Bains
section.

Name of the Campanian bauxites localities:
(1) Alpilles (France), (2) Haut-Var
(France}, (3) Markusovce (Slovakia), (4) La
Bolssidre (France}, (5) Nurra (Sardinia), (6}
Villeveyrac basin (France), (7) B&dariewx
(France}, (8) Tyrol Brandenberg and Salz-
burg (Austria), (9) Unterlaussa (Austria),
(10) Siimeg (Hungary), (11} Halimba
(Hungary), (12} Thakut-Németbanya (Hun-
gary), (13} Grmée Hill {Bosnia Herzego-
vina), (14} Jajce (Bosnia Herzegovina),
(15) Grebnik (Kossovo), (16) Kiiciik Koras,
Sebimlkoy (Turkey), (17} Payas, Islaye
(Turkey), (18) Sohodol, Cimpeni (Ro-
mania), (19) Euboes Island (Greece).

synsedimentary faults, slumps and slope instability features in sedi-
mentary successions from northeastern Tunisia (Boutib et al., 2000; Bey
et al, 2012). This driven sedi persisted
throughout the Campanian and possibly into the Maastrichtian, as il-
lustrated by syndepositional faulting and gravity flow deposits in the
Abiod Chalk (Bouaziz et al., 2002; Dlala, 2002; Negra et al., 2016). In
the southernmost section of El Kef, the detrital influence occurring in
the middle Campanian might be linked to a tectonic rejuvenation of
nearby continental areas {e.g. Kasserine Island, Kadri et al., 2015;
Figs. 1, 10, 12).

At El Kef, several kaolinite- and chlorite-enriched detrital intervals
are recognised, separated by intervals devoid of typical detrital mi-
nerals. This may reflect distinct tectonic pulses affecting this segment of
the southern margin (Figs. 3, 12). The kaolinite-rich interval within the
G. ventricosa zone at El Kef is coeval with the occurrence of rudist-
bearing olistolith beds on the NE margin of Kasserine Island {(Negra
et al, 2016), further highlighting a phase of platform destabilisation.

In central Italy (Umbria-Marche basin), detrital input of kaolinite
and chlorite started later, in the earliest part of chron C33n (Figs. 4, 12).
Volcanic activity in the area is highlighted by the preservation of a
bentonite layer in the G. elevata zone (more precisely in the lower
Campanian CC18 nannofossil biozone; Mattias et al., 1988; Fig. 4). The

turbidites at Furlo, while basinal deposits characterised the Gubbio
section. This clay mineral distribution is attributed to differential set-
tling of kaolinite which likely originated from the east, possibly from
the High Karst (Gibbs, 1977; Charvet, 1978; Figs. 1, 12).

Alocal tectonic influence coinciding with the LCE is also recorded in
the Tercis-les-Bains section where chlorite, illite and kaolinite increase
(Figs. 9-12). This detrital event is likely due to a tectonic pulse linked to
the Pyrenean compressional phase between Iberia and southern Europe
(Laurent et al., 2001; Vergés et al., 2002; Oms et al., 2016). A coeval
event characterised by increasing proportions of illite is recorded in the
Paris Basin (Poigny borehole, Deconinck et al., 2005; Figs. 9-12), po-
tentially related to a compressive event (Mortimore and Pomerol,
1997). Slump deposits recorded in the Anglo-Paris Basin in the middle
Campanian (Gale et al., 2015) could also relate to local tectonic in-
stability.

By contrast, in the northern part of the studied transect, there are no
clear detrital events similar to those recorded in the southern sections,
despite the presence of active tectonism in this region affected by in-
versions at the time (Kley and Voigt, 2008; Voigt et al., 2008), probably
because this area was too far away from emerged areas (Figs. 9-12).
Thus, the climatic control on clay sedimentation is more clearly ex-
pressed at these sites. In the Mons basin, during the late Campanian, the

ashfall originated from an active volcanic centre related to a
zone located 1o the east of the Umbria-Marche basin, in the Dinarides
{Charvet, 1978), and points to active tectonism in this region (Bernoulli
et al., 2004; Schmid et al., 2008). In the Furlo — Upper Road section, the
occurrence of the bentonite layer is followed by slope destabilisation
features including decimetric turbidite beds and a 12m-thick slump,
ing long-lasting tectonic instability (Fig. 4).

Within the same tectonic and climatic context, additional differ-
ences in clay 1 berween hically close sections are
evidenced in the Umbria-Marche basin. Indeed, a i between

proportion of kaolinite was followed by the
occurrence of palygorskite, which reflects the establishment of in-
creasingly semi-arid climatic conditions (Figs. 3, 9-12). However,
traces of talc present in the late Campanian could be related either to a
change of detrital sources or to the generation of newly exposed areas
by the extensive coeval tectonism recorded in the basin (Vandycke and
Bergerat, 1989), which is consistent with the coevally increase of illite
in this basin. In the Danish North Sea, similar semi-arid to semi-humid
climatic conditions are with the abund of IS RO, which

the Gubbio - la Bottaccione and Furlo — Upper Road sections shows that
kaolinite is more abundant at Furlo, which was located on a slope at
shallower depth than Gubbio (Fig. 4). This difference is emphasised by
the occurrence of numerous slope deposits including slumps and
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the entire clay fraction of uppermost Campanian sediments
(Figs. 2, 9-12).
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Fig. 11. (A) Palacolatitudinal topographic pro-
file for the studied sites and their positions re-
lative to the main orogenic belt during the stu-
died time interval (see also Fig. 10) compared
with (B} & reconstruction of the latitudinal cli-
matic zonation with the locations of major
bauxites. These provide a potential source of
hydrolytic minerals into the adjacent sedimen.
tary basin during the Santonian-Maastrichtian
interval. (C) Palacolatitudinal transect, from the

base of the Late C: Event to the top of

the end of late Campanian, of the mean clay
minerals assemblages from sites studied in the
Tethyan end Boreal realms. Location of the sites
studied: [A] Adda-3 borehole; [C] Cbr7 bore-
hole; [F] Furlo - Upper Road section; [G] Gubbio

- la Bottacione section; [K] El Kef — El Djebil
section; [P] Poigny borehole; [S] Stevns-2 bore-
hole; [T) Tercis-les-Bains section. There is no
direct correspondence between A and B frames;
the formation of bauxite and kaolinite occurred
in humid tropical conditions. The synthetic
“orogenic belt” (defined in A) represents both
the Pyrenees and Alpine units that have their
own geodynamic histories.

A E (& @

\NorthSeo Danish Basin | MonsBasin PodsBasin,  AquitaineBasin | Tunision Atias
o 45N ~d2'N  ~37N  ~36°N ~30N -
B B = = . -
smectite Hlitee (1) kaolinite (Ka) chlorite talc

5.6. Carbon cycle and continental weathering

Carbon cycle changes and continental weathering had been tenta-
tively linked through the observed correspondence between the carbon
isotope excursion defining the LCE and enhanced terrigenous inputs,
identified by a coeval increase in kaolinite, chlorite and illite propor-
tions at Tercis-les-Bains and Poigny (Chenot et al., 2016). The new
results presented here, which include data from sections located over a
wider range of palaeolatitude, show that this relationship does not hold.
Indeed, the diachronous nature of detrital supplies evidenced here,
interpreted as reflecting the northward progression of tectonic de-

results in a d ling between the carbon-isotope excur-
sions and the evolving clay minerals assemblages.

However, our new clay mineralogical data highlight enhanced

i | weathering through the whole C: ian stage, with a
diachronous onset from the south to the north (Figs. 10, 12). As silicate
weathering is known to promote atmospheric CO, drawdown (Berner,
1990, 2004; Berner and Kothavala, 2001), our new data hint to a po-
tentially major role of incipient orogenic processes on Late Cretaceous
long-term cooling. The data compiled by Royer et al. (2012) and Franks
et al. (2014) highlight lower pCO, levels in the Campanian and Maas-
trichtian than during the Albian to Turonian interval, but the temporal
T ion is not it to discuss lati between pCO, fluc-
tuations, tectonic phases and the evolution of clay minerals assem-
blages depicted in our study. Decreasing aimm'pherlc €O levels during
the Late C have been ref y d to reduced
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outgassing CO, flux from mid-ocean ridge volcanism and arc magma-
tism (Berner et al., 1983; Jones et al., 1994; Goddéris and Frangois,
1995; Berner, 2004; McKenzie et al., 2016). Without excluding the role
of reduced CO, volcanic outgassing, our new results highlight an ad-
ditional important mechanism that may have contributed to the Late
Cretaceous cooling. Although mmauon of the Tethyan closure began
during the mid-Ci the is marked by a
change of direction and faster motion of African toward Eurasia
(Bosworth et al., 1999; Guiraud and Bosworth, 1999; Frizon de Lamotte
et al,, 2011; Jolivet et al., 2016). The Campanian is also characterised
by an acceleration of the long-term climatic cooling recorded during the
Late Cretaceous (Cramer et al., 2009; Friedrich et al., 2012; Linnert
et al., 2014), which coincides with enhanced detrital inputs depicted by
clay minerals in our study. This temporal coincidence between an ac-
celeration of cooling, tectonic pulses, and clay detrital input evolution
further argues for a significant impact on climate of plate tectonics
linked to Africa-Eurasia convergence. Although the importance of this
process remains to be tested quanmauvcly using geochemical models,

our work opens new persp on the und; ding of the Late
Cretaceous climate wolmg.
6. Conclusion

New results on clay minerals bl of C: i di

from six sections and boreholes ranging from the southern Tethyan
margin to the Boreal realm, provide the first insights on the evolution of

158



Chapitre 4 -

E. Chenot et al.

Altération continentale dans le domaine téthysien occidental et boréal au cours du Campanien

Global and Planeary Change 162 (2018) 292-312

Fig. 12. Scenario of the African block rotation modifica-
tion, placed on a palacogeographical map of the west
Tethyan - south Boreal realm, from the end of the
Santonian to the late Campanian. Histograms illustrate the
proportion of clay minersl species (excluding the smectitic
minerals background sedimentation) at the sites studied,
during the (A) end Santonian, (B) early Campanian to early
mid-Campanian, (C) later mid-Campanian, (D) Late
Campanian Event, and (E) late Campanian.
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continental weathering at the Tethyan scale during a long under-
explored time interval (11 Myr).

We propose a climatic zonation in the west Tethyan to Boreal realms
during the late Campanian: (1) a semi-humid climate belt north of
35°N, based on the sporadic occurrence of kaolinite, the occurrence of

and the high of 5 (2) a warm
and humid climate belt, based on the occurrence of kaolinite and
bauxite between 35°-20°N; and maybe (3) a semi-arid zone south of
20°N, adjacent to the Saharan platform, based on the abundance of
smectitic minerals, with kaolinite i here as being

‘The northward of an d detrital flux by
our new records, linked to the progression of compressional deforma-
tion, reflects the closure of the Tethys due to the northward motion of
Africa. As chemical weathering of silicate induces CO, consumption, we
suggest that Late Cretaceous cooling was partly linked to enhance
continental weathering.

Supplementary data to this article can be found online at hrips://
doi.org/10.1016/j.gloplacha.2018.01.016.

from the basement.

i on this climate we have
identified detrital events in several basins. These events resulted from
weathering of emerged continental areas, that we relate to the main
tectonic active zones, and more lly to the large subd

‘This work was supported by the ANR (ANR-12-BS06-0011-01-
ANOX-SEA) Anox Sea and the Institut Universitaire de France (IUF). We
are also grateful to Francis Robaszynski for the help with Cbr-7 bore-
hole ion, and Anne-Charlotte Guillet for her contribution in the

zone of the central Tethyan realm between African and Eurasian plate
(Umbria-Marche basin, Furlo and Gubbio sections), the extensional
basins in southern Tethys (Saharan platform margin, El Kef section),
and the collision between the Iberian and the Eurasian plates
{Aquitaine basin, Tercis-les-Bains section). These tectonic instabilities,
associated with a warm and humid climate, likely led to enhanced
chemical weathering of the newly created continental relief.
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4.3 Modifications paléoenvironnementales dans les
Pyrénées a la transition Campanien — Maastrichtien :
biostratigraphie, geochimie inorganique, minéralogie
des argiles de la coupe d’Obarra (Espagne)

Dans le sous-chapitre 4.2. (Chenot et al., 2016, 2018), nous avons mis en
évidence une intensification de I’altération dans le domaine téthysien occidental, qui
semble maximale au Campanien moyen-supérieur. Nous avons relié ce phénoméne,
d’une part aux contraintes tectoniques provoquées par le mouvement de rotation de
I’ Afrique et d’autre part, par la mise en place d’un climat hydrolysant au niveau des sites
de Gubbio, Furlo et Tercis-les-Bains. La kaolinite retrouvée dans les bassins
sédimentaires, issue majoritairement des bauxites installées sur les zones
topographiquement plus élevées, a permis de délimiter une ceinture climatique humide
au Campanien, entre 35 et 15°N. Au ceeur de cette zone climatique, le lieu de formation
de ces bauxites semble étre relié aux zones de contraintes des deux chaines orogéniques,
Alpes et Pyrénées. Ces deux chaines, représentées schématiquement dans la figure 11
du papier Chenot et al. (2018) en une seule « ceinture orogénique » ont une histoire
tectonique qui leur est propre.

Dans cette étude, la minéralogie des argiles a été réalisée sur des sédiments
profonds (hémi-)pélagiques, pas ou peu influencés par les apports cotiers. Mais quelles
sont les réponses minéralogiques et géochimiques d’un bassin d’avant-chaine, souvent
considéré comme trop influencé par les conditions locales pour refléter une signature
globale des modifications de I’environnement ?

Pour répondre a cette question, nous nous sommes intéressés a 1’évolution des
apports détritiques dans le secteur sud-pyrénéen au cours du Campanien —
Maastrichtien, a travers I’étude minéralogique et géochimique de la coupe d’Obarra
(bassin de Tremp, Espagne). Au cours de cet intervalle de temps, la sédimentation
d’Obarra est majoritairement contr6lée par la tectonique locale (en relation avec la
structuration de la chaine pyrénéenne). Ces résultats ont été comparés a ceux de la coupe
de Tercis-les-Bains (bassin d’Aquitaine, France) située au nord-ouest des Pyrénées.
L’étude du bassin d’avant-chaine de Tremp est intéressante ici pour comprendre les
interactions entre les facteurs locaux et les changements globaux. A partir d’une étude
intégrée de géochimie, de minéralogie et de biostratigraphie de la coupe d’Obarra, nous
proposons ici une reconstruction paléoenvironnementale (climat, tectonique) du secteur
des Pyrénées a la transition Campanien — Maastrichtien.
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4.3.1 Une premiére continentalisation a I’est des Pyrénées encore
mal contrainte...

Pour rappel, au Crétacé supérieur, les localités d’Obarra (bassin de Tremp) et de
Tercis-les-Bains (bassin d’ Aquitain) font partie d’une avancée de 1’ Atlantique Nord sur
les terres que 1’on pourrait qualifier de golfe (Fig. 42). Du Santonien au Maastrichtien,
la tectonique locale induit une continentalisation plus précoce a ’est qu’a 1’ouest du
secteur pyrénéen (Laurent et al., 2001).

La série non-marine d’age Crétacé terminal-Paléocéne, dans le sud des Pyrénées,
appelée la formation « Garumnien », (Leymerie, 1862) a été décrite comme les premiers
faciés fluviatiles. Elle traduit la continentalisation du bassin de foreland des Pyrénées.
Cependant, le début de la continentalisation dans les Pyrénées reste encore largement
discuté. Tandis que certaines études, basées sur les séquences de dépdts, suggérent que
la continentalisation, d’age Campanien supérieur, serait contemporaine sur toute 1’aire
géographique Tremp-Ager (Ardeévol et al., 2000 ; Vicens et al., 2004), d’autres insistent
sur le fait qu’il existe une trés forte variabilité de faciés au Campanien — Maastrichtien
dans le secteur Tremp-Ager suggérant une disparité géographique et temporelle de la
continentalisation a cette époque (Villalba-Breva et Martin-Closas, 2013 ; Fig. 47).

Peckichara cancellata
biozone
(Late Campanian)

Septorella ultima
biozone
(Early Maastrichtian)

Serres
Marginales

=] La Magonna Formation F. Areny Formation ——— Figuerola Formation B J La Posa Formation
———1 (lacustrine) = (marine) ——3 (fluvial) EZT2 (brackish and lacustrine)

Figure 47 : Evolution paléogéographique des bassins des Pyrénées centrales sud, les bassins de Tremp et d’ Ager pendant (A)
le Campanien supérieur, Peckichara cancellata biozone et (B) le Maastrichtien inférieur, Septorella ultima biozone montrant
une continentalisation progressive de I’environnement (modifiée de Villalba-Breva et Martin-Closas, 2013). L’encadré rouge
resitue la coupe d’Obarra.

164



Chapitre 4 -
Altération continentale dans le domaine téthysien occidental et boréal au cours du Campanien

4.3.2 Description sédimentologique de la coupe d’Obarra

Les dépdts sédimentaires du Crétacé supérieur de la coupe d’Obarra n’ont jamais
été décrits en détails. La succession de plus de 1 000 m d’épaisseur est observable en
bordure de route (A-1605, dans la vallée Isabena) et affleure également dans le lit de la
riviere Isabena de maniére plus ou moins continue. Les logs détaillés de terrain sont
fournis dans les annexes numériques.

Les grandes unités sédimentologiques décrites ci-dessous se trouvent dans la
colonne « Formation Unit » de la figure 55, notées de 1 a 6.

La premiere partie de la coupe a été levée le long de la route A-1605, allant du
monastére d’Obarra au village de Beranuy ; les nombreuses lacunes d’observation
présentes, pouvant parfois atteindre plusieurs centaines de meétres, ont rendus les
raccords entre chaque portion extrémement complexes. Le premier ensemble,
correspondant a la formation « des Turbidites de Mascarell », s’organise en trois faciés
caractéristiques (Figs. 48, 49, 50).

(1) A partir du monastére d’Obarra jusqu’a las Herreias, la succession
d’alternances de marnes et de turbidites (pluri)décimétriques carbonatées
caractérise des dépots d’éventail inférieur et moyen de bas de pente (Fig. 48).
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Pictures:
Obarra Monasterio

Figure 48 : Photos de terrain illustrant (1a-1b) les alternances marnes-turbidites de la base de la coupe (de 0 a 200 m), (1c) la
surface bioturbée d’une turbidite (photo J.-F. Deconinck ; 196 m), (1d) le pli charniére qui induit peut étre une répétition de
série (~220 m).

(2) A las Herreias, les dép0ts carbonatés enregistrent de plus en plus des
géomeétries (sigmoidales a lenticulaires), des figures sédimentaires (bases
érosives, sigmoides...) ainsi que des granulométries grossicres (sableuses a
conglomératiques) assimilables a des chenaux. Associés aux diverses
structures liées a des glissements gravitaires (slump, debris flow), ces flyshs
semblent caractéristiques d’un bassin d’avant-chaine. Ces environnements

d’éventail supérieur traduisent une progradation du systeme (Fig. 49).
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Pictures: Las Herreias

N

Figure 49 : Photos de terrain illustrant (2a) une sigmoide (~425 — 435 m), (2b) un chenal a base érosive (~450m), (2c) un
chenal probablement « slumpé » surmonté a gauche de la photo par une figure de charge (debris flow ; 500m) et (2d) le retour
vers une sédimentation moins perturbée, constituée d’alternances marnes-turbidites conglomératiques (~550 m).

(3) A partir de Beranuy, un retour des faciés d’alternances de marnes et de
turbidites, quelques peu perturbés par des slumps et tres bioturbés, refletent un
environnement plus calme, peut-étre plus profond, ou bien soumis a une moins
forte érosion de la chaine de montagne en formation. Nous avons poursuivit le
levé de la coupe en nous raccordant & la série stratigraphique affleurant dans
la riviere en contrebas, et nous y avons directement prélevé les échantillons
pour plus de simplicité (Fig. 50).
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Pictures: Beranuy

Figure 50 : Photo illustrant (3a-3b) les plis/slumps qui affectent la série stratigraphique d’alternances marnes-calcaires et (3c)
turbidite.

La seconde partie de la coupe a été levée principalement dans la riviere,
permettant ainsi d’observer une succession beaucoup plus continue de la série. Ce
second ensemble peut se diviser en trois parties également (Figs. 51, 52, 53).

(4) Dans la premiere partie de la riviere, les faciés marneux interrompus par
quelques turbidites carbonatées pluricentimétriques souvent bioturbées
(probablement de type Diplocraterion), sont caractéristiques d’environnement
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d’offshore. L’échantillonnage de cet intervalle est le plus continu de toute la

coupe et ne présente aucune lacune d’observation de 617 a 752,5 m (Fig. 51).

Pictures:
in the river, before the first raft-slump
= SLTRS, SR rs TN R,

Figure 51: Photo de terrain illustrant (4a) les marnes turbidites bioturbées par des terriers probablement de type
Diplocraterion (photo J-F. Deconinck), (4b-4c-4d) les alternances marnes-turbidites prélevées réguliérement dans la riviere
Isabena.

(5) Cet ensemble est surmonté par deux premiers slumps carbonatés successifs
d’une vingtaine de métres (associées a des failles inverses), eux-mémes
surmontées par un slump d’une épaisseur difficilement estimable mais
dépassant largement les trente metres ; & son sommet, des chenaux inverses
ont été trés bien préservés. Ce mégaslump pourrait correspondre au slump
« Pardinella » (Puigdefabregas et Souquet, 1986). Cet ensemble de structures
sédimentaires marque un épisode de déstabilisation de pente majeur des
premiéres poussées des Pyrénées méridionales. Il est important de noter que
cet intervalle a été difficile a lever en raison de la perturbation de la série et de
I’affleurement dans la riviére, qui prenait des directions variées. Nous sommes
donc trés incertains de la succession de chaque intervalle et échantillonnage
(Fig.52).
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Pictures:

Outcrops after the first raft-slump of ~15m-thick

Figure 52 : Photos de terrain illustrant (5a-5b) le radeau a la base du premier slump (~760 m), (5c-5d) les premiers
affleurements qui affleurent aprés le premier slump, (5e) le second slump qui affleure dans la riviére (qui soit qui correspond
a un slump a part entiére, soit correspond a une « redite » du slump « Pardinella ») et (5f-5g) le slump « Pardinella » qui
affleure de part et d’autre au nord (g) et au sud (f) du pont.
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(6) Au nord du pont de Pardinella, aprés le slump, les faciés redeviennent

quasiment exclusivement marneux, avec de rares interruptions de lits gréseux
et de turbidites chenalisantes ; cet ensemble correspond a la formation « des
Marnes de Salas » (Fig. 53).

Picture:
after the Pardinella slump,
the « Salas marls » formation

Figure 53 : Photos de terrain illustrant la partie terminale de la coupe qui appartient a la formation des « Marnes de Salas ».

4.3.3 Meéthodes analytiques et échantillonnage de la coupe
d’Obarra

4.3.3.1 Minéralogie des argiles, isotopie du carbone de la roche
totale

L’étude minéralogique par DRX ainsi que la détermination de la composition
isotopique du carbone &'3C a haute résolution temporelle sur la roche totale des
sédiments de la coupe d’Obarra ont eté réalisés au laboratoire Biogéosciences, a I’'UBFC
(Dijon, France). Les protocoles sont détaillés dans la partie méthodologie de la thése.

239 échantillons ont été prélevés avec un pas d’échantillonnage de 2 a 3 m sur
I’ensemble de la coupe. Pour la minéralogie des argiles, I’intégralité de ces échantillons
a été analysée. Les 136 échantillons issus de la partie supérieure de la coupe (a partir de
437 m) ont été analysés pour 1’étude géochimique. Cette portion recouvre un ensemble
peu affecté par la diagenése, soit la partie supérieure du Campanien supérieur (cf. §
4.3.5.1.1.). Entre 300 et 400 pg de poudre ont été nécessaire pour obtenir les valeurs de

613C(roche totale)-
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L’étude de la matiére organique par pyrolyse Rock-Eval a été réalisée par
Francois Baudin a I’'UPMC (Paris, France), sur 7 échantillons, repartis le long de la
coupe, dans le but d’estimer I’intensité de la diagenése d’enfouissement. Le protocole
est détaillé dans la partie méthodologie de la thése.

Un total de 34 échantillons sélectionnés tout au long de la coupe d’Obarra ont été
analysés par Nicolas Thibault a ’'UC (Copenhague, Danemark) et par Mohammad
Razmjooei a I’USB (Téhéran, Iran). Le protocole est détaillé dans la partie méthodologie
de la these.

4.3.4 Résultats de la coupe d’Obarra

Dans la premiére moitié inférieure de la coupe, appartenant a la formation des
« Turbidites de Mascarell », la sous-zone UC14 a été bien identifiée de 0 & 214,1 m;
elle indique la partie supérieure du Campanien inférieur (Fig. 54). Au sein de cette
biozone, la transition entre UC14b et UC14c est marquée & 65,3 m par la premiére
apparition de B. hayi, et la base de la sous-zone UC14d est marquée a 136 m par la
derniére apparition de B. hayi ainsi que la premiére apparition de C. verbbekii.

Le marqueur du passage de la biozone UC14 a UC15 correspond a la premiére
apparition de C. aculeus identifiée a 230 m. La premiére apparition de U. trifidus a 525
m caractérise trés bien la base de la zone a UC15d (Fig. 54). Par ailleurs, le sommet de
la biozone est défini par la derniére occurrence d’U. trifidus, qui est de surcroit un
excellent marqueur de la transition Campanien — Maastrichtien (\Voigt et al., 2012 ;
Thibault et al., 2012 ; Thibault et al., 2016). Cependant, sur la coupe d’Obarra, la
derniére occurrence d’U.trifidus n’est pas cohérente et donc peu fiable pour identifier la
biozone UC15e.
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L’identification des biozones dans la partic supérieure de la coupe s’est

grandement compliquée en raison d’une trés mauvaise préservation des échantillons au
sein des slumps, de 836,7 a 880,2 m.

Enfin, entre 920 et 947,5 m, il existe probablement une lacune importante, avec
la derniére apparition de B. parca constricta et T. orionatus (Maastrichtien inférieur)
immédiatement suivie de la premiére apparition de L. quadratus (Maastrichtien
supérieur ; Fig. 54).
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L’assemblage argileux qui constitue les sédiments de la coupe d’Obarra est
composé 1) d’interstratifiés illite/smectite irréguliers IS RO (assimilable a des smectites),
2) d’un mélange d’interstratifiés, majoritairement illite/smectite irréguliers (IS R1),
chlorite/smectite (C/S) et chlorite/vermiculite (C/V), 3) d’illite, 4) de chlorite et 5) de
kaolinite.
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Arkhangelskiella cymbiformis var. W ; B.h. = Bukryaster hayi ; B.p.c. = Broinsonia parca constricta ; C.a. = Ceratolithoides
aculeus ; C.v. = Ceratolithoides verbeekii ; E.p. = Eiffellithus parallelus ; L.q.= Lithraphidites quadratus ; M.f. =
Marthasterites furcatus ; M.p. = Misceomarginatus pleniporus ; M.u. = Microrhabdulus undosus ; N.f.= Nephrolithus
frequens ; R.a. = Reinhardtites anthophorus ; R. levis = Reinhardtites levis ; T.o. = Tranolithus orionatus ; U.s.
= Uniplanarius sissinghii ; U.t. = Uniplanarius trifidus.

L’évolution de ces assemblages argileux peut étre divisée en quatre grands

intervalles (notés de A a D dans la Fig. 55) :

L’intervalle A s’étend de 0 a 500 m ; ’assemblage argileux est majoritairement
composé du mélange d’interstratifiés IS R1, C/V, et C/S (~40 %), d’IS RO (~25 %)
et d’illite (~25 %), associés a des traces de kaolinite (~2 %) et de la chlorite présente
en proportions variables. En effet, la chlorite est enregistrée en forte proportions, de
la base de la coupe a 105 m (~10 %), mais n’apparait plus qu’a 1’état de traces de
105 a 325 m (~ 1 %) et augmente a nouveau de 325 a 500 m (~3 %). De plus, le
mélange d’interstratifiés IS R1, C/V, et C/S montre une tendance a la décroissance
qui s’initie vers 350 m jusque 500 m (de 40 a 30 %), au profit d’illite et d’IS RO
(Figs. 55, 56). Par ailleurs, quelques diffractogrammes (entre 258 et 420 m)
présentent occasionnellement un pic & 9,22 — 9,25 A qui pourrait correspondre & du
talc, dont la raie de diffraction principale est voisine de 9,3 A. Ceci n’a cependant
pas été confirmé par des observations au microscope électronique a transmission ;
ce minéral n’a pas donc pas été pris en compte dans les pourcentages mais est présent
probablement sous forme de trace (Fig. 62).
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Raw diffractogram Interpreted diffractogram
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Figure 56 : (& gauche) Diffractogrammes types de I’intervalle 1, bruts et (a droite) interprétés et quantifiés selon la méthode
de Macdiff 4.2.5.

e L’intervalle B s’étend de 500 a 750 m : la fraction argileuse est composée
principalement d’IS RO (~ 55 %) associée a des illites (~ 20 %), des IS R1 (~ 15 %)
et des traces de kaolinite (~2 %) et chlorite (~2 %). Dans cet intervalle, les IS RO
montrent une croissance réguliere et continue, aux dépens des illites et du mélange
d’interstratifiés IS R1, C/V, et C/S. Dans la partie supérieure I’intervalle 2, entre 620
m et 645 m, la kaolinite est absente, tandis que I’illite et la chlorite augmentent en
paralléle. A partir de 645 m, la kaolinite augmente soudainement (6% en moyenne),
tandis que I’illite montre la tendance inverse (Figs. 55, 57).
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Raw diffractogram Interpreted diffractogram

3 628.1m 628.1m

- . q

normal treatment

{ e EG - treatment

e heated (490°C during 2 hrs) treatment
{

** Chlorite

654.3 m

‘ = normal treatment
g i = EG - treatment
| Al || e heated (490°C during 2 hrs) treatment

~1 1 el
{3

Figure 57 : (& gauche) Diffractogrammes types de I’intervalle 2, bruts et (a droite) interprétés et quantifiés selon la méthode
de Macdiff 4.2.5.

e L’intervalle C comprend les échantillons prélevés dans les trois slumps (1 - 752,5 &
768 m;2-823ma849 m; 3 -850 ma 884 m): lafraction argileuse est largement
dominée par des IS RO (~75 %), le mélange d’interstratifiés IS R1, C/V, et C/S
(15%), quelques illites (5%) et des traces de chlorite (< 1 %). Aucune trace de
kaolinite n’a été détectée dans ces échantillons (Figs. 55, 58).
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Raw diffractogram Interpreted diffractogram
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Figure 58 : (a gauche) Diffractogrammes types de I'intervalle 3, bruts et (& droite) interprétés et quantifiés selon la méthode
de Macdiff 4.2.5.

e L’intervalle D correspond aux sédiments compris entre 794 a 815 m, qui séparent le
premier slump (avec le radeau) et le second, et ceux entre 885 a 947 m qui
surmontent le plus grand slump «Pardinella». Cet intervalle présente une
dominance des IS RO (~50 %) associés au mélange d’interstratifiés IS R1, C/V, et
C/S (~20 %) et des illites (~13 %), ainsi qu’un pourcentage élevé de kaolinite (~8
%) et des traces de chlorites (< 2% ; Figs. 55, 59).

180



Chapitre 4 -
Altération continentale dans le domaine téthysien occidental et boréal au cours du Campanien

Raw diffractogram Interpreted diffractogram
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Figure 59 : (& gauche) Diffractogrammes types de I'intervalle 4, bruts et (& droite) interprétés et quantifiés selon la méthode
de Macdiff 4.2.5.

Trois de ces échantillons (210,8 m — 593 m — 496,8 m) présentent des pics S2
inférieurs a 0,25 mg/g, soit trop plats pour indiquer le maximum de production
d’hydrocarbures, ne permettant pas de les interpréter en terme de Tmax. En revanche, les
valeurs de Tmax Obtenues pour les quatre autres échantillons (4,9 m —402,5m —861,4 m
—902,5 m) montrent une augmentation des valeurs avec la profondeur, évoluant de 430
°C (équivalent a 50-60°C de température d’enfouissement) dans la partie supérieure de
la coupe, jusqu’a des valeurs atteignant 450 °C (équivalent a 100-200°C de température
d’enfouissement) a la base de la coupe (Disnar, 1994).

Les 7 échantillons enregistrent des valeurs faibles comprises entre 0,1 et 0,8 %
de COT, des IH et 10 présentés dans le tableau 5 ci-apres :

V¥ Tableau 5 : Données issues de la pyrolyse de la matiére organique sur la coupe d’Obarra (bassin de Tremp, Espagne)

Cote de
I’échantillon Tmax (°C) S2 (mg/g) 10 IH COT (%)

(m)

49 449 0,38 13 81 0,47
210,8 0,20 81 65 0,31
402,5 438 0,71 16 89 0,8
593,0 0,16 240 160 0,1
796,7 0,25 64 89 0,28
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861,4 430 0,56 76 170 0,33

902,5 430 0,37 72 103 0,36

Les isotopes du carbone enregistrent une large gamme de valeurs, comprises
entre - 4,5 et 1,8 %o, au sein desquelles sont identifiés quatre grands ensembles de 436 a
616 m, de 617 4 767 m, de 794 & 932 m et au-dela de 932 m.

Entre 436 et 616 m, les valeurs des isotopes du carbone présentent un signal
bruité compris entre 1,0 %o et -2,3 %o, correspondant a une amplitude maximum 3,3 %o
ne permettant pas d’identifier une tendance.

Entre 617 et 767 m, le signal enregistre une Iégére tendance décroissante allant
de 0,8 %0 a -0,3 %o cependant interrompue, entre 630 et 719 m, par une excursion
négative tres nette d’amplitude 3,3 %o, enregistrée dans la partie marneuse 4, appartenant
a ’intervalle le plus continu prélevé dans 1’unité des « Turbidites de Mascarell », dans
lariviére.

Entre 794 et 932 m, aprés le premier slump, les sédiments enregistrent une
tendance croissante du §*3C, évoluant de -3,7 %o a 794 m jusqu’a -2,2 %o a 932 m. Ces
valeurs sont beaucoup plus négatives que celles du premier intervalle. Cet intervalle est
interrompu de 833 a 881 m par des valeurs positives autour de 0 a 1,0 %o, qui coincident
avec les niveaux carbonatés intercalés dans la seérie sédimentaire du grand slump
« Pardinella ». Etant donné que le slump représente un événement instantané de
remaniement des sédiments issus d’un lieu topographiquement plus haut dans le bassin
sédimentaire, nous ne pouvons interpréter ce signal comme une excursion positive de la
courbe de 6*3C, mais plutét comme la signature isotopique d’un autre endroit dans le
méme bassin.

Aprés 932 m, au sommet de la coupe, les isotopes du carbone enregistrent des
valeurs autour de -1,0 %eo.
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4.3.5 Discussion de la coupe d’Obarra

4.3.5.1.1 Minéralogie des argiles et maturation de la matiéere
organique

Du haut vers le bas de la coupe, I’évolution des assemblages argileux est marquée
par un relais des interstratifiés 1/S de type RO, par des I/S R1 associés a des C/S et C/V
(40 % ; Fig. 55). Cette évolution est caractéristique d’une influence de I’enfouissement
par illitisation progressive des 1/S RO et transformation progressive des I/S en chlorite
par Iintermédiaire des C/S et C/V (Srodon et al., 2009). Ces évolutions minérales
s’accompagnent d’un accroissement des valeurs de Tmax qui passent de 430°C a preés de
450°C, du haut en bas de la succession sédimentaire. Au sommet de la coupe, la matiére
organique est donc immature, mais plus profondément, les valeurs de Tmax indiquent le
passage dans la fenétre a huile, voire au-dela a la base de la série. Les données minérales
et organiques sont donc convergentes et traduisent une influence significative de
I’enfouissement (Dellisanti et al., 2010).

L’interprétation paléoclimatique a partir des données minéralogiques ne peut
donc se faire que sur la partie supérieure de la coupe, de 500 & 950 m (Fig. 55). En effet,
entre 0 et 500 m, la transformation des argiles des sédiments de la coupe d’Obarra ne
reflétent plus les environnements de dépdts au moment ou ils se sont formés en surface,
mais plutot leur transformation par diagenése d’enfouissement jusqu’a aujourd’hui.

4.3.5.1.2 Isotopie du carbone

Le graphique représentant le §3C en fonction du 80 (évolution du §'20 le long
de la coupe présenté en annexe 3) est couramment utilisé pour tester une éventuelle
influence diagénétique (Jarvis et al., 2002). Pour tester la corrélation entre nos deux
paramétres, nous avons choisi d’utiliser le coefficient de Spearman rs en raison de la
nature non-linéaire des données. Une valeur de rs proche de 1 indique une parfaite
corrélation, proche de -1 une parfaite anti-corrélation, tandis que le 0 refléte une absence
de corrélation. Seules les valeurs de coefficient de Spearman sont reportées et illustrent
les signes et I’intensité des corrélations. Nous avons choisi de ne pas reporter les p values
associées au coefficient de Spearman, car celles-ci supposent que les observations sont
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indépendantes. Ce n’est pas le cas de nos variables ici (3*°C ; 5'0) qui sont dépendantes

du temps.

Un graphique établi entre les données isotopiques de 1’oxygéne et du carbone
(Fig. 60) de la roche totale d’Obarra montre qu’il existe une faible corrélation entre les
données isotopiques du carbone et de I’oxygéne (rs = 0,47). Par ailleurs, en comparant
ces données a celles du domaine téthysien, on peut remarquer que les valeurs des
isotopes du carbone et de I’oxygéne d’Obarra n’enregistrent pas les mémes gammes de
valeurs que celles reconnues dans le domaine téthysien (Fig. 60). Les données
isotopiques du carbone n’ont sans doute pas préservé leur signal primaire ; cependant,
les tendances observées ont pu étre préservées.

Par ailleurs, cette différence de gamme de valeurs peut s’expliquer par le contexte
proximal de la coupe d’Obarra. En effet, des arrivées d’eau fluviatiles potentielles
peuvent modifier a la fois le 3*80 de 1’eau locale et le §'*C du carbone inorganique
dissous (CID) et donc celui des carbonates.
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Figure 60 : Graphique représentant les valeurs isotopiques du carbone 3*Croche totate) €N fonction des données isotopiques de

I’oxygéne 880 roche totale) de la partie supérieure (500 — 950 m) de la coupe d’Obarra (48 ) comparées aux données
isotopiques de plusieurs sites d’étude dans le domaine téthysien au sud de 35°N.
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A Téchelle régionale du secteur Aquitain-Provence-Pyrénées, la corrélation entre
les sites s’avere trés complexe d’un point de vue biostratigraphique et
lithostratigraphique du fait de la continentalisation plus précoce a I’est a partir du
Santonien (Laurent et al., 2001). L’identification des événements des isotopes du
carbone, reconnus a 1’échelle globale, permettront donc ici, en plus des données de
nannofossiles, de fournir un outil de corrélation pour comparer la coupe d’Obarra avec
celle de Tercis-les-Bains.

4.35.2.1 LCE sur la coupe d’Obarra

Une excursion isotopique négative continue de 3,3 %o d’amplitude, identifiée
entre 617 et 719 m, dans 1’unité 4, coincide avec la zone UC 15d et la UC 15e, elle-
méme cependant assez mal contrainte en raison de la mauvaise identification de la
derniéere apparition de U. trifidus. Sur la courbe isotopique de Tercis-les-Bains (bassin
d’Aquitaine, France), I’excursion isotopique négative du LCE, identifiée au sommet du
chron C33n et dans la sous-zone a nannofossiles UC 15d-¢, a été défini en deux étapes :
un pré-LCE d’une amplitude de 0,3 %o dont la base coincide avec une augmentation de
kaolinite et le maximum coincide avec la premiére apparition d’U. trifidus et un main-
LCE d’une amplitude de 1,3 %o coincidant avec la derniére apparition de R. magnus et
une diminution de kaolinite, de chlorite et d’illite (\Voigt et al., 2012 ; Thibault et al.,
2012 ; Chenot et al., 2016).

Sur la coupe d’Obarra, il est difficile d’identifier une double excursion dans
I’événement isotopique enregistré (Figs. 55, 61). Les données biostratigraphiques,
notamment la premiére apparition du nannofossile calcaire U. trifidus qui s’opére
beaucoup plus bas dans la série sédimentaire, vers 525 m suggerent cependant que cette
excursion négative pourrait correspondre au main-LCE a Obarra mais pas au pré-LCE,
qui devrait se retrouver beaucoup plus bas dans la série.

Il est important de noter que le LCE d’Obarra présente une grande amplitude
(minimum 3,3 %o), dépassant celles enregistrées ailleurs, & toutes les latitudes,
I’amplitude variable de cet événement isotopique étant comprises entre 1,0 %o et 0,3 %o
(Jarvis et al., 2002 ; Voigt et al., 2010, 2012 ; Jung et al., 2012 ; Thibault et al., 2012 ;
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Perdiou et al., 2016 ; Chenot et al., 2016 ; Sabatino et al., 2018 ; Fig. 4). La signification

de cette amplitude est discutée plus loin.
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Figure 61 : Comparaison des données de minéralogie des argiles et d’isotopie du carbone des coupes d’Obarra (bassin de
Tremp, Espagne, Pyrénées méridionales) et de Tercis-les-Bains (bassin d’ Aquitaine, France, Pyrénées septentrionales).

186



Chapitre 4 -
Altération continentale dans le domaine téthysien occidental et boréal au cours du Campanien

La tendance décroissante des valeurs enregistrées entre 794 et 932 m, avec une
amplitude environ 1,4 %o sur la courbe d’Obarra, s’initie avec les derniéres apparitions
d’U. trifidus et pourrait donc coincider avec la limite Campanien — Maastrichtien, placée
sur la figure 61 vers 800 m, entre le premier et le second slump (Figs. 55). Notons que
’absence de covariation du signal de le 3*3C et de §'80 exclue ’hypothése diagénétique
(annexe 3).

La derniére apparition d’U. trifidus est un des critéres majeurs qui caractérise la
limite Campanien — Maastrichtien. A 1’échelle mondiale, il existe une excursion
négative appelée CMBE, reconnue dans la biozone a U. trifidus. Le CMBE pourrait
éventuellement correspondre a cette excursion sur la coupe d’Obarra, et dans ce cas,
présenter une amplitude forte puisque sur des coupes situées a des paléolatitudes
comparables, le CMBE est de ’ordre de 0,3 a 0,4 %o. La valeur enregistrée & Obarra
serait en revanche plus proche de celles identifiées dans les craies de mer du Nord,
voisines de 1 %o (Voigt et al., 2012).

Notons que d’autres éléments bio- et magnétostratigraphiques contemporains de
ces deux excursions négatives du carbone pourraient permettre de mieux les contraindre
temporellement dans des travaux futurs. Le LCE fait notamment partiellement partie de
la biozone de foraminiféere planctonique R. calcarata, mais se produit également au
milieu du chron C33n, tandis que le CMBE est défini dans le chron restreint C32n2n et
appartient a la biozone a G. gansseri.

Les séries sédimentaires d’age Campanien — Maastrichtien du bassin de Tremp
sont caractérisées par des figures de glissement, des alternances marnes-turbidites, ou
structures chenalisantes marines. Ces figures sédimentaires, retrouvées le long de la
coupe d’Obarra traduisent une érosion intense de la chaine pyrénéenne. Le bassin de
Tremp constitue donc un réceptacle de ces produits d’érosion au Campanien —
Maastrichtien. La majorité des minéraux argileux retrouvés dans les sédiments d’Obarra
sont donc pour la plupart des produits de la dégradation des roches méres qui constituent
la chaine pyrénéenne et des sols formés en surface.
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Pour rappel, seule la partie comprise entre 500 et 950 m semble avoir subi une
influence diagénétique négligeable, permettant ainsi d’interpréter le signal isotopique
du carbone et la minéralogie des argiles en termes de modifications
paléoenvironnementales.

4.3.5.4.1 Mise en place d’un climat plus hydrolysant au Campanien
supérieur — Maastrichtien dans le secteur est-pyrénéen ?

Sur la coupe d’Obarra, de 617 & 648 m (dans la biozone UC15d), 1’évolution des
minéraux argileux enregistrent une augmentation des minéraux primaires (illite et
chlorite), sans kaolinite. En revanche, a partir de 648 m, celle-ci augmente fortement
jusqu’a 9 % alors que la chlorite stagne et I’illite présente une diminution. Cette
transition minéralogique suppose qu’un épisode d’érosion physique est relayé par un
épisode d’altération chimique dans le bassin de Tremp pendant le LCE. Les proportions
de kaolinite ne cessent ensuite d’augmenter jusqu’au Maastrichtien, excepté dans le
slump ou elle est totalement absente (cf. § 4.3.5.6.). Sur la coupe d’Obarra, 1’évolution
contraire de la kaolinite par rapport aux minéraux primaires en fait d’elle principalement
un marqueur climatique reflétant une intensification de I’altération chimique au
Campanien supérieur — Maastrichtien. Cette kaolinite semble donc issue du
remaniement de sols pédogénétiques sous un climat plus hydrolysant.

Dans I’Hérault (sud de la France), une étude minéralogique menée récemment
sur des sédiments continentaux, d’age Campanien a permis d’identifier un climat aux
saisons contrastées humide a semi-humide (présence partielle de palygorskite ;
Smektala et al., 2014). Ces dépdts continentaux contenants de forts pourcentages de
kaolinite (30 & 40%), associés aux gisements de bauxites du Haut-Var et de I’Hérault
(sud de la France, au nord du bassin de Tremp Bardossy et Dercourt, 1990), d’age
Campanien — Maastrichtien, pourraient donc constituer une source d’apport de cette
kaolinite dans le bassin de Tremp (Fig. 42). Par ailleurs, dans quelques échantillons,
nous avons pu noter la présence d’un minéral diffractant autour de 9,25 A que nous
avons précédemment associé a du talc autour de 400 m (Figs. 55, 62). En dépitde n’avoir
pu confirmer la présence de ce minéral au MET, il est intéressant de constater que la
présence d’importants gisements de talc en Ariége (carriére de Trimouns, France) d’age
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Paléozoique, pourraient correspondre & des sources d’apports détritiques de ce minéral
magnésien. Ces apports pourraient éventuellement provenir donc du nord du bassin de
Tremp.
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Figure 62 : Diffractogramme enregistrant I’éventuelle présence de talc & 9,25 A (411,6 m). La
courbe noire représente le traitement normal, la courbe bleue représente le traitement I’EG et la
courbe rouge représente le traitement chauffé.

4.3.5.4.2 Influence continentale dans la sédimentation d’Obarra

En plus des géométries des structures sédimentaires, I’influence continentale a
Tremp est également mise en évidence par la matiére organique majoritairement de type
III (continentale) retrouvée dans les sédiments d’Obarra (Fig. 63). Quelques niveaux de
matiere organique retrouvés dans les sédiments de Tercis-les-Bains au Campanien
supérieur ont été interprétés comme des niveaux de bois flottés. Ceux-ci auraient été
transportés a la suite d’incendies causés par des orages ayant eu lieu sur les secteurs
continentaux avoisinants (Baudin et al., 2001) et suggérant & nouveau des saisons
contrastées.
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Figure 63 : Quelques compositions de kérogéne d’Obarra comparés a la classification des kérogenes de type 1, II et I1I dans
un diagramme IH/IO et dans un diagramme IH/Tmax. Les kérogénes d’Obarra sont majoritairement de type III, ¢’est-a-dire
composés d’une matiere organique majoritairement d’origine continentale.

Nous avons évoqué précedemment qu’il existe une continentalisation plus
précoce du domaine est des Pyrénées pendant le Campanien — Maastrichtien par rapport
au domaine ouest (Laurent et al., 2001 ; Bardossy et Dercourt, 1990 ; Fig. 42). Dans
notre étude, le site d’Obarra constitue le domaine le plus proximal de la partie
continentalisée a 1’est, par rapport a Tercis-les-Bains qui se situe a 1’ouest.

Au Campanien supérieur, la coupe de Tercis-les-Bains est caractérisée par une
sédimentation calcaro-marneuse en milieu profond et calme. A 1’opposé, la coupe
d’Obarra, localisée dans le bassin flexural d’avant-pays de Tremp, traduit un
environnement de dép6t continuellement soumis aux apports continentaux ; les
environnements de dépdts évoluent de la pente (« Turbidites de Mascarell »), au chenal
sous-marin proximal (las Herreias), au bassin profond (« Marnes de Salas »).
Cependant, dans la sédimentation argileuse d’Obarra, nous avons retrouvé la kaolinite
identifiée dans la partie nord des Pyrénées, sur la coupe de Tercis-les-Bains (Chenot et
al., 2016). L’évolution de cette kaolinite différe néanmoins au Campanien supérieur.
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Au Campanien supérieur, la sédimentation argileuse de Tercis-les-Bains,

caractérisée par d’importante proportions de smectites et quelques illites, est
interrompue par un épisode détritique contemporain du LCE (estimé a 1,4 Ma). Cet
événement se manifeste par ’augmentation d’illite, de chlorite et de kaolinite. En
revanche, a Obarra, la kaolinite est présente tout le temps pendant le Campanien
supérieur, en proportion variable, mais augmente aussi a partir du LCE. La différence
de I’évolution de la kaolinite entre Tercis-les-Bains et Obarra pourrait s’expliquer par
des processus de sédimentation argileuse différentielle. En s’éloignant des cotes et des
sources d’apports, les espéces argileuses ne sont pas distribués uniformément (Gibbs,
1977 ; Mignard, 2017). Le transport des minéraux argileux détritiques est contraint par
1) la distance & parcourir entre la source et le milieu de dépots, 2) I’intensité du
phénomeéne d’altération continentale, 3) la taille et la densité des particules et 4)
I’intensité des courants marins qui véhiculent les particules argileuses. Ceci se traduit a
Obarra par un flux constant de kaolinite remaniée des couvertures pédogenétiques
proximales, et & Tercis-les-Bains par 1’apport bref de kaolinite (Fig. 61).

En résumé, I’intensification d’un climat hydrolysant dans le domaine ibérique,
couplée a la formation de reliefs dans le secteur est-pyrénéen au Campanien supérieur —
Maastrichtien constitue un contexte idéal pour la mise en place de bauxites sur les zones
émergentes. La présence de kaolinite semble donc étre majoritairement liée au contexte
climatique.

4.3.5.6.1 Signature locale : un haut-fond dans le bassin de Tremp ?

Le slump « Pardinella » (qui comprend les 3 slumps observés sur le terrain ; 1 —
752,5a768 m; 2 — 823 a 849 m; 3 — 850 a 884 m) présente des sédiments beaucoup
plus carbonatés ainsi qu’une signature trés positive (entre 0 et 1,0 %o) qui se rapproche
davantage des valeurs isotopiques de la partie supérieure du Campanien supérieur (719
a 769 m, entre 0,3 et 0,8 %o ; Fig. 55). D’une part, sur la base de la signature isotopique
trés positive, cette épaisse série pourrait donc provenir d’une série non lithifiée d’age
plus ancien (partie supérieure du Campanien supérieur) qui aurait glissé le long d’une
pente sous-marine. D’autre part, la signature minéralogique des sédiments de ce slump
est complétement différente du reste de la série, composée majoritairement par des
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smectites (IS RO0), associées a quelques illites et de la chlorite, mais aucune trace de

kaolinite. Ces sédiments n’ont donc pas ou trés peu été soumis a des flux terrigénes, ce
qui pourrait s’expliquer par un environnement sédimentaire topographiquement plus
élevé, un haut-fond par exemple. Un haut-fond est un environnement isolé des apports
détritiques et présente des conditions favorables a la formation de smectites authigénes
(Fig. 64).

Cependant, la mauvaise préservation des nannofossiles dans cet intervalle ne
permet pas de confirmer son age.
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Figure 64 : Proposition de modele de formation du slump « Pardinella ». Les échelles ne sont pas respectées. Abréviations : K
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4.3.5.6.2 Signature globale : activité tectonique majeure dans les
Pyrénées méridionales pendant le Campanien supérieur —
Maastrichtien inférieur en relation avec une instabilité
globale sur la marge nord téthysienne

L’effondrement gravitaire que caractérise le slump « Pardinella » s’inscrit dans
une phase de fermeture de la Téthys induisant une déstabilisation de la marge nord de
la Téthys, au niveau des zones tectoniquement actives. En effet, plusieurs effondrements
gravitaires ont été enregistrés dans les sédiments du Campanien supérieur de la Téthys,
notamment a I’est de la Sicile (Randazzo et al., 2017) ou encore sur la marge Apulienne
(Charvet, 1978 ; Le Goff et al., 2015). Un (ou plusieurs) événement tectonique local
dans le secteur ibérique aurait pu provoquer une réactivation des failles adjacentes au
bassin de Tremp et produire le slump « Pardinella ». Par ailleurs, I’intensification du
régime hydrologique et de I’altération chimique dans ce secteur aurait également pu
participer a une surcharge lithostatique.

Les données géochimiques ont pu mettre en évidence un LCE d’une amplitude
de 3,3 %o, bien plus importante que sur toutes les autres coupes précédemment étudiées
(cf Fig. 4). L’amplitude maximum du LCE, mise en évidence dans la littérature est dans
la mer du Nord, au niveau du forage Adda-3, était de 1,0 %o (Perdiou et al., 2016).

Les excursions négatives du carbone au Campanien ont été associées & des
variations eustatiques (Jarvis et al., 2002) ; les excursions négatives des isotopes du
carbone ont été expliquées par une oxydation de la matiére organique (érosion ou
remobilisation) marine ou terrestre par des épisodes de régression. En considérant ce
scénario pendant le LCE, la différence d’amplitude de I’excursion entre Obarra et les
autres sites énoncés dans la littérature pourrait s’expliquer par la proximité du site par
rapport a la cote et par I’importance des apports détritiques recus. Un bassin d’avant-
chaine recoit relativement plus de produits d’érosion de la chaine en formation qu’un
bassin situé loin des cotes et/ou hors d’un contexte orogénique. Ces apports détritiques
comprennent potentiellement de la matiére organique formée sur les continents, dont la
dégradation en milieu marin relache préférenciellement du *2C, diminuant ainsi le §3C
du carbone inorganique dissout et donc celui des carbonates formés dans ce milieu.
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La région Aquitaine-Pyrénéen-Provence est une région riche en sites
continentaux du Crétacé supérieur. Les fouilles ont permis de recueillir de nombreux
fossiles de crocodiliens, tortues, des reptiles, des poissons et des dinosaures variés
(Laurent et al., 2001). Grace a ce registre fossile, plusieurs auteurs ont pu documenter
la paléobiodiversité des dinosaures dans la région (Buffetaut et Le Loeuff, 1991, 1998 ;
Buffetaut et al., 1996, 1997, 1999 ; Lépez-Martinez, 2003 ; Prieto-Marquez et al.,
20064, 2006b ; Barroso-Barcenillaetal., 2009 ; Torices et al., 2013 ; Pereda-Suberbiola,
2009 ; Riera et al., 2009 ; Cruzado-Caballero et al., 2010). Le changement majeur des
assemblages des faunes continentales correspondrait a une augmentation de la diversité
des sauropodes du sud de la France et du nord Est de I’Espagne qui semble s’initier au
Crétacé supérieur. Ceci se manifeste tout d’abord avec I’apparition des Nodosauridae et
des Rhabdodontidae au Campanien supérieur, et ensuite par un relais important des
grands herbivores au Maastrichtien moyen, par la famille des Hadrosauridae et de
nouveaux taxons de Titanosauridae au Maastrichtien moyen (Laurent et al., 2001 ; Vila
etal., 2012 ; 2016 ; Fig. 65).
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Figure 65 : Charte biostratigraphique des dinosaures du domaine Ibéro-Armoricain montrant I’intervalle du turnover
fauniques au Maastrichtien. Les colonnes rouges montrent les nouveaux taxons qui n’étaient pas présents avant 1’intervalle
du turnover (d’apres Vila et al., 2016). L’échelle magnétostratigraphique est issue de la GTS 2012 (Gradstein et al., 2012).

Il est donc possible de distinguer deux grands événements au niveau de
I’évolution des assemblages de faunes de dinosaures : au Campanien supérieur et au
Maastrichtien moyen.

En plus de ’augmentation des surfaces terrestres connues pour la période du
Campanien supérieur — Maastrichtien, notre étude sur la coupe d’Obarra permet de
dévoiler des indices de modifications paléoenvironnementales qui pourraient coincider
avec 1’évolution des sauropodes pendant I’intervalle Campanien supérieur —
Maastrichtien. En effet, ’augmentation de la kaolinite sur la coupe d’Obarra (partie
supérieure du chron C33n et zone a nannofossiles UC 15d), interprétée comme une
augmentation du cycle hydrologique, aurait pu favoriser le développement d’une
végeétation adaptée a un climat plus contrasté humide/sec et plus chaud et par conséquent
une modification des faunes de sauropodes herbivores (Fig. 66). Par ailleurs, le slump
« Pardinella », approximativement daté du Maastrichtien inférieur, dans le bassin de
Tremp conforte I’importante activité tectonique dans le secteur aquitanien-pyrénéen qui
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pourrait étre reli¢ a d’importantes modifications paléogéographiques a cette époque
(Fig. 66).
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Figure 66 : Modifications paléoenvironnementales induites par le climat et la tectonique comme facteurs responsables de
I’évolution des faunes continentales dans le domaine Aquitaine-Provence au Campanien supérieur-Maastrichtien. La taille
des + et des — est représentative de I’intensité du soulévement a ’est et de la subsidence a I’ouest pendant I’intervalle d’étude.
Les fléches bleues représentent quant a elle I’intensité de I’altération continentale du domaine est pyrénéen.

4.3.6 Conclusions

Dans cette étude, nous présentons pour la premiére fois une description
sédimentologique et une datation de la série Crétacé supérieur de la coupe d’Obarra,
dans le bassin de Tremp (Espagne, Pyrénées méridionales). Parmi les événements
isotopiques du carbone identifiés dans les sédiments d’Obarra, nous retrouvons le « Late
Campanian Event» avec une amplitude trés élevée de 3,3% et peut-étre
I’enregistrement du CMBE, interrompu par le slump régional « Pardinella ».

La comparaison des données d’Obarra avec les données de Tercis-les-Bains
(Pyrénées septentrionales), rendue possible grace a 1’outil de corrélation des isotopes du
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carbone 3C, met en évidence une augmentation de la kaolinite, indicateur d’une

intensification de [’altération chimique dans le secteur pyrénéen au Campanien
supérieur. Surimposé a cette altération chimique, de multiples épisodes tectoniques
affectent le bassin de Tremp a partir du Campanien supérieur, dont un événement majeur
a la transition Campanien — Maastrichtien, reflété par la succession de slump (slump
« Pardinella »). A partir de ces éléments, il est donc possible d’imaginer une
continentalisation éparse au niveau du secteur sud-est pyrénéen, assimilable a un
archipel, expliquant les nombreux désaccords sur [’initiation exacte de la
continentalisation a cette époque dans le domaine de Tremp-Ager.

Les données d’Obarra ont mis en évidence une augmentation de 1’altération
continentale pendant le Campanien supérieur, en accord avec ce que nous avons observé
sur la marge nord de 1’ouest-Téthys (Chenot et al., 2018). Le remplissage de ce bassin
d’avant-chaine par les produits de dégradation de la chaine Pyrénéenne conserve donc
une signature globale.
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Résumé du chapitre 4

Résultats majeurs :

L’intensification de 1’altération continentale sur le pourtour téthysien au
Campanien pourrait &re I’un des processus impliqués dans le grand
refroidissement du Crétacé supérieur, via un pompage de CO2 atmosphérique.
Les apports détritiques dans le domaine téthysien s’initient plutdt sur la marge
sud et progresse vers le nord; cette évolution a été reliée au contexte
géodynamique de la fermeture de la Téthys et au mouvement rotatoire de
I’Afrique.

Au Campanien, dans le domaine ouest-téthysien, on note la mise en place d’une
ceinture climatique semi-humide entre 45° et 35°N, d’une ceinture hydrolysante
entre 35 et 15°N et d’une ceinture aride au sud de 15°N.

Résultats secondaires :

Les excursions négatives des isotopes du carbone (SCBE, LCE, CMBE) ne sont
pas directement reliées a des épisodes d’altération continentale plus intense
dans la Téthys. Notons tout de méme qu’a Obarra, la forte amplitude du LCE
semble refléter une intensification des apports détritiques comprenant de la
matiére organique.

La dureée estimée du LCE sur la coupe de Tercis-les-Bains est d’environ 1.4 Ma.
Le bassin d’avant-chaine de Tremp, dans les Pyrénées orientales, préserve en
partie un signal minéralogique global.
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5 Chapitre 5
Evolution de I’eng dans le corridor équatorial téthysien

5.1 Introduction

Dans le chapitre 4, relatif a I’évolution de 1’altération continentale
au cours du Campanien, nous avons pu mettre en évidence une
intensification de D’altération continentale dans le domaine téthysien.
Celle-ci est proposée comme pouvant en partie étre responsable du
refroidissement global enregistré au Cretacé supérieur, par
consommation de COgam, via ’altération des silicates (Chenot et al.,
2016, 2018).

L’objectif de cette seconde partie est de déterminer si des
modifications courantologiques dans le secteur téthysien pourraient avoir
également joue un role dans le refroidissement global (Hotinski et
Toggweiler, 2003). Pour rappel, il a été suggéré, qu’au Crétacé supérieur,
un courant océanique latitudinal, le TCC, parcourait le tour du globe en
passant par 1’océan téthysien d’est en ouest (FOlImi et al., 1992 ; Pucéat
et al., 2005 ; Soudry et al., 2006 ; Figs. 16, 67). Ce courant semblerait
s’intensifier au Campanien — Maastrichtien (Pucéat et al., 2005 ; Soudry
et al., 2006).

Pour explorer plus avant 1’évolution de ce courant océanique, nous
avons reconstruit I’évolution de 1’eng des eaux de fonds locales au niveau
de trois régions clefs sur le trajet potentiel de ce courant (Fig. 67) : 1) a
I’entrée du passage téthysien (bassin du Zagros, coupe de Shahneshin,
Iran), 2) au centre-ouest du bassin téthysien (bassin des Marches-Ombrie,
coupe de Gubbio, Italie) et 3) au niveau du passage des Caraibes (bassin
du Venezuela, forage du Site DSDP 146, mer des Caraibes).
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Figure 67 : Carte paléotectonique du Campanien inférieur montrant le tracé approximatif du
« Tethyan Circumglobal Current » (TCC) ainsi que I’emplacement des sites d’études modifiée de
(Barrier et Vrielynck, 2007). Abréviations : Sh = coupe de Shaheneshin (Iran) ; G = coupe de
Gubbio — la Bottaccione (bassin des Marches Ombrie) ; 146 = forage DSDP 146 (bassin du
Venezuela).

Pour chaque site, 1’eng des eaux de fond locales a été approché par
I’analyse de I’eng de la fraction carbonatée des sédiments (selon le
protocole décrit dans le chapitre 3). La concentration en terres rares de
chaque fraction carbonatée a également été systématiquement analysée
afin de vérifier I’enregistrement d’un signal isotopique de 1’eau de mer
par la fraction ciblée. Dans les environnements situés sur les marges
continentales a moins de 1 000 km des c6tes et a moins de 2 500 m de
profondeur (comme cela est le cas ici) il a été montré que I’eng de 1’eau
de mer locale pouvait étre affectée par des apports de Nd d’origine
détritique (Lacan et Jeandel, 2001, 2005 ; Tachikawa et al., 2014). Afin
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d’étre a méme de discuter plus avant de I’origine de I’évolution de 1’eng

des eaux locales, 1I’eng de la fraction résiduelle des sédiments (fraction
restante aprés décarbonatation, soustraction des oxydes de fer et de
manganeése, et soustraction de la matiére organique, selon le protocole
décrit dans le chapitre 3) a également été analysée pour chaque site.
Enfin, I’évolution des cortéges argileux a été déterminée en paralléle afin
de discuter des liens possibles entre 1’évolution de 1’eau locale et celui de
la fraction résiduelle avec 1’évolution de 1’altération des continents a
proximité.

Ce chapitre comprend trois parties, chacune dédiée a la description
et a I’interprétation des résultats des trois sites (Shahneshin, Gubbio, Site
DSDP 146). Pour comparer les coupes entre elles, il a été nécessaire
d’établir un modele d’age propre a chacune des coupes. Il est basé sur la
GTS 2012, qui fournit les &ges numériques des €événements
biostratigraphiques et magnétostratigraphiques (Gradstein et al., 2012).

5.2 Bassin du Zagros : coupe de Shahneshin

5.2.1 Contexte géodynamique et paléogéographique du bassin du
Zagros

La reconstitution paléogéographique du secteur sud-est téthysien
(Moyen-Orient actuel ; Barrier et Vrielynck, 2007 ; Fig. 68) montre
d’importantes déformations des séries sédimentaires au niveau des zones
de montagnes (le Zagros, le Caucase, ...) ainsi que le métamorphisme
d’arc qui se met en place au niveau des zones obductées (Chypre, Nord
de Turquie, Syrie, sud de I’Iran, Oman). La coupe de Shahneshin,
localisée dans le bassin du Zagros, a été choisie pour sa localisation a
I’entrée orientale du corridor téthysien. De plus, elle recouvre une
importante série du Crétacé supérieur.
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Figure 68: Carte paléotectonique de la Téthys orientale au Campanien inférieur avec
I’emplacement du site d’étude de la coupe de Shahneshin (bassin du Zagros, modifiée de Barrier
et Vrielynck, 2007). Abréviation : Sh = coupe de Shahneshin.

La ceinture orogénique actuelle du Zagros résulte de trois
événements tectoniques majeurs : 1) la subduction de 1’Océan Néo-
téthysien sous I’Iran central pendant le Crétacé, 2) la mise en place
d’ophiolites du c6té de la marge continentale passive afro-arabique
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pendant la période du Turonien au Campanien et 3) la collision de la

plaque arabe avec I’lran qui semblerait s’étre initiée au milieu du
Cénozoique (Agard et al., 2005 ; Homke et al., 2009 ; Moghadam Shafaii
et Stern, 2011). Cette zone fut tres étudiée, notamment pour ses
ressources en hydrocarbures dans les dépdts Méso-Cénozoiques
(Sherkati et al., 2006 ; Jahani et al., 2009).

Le bassin du Zagros était situé a une paléolatitude d’environ 5°N
au Crétacé supeérieur (Philip et Floquet, 2000 ; Barrier et Vrielynck,
2007 ; Fig. 68). La formation « Gurpi » caracterise le Crétacé supérieur
(Santonien-Campanien-Maastrichtien) ; il s’agit d’une succession de
dépbts de marnes et de calcaires qui constitue la roche-meére des
hydrocarbures du Sud de I’Iran (Ala et al., 1980). Elle affleure largement
dans les quatre grandes provinces des montagnes du Zagros : Lorestan,
Khuzestan, Internal Fars and Coastal Fars (Fig. 69).

FossiLs|

Sanandaj-Sirjan zone (552)

] Folded belt zone (2F8)

Dokhtar
ic 20ne (UDVZ)

100 200 km|

Figure 69 : (a gauche) Carte structurale du domaine iranien de Homke et al. (2009) replacée sur
une image satellite Google Earth. La coupe de Shahneshin se situe dans la partie nord de la
province de Fars. Abréviations : MZF = Main Zagros Fault ; MFF = Montain Front Fault ; HZF :
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High Zagros Fault. (& droite) (A) Carte des environnements de dép6ts du bassin du Zagros au
Campanien supérieur (Zarei et Ghasemi-Nejad, 2015, modifiée de Ziegler , 2001) ; (B) modéle de
dépdts Campanien-Maastrichtien des membres calcaires bioturbés et fossiliferes Lopha
(Campanien supérieur) et Emam Hassan (Maastrichtien inférieur), au sein de la formation
« Gurpi » enregistrés dans le Lurestan et Khuzestan (modifiée de Zarei et Ghasemi-Nejad, 2015).

La formation « Gurpi » est constituée des roches riches en
hydrocarbures du bassin pétrolifere du sud de I’'Iran. 85% du kérogene
retrouvé dans ces roches sont composés d’assemblages riches de kystes
de dinoflagellés (Ala et al.,, 1980). La formation « Gurpi» est
interrompue par trois hiatus. Ils ont été partiellement reliés aux surfaces
d’ennoiement maximum de la courbe eustatique de Haq (« Maximum
Flooding Surface », MFS), dans le Campanien moyen (~-70 Ma), dans le
Maastrichtien inférieur (~-68Ma) et dans le Maastrichtien supérieur (~-
58 Ma ; Razmjooei et al., 2014 ; Zarei et Ghasemi-Nejad, 2015). La
diversité élevée de dinoflagellés associée aux assemblages de
microfossiles (foraminiféres planctoniques et benthiques) a permis de
définir une variabilité latérale de facies importante au sein de cette
formation « Gurpi ». Celle-ci se manifeste par des environnements
marins relativement profonds de rampe externe vers la province de Fars
(Ghasemi-Nejad et al., 2006), a des environnements moins profonds dans
le Lorestan et le Khuzestan, caractérisés par deux unités calcaires
bioturbées et fossiliferes, appelées membre Lopha (Campanien supérieur,
G. aegyptica) et membre Emam Hassan (Maastrichtien inférieur, G.
gansseri ; Zarei et Ghasemi-Nejad, 2015, Fig. 69). Cette variation latérale
de facies au sein de la formation « Gurpi », associée aux hiatus régionaux,
ont aussi été interprétés comme le résultat de mouvements tectoniques
compressifs faisant varier la subsidence. En effet, Saura et al. (2011)
mettent en évidence une migration progressive du dépét-centre du bassin
et du front de déformation a partir du Campanien jusqu’a I’Eocene.

Les dépots crétacés du bassin du Zagros les mieux exposés, se
situent aujourd’hui dans la partie sud-ouest de I’Iran. Ils présentent des
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taux de sedimentation élevés liés au remplissage de ce bassin distal

d’avant-chaine, alimenté par de nombreux massifs émerges (aujourd’hui
mal identifiés) suite a la fermeture progressive du domaine Téthysien
pendant le Crétacé supérieur (Koop et Stoneley et al., 1982 ; Agard et al.,
2005 ; Homke et al., 2009 ; Fig. 69). Parmi ces massifs émergés, il a été
évoqué I’éventuelle mise a I’affleurement d’ophiolites pendant le Crétacé
supérieur le long d’une zone de subduction mise en place sur la marge
sud de I’Eurasie (Agard et al., 2005 ; Moghadam Shafaii et Stern, 2011 ;
Fig. 70). L’age exact de leurs mises en place (pré-collision
Eocene/Miocene supérieur) est tres discuté ; cependant, une datation
U/Pb aurait permis d’estimer la formation des ophiolites de Kermanshah
(Lurestan), a -79,3 Ma (soit Campanien moyen) pour les parties les plus
anciennes (Harsin) et -35.7+/-0.5 Ma (soit Eocene terminal) pour les
parties les plus récentes (Sahneh-Kamyaran ; Ao et al., 2016).
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Figure 70 : Scénario de I’évolution géodynamique lors de la collision entre les plaques eurasienne
et arabe dans la partie Nord (modifié de Agard et al., 2005). Abréviations : 1Z = Imbricate zone ;
SSZ = Sananjad-Sirjan zone ; UDVZ = Urumieh Dokhtar VVolcanic Zone ; ZFB = Zagros Folded
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Belt Se référer a la figure 69 (carte structurale du bassin du Zagros du secteur) pour la légende de
couleur.

5.2.2 Description de la coupe de Shahneshin

La formation « Gurpi » de la coupe de Shahneshin (Internal Fars
province ; 29° 44’ 47> N, 51° 46’ 31"’ E), qui s’étend du Coniacien au
Maastrichtien, présente une succession de dépdts de marnes et de
calcaires d’environnement de rampe externe, interrompue par trois hiatus.
Excepte le hiatus du Maastrichtien inférieur, les deux autres situés dans
le Campanien supérieur, ne semblent pas étre reliés aux hiatus reconnus
régionalement au sein de la formation « Gurpi » (Zarei et Ghasemi-
Nejad, 2015).

Les palynofaciés indiquent un milieu marin profond ouvert de
rampe externe (Ghasemi-Nejad et al., 2006) ; une estimation moyenne de
la paléoprofondeur a été proposée entre 800 et 1200 m sur la base de ratio
foraminiferes planctoniques/benthiques (Hemmati-Nasab et al., 2008).

Razmjooei et al. (2014) ont publié une biostratigraphie détaillée
fondée sur les nannofossiles calcaires et les données
chimiostratigraphiques (8*Ccan, 880 et CaCOs) de la coupe de
Shahneshin (Razmjooei et al., 2014). De nouvelles données établies a
plus haute résolution sont présentées dans ce manuscrit (nouveau log,
communication personnelle Razmjooei et al.,, soumis, Fig. 71),
permettant de préciser la stratigraphie de la coupe.
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Figure 71: Synthese des données actuelles sur la coupe de Shahneshin (communication
personnelle de Razmjooei et al., soumis). Abréviations : A.m. = Abathomphalus mayaroensis ;
C.c. = Contusotruncana contusa ; D. asymetrica = Dicarinella asymetrica ; D.c. = Dicarinella
concavata ; G. elevata = Globotruncana elevata ; G. gansseri = Gansserina gansseri ; G.
ventricosa = Globotruncana ventricosa ; P.h. = Pseudoguembelina hariaensis ; R. calcarata =
Radotruncana calcarata.

Les echantillons ont été prélevés par Mohammad Razmjooei et
replacés sur le log sédimentologique soumis a la revue Cretaceous
Research (Razmjooei et al., soumis).
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5.2.3 Modeles d’age de la coupe de Shahneshin

Pour la coupe de Shahneshin, il existe deux modé¢les d’age possible,
qui different au niveau de la partie inférieure la coupe.

e Modéle d’age  intégrant  uniquement les données
biostratigraphiques

Le premier modele d’adge est basé sur les foraminiféres
planctoniques (FP) et sur les zones de nannofossiles calcaires (UC et CC ;
Fig. 72). 23 points d’ancrage ont été utilisés pour établir ce modéle d’age
(ronds bleus). Parmi ceux-ci, 2 points d’ancrage ont été extraits du
modele d’age (ronds rouges). Le premier point d’ancrage exclu,
correspond a la base a UC 15 qui semble assez incertaine puisqu’elle
englobe les zones UC 14d et UC 15a. Par ailleurs, la base de la zone a G.
elevata semble en désaccord avec les données des nannofossiles calcaires
UC et CC. Les échantillons utilisés pour mesurer les isotopes du Nd ont
été replacés sur le graphique (carrés orange).
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Figure 72 : (a gauche) Inventaire des points d’ancrages utilisés pour tracer (& droite) le modele
d’age -1 de la coupe de Shahneshin, bassin du Zagros, Iran. Les points d’ancrage exclus pour ce
modéle d’age sont représentés surlignés en gris dans le tableau.

Ce modele d’age (1) met en évidence deux ruptures de pente
majeures dans 1’évolution du taux de sédimentation, a environ 30 et 300
m. Le taux de sédimentation le plus élevé, d’environ 25 m/Ma est
enregistré entre -84 et -75 Ma, tandis que les taux de sédimentation, de la
base de la coupe a 30 m, et a partir de 300 m jusqu’au sommet, sont
voisins de 10 m/Ma.

e Modele d’age intégrant la  biostratigraphie et la
chimiostratigraphie

Le second modele est également basé sur les bio-événements a
foraminiféres planctoniques (FP), les zones a nannofossiles calcaires (UC
et CC; Fig. 73), mais aussi, a la base de la coupe, les limites
stratigraphiques du Santonien — Campanien et du Coniacien — Santonien
telles qu’elles ont eté définies dans Razmjooei et al. (soumis). Ces limites
stratigraphiques sont fondées en premier lieu sur les excursions
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isotopiques du 8*3C (considérées comme globales et synchrones), puis a

partir de la biostratigraphie. 22 points d’ancrage permettent d’établir ce
modele d’age (ronds bleus) et 5 points biostratigraphiques ont été exclus
(rond rouges). Ce mod¢le d’age met en évidence un diachronisme entre
les limites stratigraphiques proposées par Razmjooeli et al. (soumis) et les
bio-événements. En effet, la limite Coniacien — Santonien a été définie a
la base de la zone CC16 dans la GTS 2016. Or sur le log
sédimentologique de Razmjooei et al. (soumis), cette limite se trouve
dans la zone a CC17 a 40 m (Fig. 71). Par ailleurs, la limite Santonien —
Campanien est définie dans la GTS 2016 a la transition des chrons
C34n/C33r, au-dessus de la biozone a D. asymetrica et juste au sommet
de la CC16. Dans les travaux de Razmojooeli et al. (soumis), cette limite
a cependant été définie dans la biozone CC17 sur la coupe de Shahneshin
a70m (Fig. 71).

Ces observations suggerent deux choses. D’ une part, nous pouvons
imaginer une réponse locale des faunes dans ce bassin, non synchrone
aux biozones proposées par la GTS 2016. D’autre part, nous pouvons
aussi discuter I’emplacement des excursions isotopiques choisies pour
définir les limites stratigraphiques (événement Kingdown pour la limite
Coniacien-Santonien et événement SCBE pour la limite Santonien-
Campanien). Celles-ci sont en effet de trés faible amplitude (< 0.25%o) et
peuvent parfois étre confondues avec le bruit de fond. Les échantillons
utilisés pour mesurer les isotopes du Nd ont été replacés sur le graphique
(carrés oranges).
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Figure 73 : (a gauche) Inventaire des points d’ancrages utilisés pour tracer (& droite) le modele
d’age 2 de la coupe de Shahneshin, bassin du Zagros, Iran. Les points d’ancrage exclus pour ce
modéle d’age sont représentés surlignés en gris dans le tableau.

Ce modele d’age (2) met en évidence deux ruptures de pente
majeures dans la courbe du taux de sédimentation, a environ 90 et 300 m.
Le taux de sédimentation le plus fort, d’environ 25 m/Ma est enregistré
entre -81 et -75 Ma, tandis que les taux de sédimentation, de la base de la
coupe a 90 m est voisin de 15m/Ma et celui a partir de 300 m jusqu’au
sommet, est voisin de 10 m/Ma. Nous pouvons noter qu’avec les points
d’ancrage disponibles et le taux de sédimentation de 1’intervalle (environ
15 m/Ma) allant de la base de la coupe a 90 m, 1’age calculé¢ des
échantillons de la base de la coupe atteint -90,5 Ma (Turonien). Ceci est
en désaccord avec la stratigraphie de Razmjooei et al. (soumis).

Pour cette étude, nous avons choisis d’utiliser le modele d’age (1)
présenté ci-dessus qui dispose de plus de points d’ancrage. Cependant, il
est important de souligner les incohérences de celui-ci avec le modéle
d’age chimio-bio-stratigraphique de Razmjooei et al (soumis),
notamment de la base a 90 m.
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5.2.4 Résultats

L’assemblage argileux de la coupe de Shahneshin est composé
d’interstratifiés illite/smectite R1 (IS R1), d’illite, d’un mélange composé
d’interstratifiés chlorite/smectite (C/S), chlorite/vermiculite (C/V) et de
vermiculite, ainsi que de kaolinite et de chlorite (Figs. 74, 75). Le minéral
dominant la fraction argileuse correspond aux IS R1. Leur proportion
voisine de 35-40 % de la base de la coupe a 260 m, décroit légerement a
partir de 260 m jusqu’au sommet de la coupe ou les IS R1 constituent 20
% en moyenne de la fraction argileuse. L’évolution de 1’assemblage
argileux permet de distinguer quatre grands ensembles.

1) De la base de la coupe a 80 m, le pourcentage d’illite est de I’ordre
de 20 %, associ¢ a un mélange d’interstratifiés C/S, C/V (et de
vermiculite ?) de I’ordre de 10 %. Le fait le plus caractéristique de cet
intervalle est I’enregistrement d’un pourcentage décroissant de kaolinite
de 50 a 20 %, associé a des traces de chlorite (< 10 %).

2) De 80 a 130 m, les proportions du mélange C/S, C/V (+vermiculite)
reste le méme (~10 %). Cependant, la kaolinite disparait complétement
au profit d’une augmentation des minéraux primaires, jusqu’a 30 % de
chlorite associée a une augmentation d’illite allant jusqu’a 40 %.

3) De 130 m a 260 m, I’illite diminue de 40 a 15 % et la chlorite
diminue jusqu’a moins de 10 % en moyenne, mais disparait aussi
complétement entre 135 et 148 m. Celle-ci est relayée par la kaolinite qui
augmente progressivement en paralléle de 0 a 40 % jusqu’a 245 m, et
diminue considérablement de 245 a 250 m (< 5 %), jusqu’a disparaitre a
260 m.

4) De 260 m au sommet de la coupe, la chlorite et 1’illite augmentent
a nouveau, avec un fort pourcentage de chlorite pouvant atteindre les 35

217



Chapitre 5 — Evolution de I’end dans le corridor téthysien
%, tandis que I’illite ne constitue que 20 % de la fraction argileuse. En

paralléle, le mélange d’interstratifiés C/S, C/V et vermiculite augmente
en moyenne a 30 % au sein de cet intervalle. Les diffractogrammes
présentent des pics a 14 A d’intensités beaucoup plus élevées et
relativement aigus, qui indiquent que la vermiculite est bien mieux
cristallisée dans cet intervalle que dans le reste de la coupe (Fig. 74).

Raw diffractogram Interpreted diffractogramm

81m ' ' ~ 81m

3447 m : 3447 m

lllite

2
3
i S |

Figure 74 : Diffractogrammes de la coupe de Shahneshin montrant la différence du pic a 14 A,
entre la partie inférieure (81 m) et supérieure (344,7 m) de la coupe. Cette différence traduit
I’éventuelle présence de vermiculite dans la partie supérieure de la coupe.
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Figure 75 : Résultats de la coupe de Shahneshin. La minéralogie des argiles est comparée aux
isotopes du néodyme (cette étude) ainsi qu’aux isotopes du carbone (Razmjooei et al., soumis).
Les données ont été replacées le long du log sédimentologique et de la biostratigraphie des
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nannofossiles calcaires et des foraminiferes planctoniques (Razmjooei et al., soumis).
Abréviations : A.m. = Abathomphalus mayaroensis ; C.c. = Contusotruncana contusa ; D.
asymetrica = Dicarinella asymetrica; D.c. = Dicarinella concavata; G. elevata =
Globotruncana elevata ; G. gansseri = Gansserina gansseri ; G. ventricosa = Globotruncana
ventricosa ; P.h. = Pseudoguembelina hariaensis ; R. calcarata = Radotruncana calcarata

Les concentrations en terres rares issues de la fraction carbonatée
des échantillons de la coupe de Shahneshin sont de 1’ordre du ppm a la
dizaine de ppm (Tableau 6). Les fractions insolubles enregistrent en
revanche des concentrations en terres rares beaucoup plus élevées
pouvant aller de la dizaine a la centaine de ppm (Tableau 7), comme
typiquement observé dans les argiles (Gromet et al., 1984 ; Taylor et
Mclennan, 1985).

V Tableau 6 : Concentrations en terres rares (ppm) des fractions carbonatées des échantillons de
la coupe de Shahneshin

e Cwe CEh e ConceNTRATIONS (PP
La Ce Pr Nd Pm Sm Eu Gd Tb Dy Y Ho Er ™ Yb Lu

SHP E1 CAS2 348 -66,87 1494 1354 223 811 145 038 165 026 175 041 131 0,37 133 021
SHG E19 CAS0 346 -66,98 1536 12,17 2,02 7,46 1,31 035 154 023 154 038 1,28 0,36 1,49 0,25
SHG E18 CA307 333 -67,68 5,09 720 1,02 389 075 019 078 012 071 015 042 0,06 038 0,06
SHG E17 CA49 311 -69,98 4,97 6,61 090 3,50 071 018 077 012 071 015 043 0,21 041 0,06
SHG E16 CA 306 2925 74,77 3,63 4,91 0,68 2,68 054 0,13 058 009 0,556 012 035 0,05 0,32 0,05
SHG E15 CA 305 271 75,53 4,76 6,31 086 3,41 069 017 078 0,12 0,75 0,16 049 0,07 0,45 0,07
SHG E14 CA357 252,2 76,89 5 56 09 359 074 019 082 013 085 0,19 056 0,08 052 008
SHG E13 CA304 232 77,30 4,14 6,56 087 3,41 068 016 068 0,10 0,65 014 041 0,06 037 0,06
SHG E12 CA47 2117 -77,76 6,14 7,88 104 388 074 0,18 084 013 083 019 057 0,24 0,55 0,08
SHG E11 CA303 192 78,34 4,89 800 106 4,12 08 019 079 012 0,75 0,16 046 0,06 043 0,07
SHG E10 CA46 1711 -78,96 5,88 8,61 114 449 091 022 09 014 088 019 056 0,23 0,53 0,08
SHG E9 CA302 152 -79,49 4,22 4,62 070 2,73 053 0,13 060 009 0,58 0,13 040 0,05 035 0,05
SHG E8 CA301 132,9 -80,43 4,75 4,86 0,78 3,07 059 015 070 0,10 0,69 0,16 047 0,06 043 0,07
SHG E7 CA4S 113 -81,11 7,93 7,94 121 483 092 023 112 016 1,04 024 071 0,26 063 0,10
SHG E6 CA 300 91,8 -81,58 1238 17,11 2,08 7,42 1,30 024 131 020 1,20 026 0,79 0,11 077 012
SHG ES. CA44 74,2 -82,38 1002 1454 182 7,05 136 034 147 022 136 029 088 0,28 08 013
SHG E4 CA43 60 -83,03 8,83 13,98 1,73 6,77 130 0,32 132 020 1,19 0,25 072 0,27 0,65 0,10
SHG E2 CA42 22 -86,49 521 7,05 103 407 08 019 08 013 081 017 050 0,22 042 0,06
SHG E1 CA41 1 -86,77 6,19 8,24 123 490 097 023 101 015 093 020 059 0,24 052 0,08
SHI E1 CAS1 82 -86,89 1,31 1,43 020 0,79 015 004 038 002 015 0,03 0,09 0,15 007 0,01
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V Tableau 7 : Concentrations en terres rares (ppm) des fractions insolubles des échantillons de la
coupe de Shahneshin.

SAMPLE ID

s’::n’:fs FOR DE;T]" (‘:f:) CONCENTRATIONS (PPM)
CHEMISTRY
La Cce Pr Nd  Pm Sm Eu  Gd i) Dy Y Ho Er Tm Yb Lu

SHG E19 FA88 346 66,98 96,247 1183 232 989 26 53 28 35 227 48 134 2,2 10,0 14
SHG E18 FA 140 333 67,68 17,50 27,00 290 977 167 037 154 029 230 059 212 033 251 038
SHG E17 FA87 311 69,98 11,93 1930 210 7,32 134 026 121 023 179 043 154 070 18 028
SHG E16 FA138 2025  -7477 1410 2060 210 698 112 025 104 019 144 037 137 021 161 025
SHG E15 FA86 mn 7553 1210 1792 183 633 113 015 106 019 153 040 145 069 179 027
SHG E13 FABS 232 7730 1683 2410 249 821 153 033 118 022 168 042 149 070 182 027
SHG E12 FA131 21,7 -77,76 1640 21,30 210 671 1,05 023 08 016 123 032 115 018 139 022
SHG E11 FAB4 122 7834 17,82 2524 256 850 155 034 127 024 1,76 043 152 071 18 029
SHG E10 FA83 71,1 7896 17,04 2502 259 869 155 035 135 024 178 042 148 069 170 027
SHG E9 FA82 152 7949 1539 2,71 229 7,77 1,32 028 106 019 146 037 127 065 148 024
SHG EB FA135 1329 8043 2060 27,00 28 9,19 146 032 118 021 161 041 142 022 172 027
SHG E7 FA81 113 81,11 19,71 2645 305 1085 201 046 199 033 236 056 18 076 202 032
SHG E6 FA 147 91,8 81,58 8,90 1230 1,20 39 071 016 073 016 1,29 033 115 017 123 019
SHG E5 FA134 742 8238 1740 2220 220 7,20 1,19 027 101 018 1,34 033 117 018 138 022
SHG E4 FA 146 60 8303 1360 1800 180 5% 4,00 023 08 015 106 026 091 014 108 017
SHG E3 FA80 29,8 8395 21,77 3027 324 1113 204 045 178 030 218 051 176 075 205 032
SHG E2 FA 150 2 8649 2280 2910 300 995 157 032 125 019 138 033 117 018 136 021
SHG E1 FA 144 1 8677 2480 3180 350 1162 19 043 161 025 173 040 133 021 154 024

Les concentrations en terres rares de toutes les fractions
carbonatées et insolubles des échantillons issus de la coupe de
Shahneshin ont été normalisées par rapport aux argiles de la crodte
terrestre (PAAS ; Taylor et Mclennan, 1985) pour représenter leur profil
de terres rares (Fig. 76). Les profils de concentrations de terres rares des
fractions carbonatées sont caractérisés par une anomalie négative en
Cérium (Ce) et un enrichissement plus ou moins marqué en terres rares
intermédiaires et lourdes, exceptés pour les échantillons ShG E19, ShP
E1 (sommet de la coupe) et Shl E1 (base de la coupe ; Fig. 76). Ces trois
échantillons different par leurs concentrations en terres rares lourdes plus
élevées pour ShG E19 ainsi que ShP E1, en revanche moins élevéees pour
Shl E1. Les profils de concentrations de terres rares des fractions
insolubles présentent quant a eux un spectre concave, marqué par un
appauvrissement en terres rares intermédiaires (Fig. 76). Néanmoins,
ShG E19 présente un spectre trés différent, enregistrant une forte
anomalie négative en Ce, un enrichissement en terres rares intermédiaires
et un appauvrissement en terres rares lourdes ; ce spectre ressemble a
celui attendu d’un mélange carbonate/oxyde.
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Figure 76 : Profils de concentrations de terres rares de terres rares de A - la fraction carbonatée et
B - du résidu insoluble de la coupe de Shahneshin.

Sur I’intervalle d’étude, les valeurs d’engg©™°"@) oscillent entre -
7,7 et -4,9 unités-e (Fig. 75). Une valeur plus radiogénique se détache
cependant de cette gamme de valeurs a 91,8 m, atteignant -3,5 unités-e.
En revanche, les valeurs d’engg™ ™° enregistrent des valeurs moins
radiogéniques (de 2 & 5 unités-e d’écart par rapport a 1”engq©PONes))
comprises entre -10,4 et -8,1 unités-e. 1l existe néanmoins, au sommet de
la coupe, & 346 m, une valeur d’end(r) "™ ™M) qui se rapproche de la valeur
d’enam €M) qutour de -6 unités-e. Il est intéressant de noter que cette
valeur correspond a I’échantillon ShG E19, pour lequel le spectre de terre
rare de la fraction insoluble ressemble & un spectre de terre rare de
mélange carbonate/oxyde.

5.2.5 Discussion des résultats

L’association d’IS R1 et des mélanges d’interstratifiés C/S, C/V et
vermiculite dans Dl’intervalle 4 suggére I’initiation des processus de
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diagenése d’enfouissement, a I’origine de la transformation des IS RO

dans ce bassin orogénique d’avant-chaine (Fig. 75).

Les 30 % de chlorite, minéral instable dans des conditions
hydrolysantes, retrouvés dans la partie sommitale de la coupe de
Shahneshin semblent incompatibles avec la localisation de la coupe dans
la ceinture climatique tropicale équatoriale (5°N) au Crétacé supérieur
(Scotese et Glonka, 1997). Cependant, la préservation de grandes
quantités de kaolinite dans les sédiments sous-jacents (intervalles 1 et 3),
semble plus en accord avec ces reconstitutions paléoclimatiques pour le
secteur d’étude. Ce minéral sensible a la diagenése d’enfouissement,
suggére que les argiles n’ont pas subi une température suffisamment
élevée pour perdre totalement leur signal primaire.

Entre les intervalles 3 et 4, le relais de la kaolinite par des mélanges
de minéraux magnésiens (comprenant des chlorites, des C/V et C/S et de
vermiculite) suggére un changement majeur de composition chimique du
substrat érodé qui explique une transformation plus avancée des corteges
argileux au sein de I’intervalle 4.

L’évolution des cortéges argileux de la coupe de Shahneshin doit
donc étre utilisée avec précaution pour la reconstitution
paléoenvironnementale et paléoclimatique du secteur d’étude.

D’aprés la succession des assemblages argileux, les trois premiers
intervalles sont marqués par 1’abondance ou 1’absence de kaolinite. Dans
le secteur d’étude, la provenance de cette kaolinite est, tout comme a
I’ouest de la Téthys, encore treés probablement reliée a des affleurements
de régions émergées, siége de la formation de bauxites formées au cours
du Crétacé supérieur (Bardossy et Dercourt, 1990). La formation de ces

bauxites est favorisée par 1’émersion de terrains carbonates, sous une
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ceinture climatique hydrolysante. Ces roches carbonatées, exposees a

I’air libre a la suite de déformations du bassin (flexuration, failles, ...)
sont alors lessivées par les pluies et se concentrent en alumine (Al203) et
en oxyde de fer (Fe2Oz). Ces niveaux riches en minéraux alumineux sont
ensuite altérés chimiquement en kaolinite, qui sera finalement érodeée,
transportée, et déposée dans les bassins sédimentaires. Dans le secteur du
Zagros, ce phénomene a particulierement été bien étudié au niveau de la
discontinuité majeure formée au Cénomanien supérieur, au sommet de la
formation « Sarvak » (Liaghat et al., 2003 ; Zarasvandi et al., 2008).

D’apres les données minéralogiques des intervalles 1 et 3, riches en
kaolinite (jusqu’a 50%), ce phénoméne d’altération de niveaux de
bauxites semble s’étre produit a de multiples reprises dans le secteur de
Shahneshin. Les faits remarquables de ces deux intervalles (1 et 3) sont
les évolutions croissantes progressives de cette kaolinite, complétement
découplées du signal des minéraux primaires (illite et chlorite). Plusieurs
hypotheses peuvent expliquer ces motifs. En premier lieu, un ennoiement
des sources de kaolinite pendant le Campanien basal (lors d’une
transgression par exemple ou lors d’un épisode tectonique) pourrait
stopper ’apport temporaire de kaolinite. Alternativement, un controle
paléoclimatique pourrait expliquer les assemblages argileux, par le
passage d’un climat humide au Coniacien — Campanien basal a un climat
plus sec au Campanien inférieur (intervalle 1). Inversement, au
Campanien moyen (intervalle 3), ceci se traduirait par une hydrolyse
croissante sous un climat de plus en plus hydrolysant.

Par ailleurs, au Crétacé supérieur, le domaine néo-téthysien oriental
est caractérisé par des processus d’obduction mais aussi d’exhumation de
schistes bleus (Agard et al., 2011). De part et d’autre de la zone de
subduction intra-océanique du secteur du Zagros se mettent en place deux
ceintures d’ophiolites paralleles au sud-ouest de I’'Iran (Moghadam
Shafaii et Stern, 2011). Elles se composent majoritairement de roches
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mantelliques (harzburgite) et crustales (gabbro et basalte ; Moghadam

Shafaii et Stern, 2011). Le caractere contemporain des ophiolites du
Zagros avec les ophiolites d’Oman et de Chypre, ainsi que leurs
minéralogies et géochimies communes supposent qu’elles représentent
toutes les vestiges dune zone d’avant arc océanique du Crétacé supérieur
formé le long de la marge eurasienne (Moghadam Shafaii et Stern, 2011).
De par leurs compositions minéralogiques, les roches de la crodte
océanique sont particulierement sensibles a I’altération. L’aluminium des
kaolinites retrouvé a Shahneshin aurait pu donc également provenir en
partie de la dégradation des feldspaths plagioclases (constituants majeurs
des gabbros et basaltes). En revanche, la covariation d’illite et de chlorite
dans l’intervalle 2 en grandes proportions, contemporaine d’une
disparition de la kaolinite, suggére davantage I’érosion de sources
magnésiennes (i.e. massifs cristallins) en contexte climatique semi-
humide/semi-aride. Dans le secteur du Zagros, au Crétacé supérieur, il
existe plusieurs sources d’apports d’illite et de chlorite. Il semblerait
qu’une activité plutonique importante, reliée a la subduction entre la Néo-
Téthys et I’Eurasie, ait induit la remontée du massif calco-alcalin
« Alvand » au nord-est du secteur d’étude (Berberian et al., 1982 ; Agard
et al., 2005). En parallele, Agard et al. (2006) ont décrit dans le secteur
du Zagros, un épisode avant 80 Ma d’exhumation de schistes bleus. Ces
roches sont issues de la transformation de gabbros et basaltes
caractérisées par la présence de glaucophane et de micas blancs.
L’altération de ces deux minéraux peut étre également a I’origine de ces
grandes quantités de chlorite et pourrait aussi expliquer les intervalles
minéralogiques 2 et 4.

L’évolution des corteges argileux de Shahneshin semblent donc
étre contrdlée avant tout par la nature lithologique/chimique des substrats
érodés, eux-mémes contrdlés par des processus géodynamiques. Par
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ailleurs, le climat hydrolysant semble aussi jouer un réle important

copmte tenu des importantes proportions de kaolinite.

Il existe de part et d’autre de la limite Campanien — Maastrichtien,
une importante différence de taux de sédimentation. Celui-ci est estimé a
25 m/Ma pendant le Campanien, contre 10 m/Ma apres -72 Ma (Figs. 72,
73). Cette différence peut étre le reflet d’un apport détritique plus
important pendant le Campanien. L’apport de nutriments a I’eau de mer
potentiellement associés a ces apports détritiques accrus pourrait avoir
contribué a stimuler la productivité primaire, importante attestée par les
pourcentages de kérogene élevés qui caractérisent la formation « Gurpi »
(Ala et al., 1980).

Nous avons choisi de ne pas comparer les données de taux de
sédimentation du Campanien — Maastrichtien a la période Coniacien —
Santonien, en raison du nombre insuffisant de point d’ancrage de notre
modeéle d’age sur cette période.

Les transitions minéralogiques a 77-79 m, 128-135 m et 254-256 m
sont nettement marquées par une forte diminution des proportions puis la
disparition de la kaolinite (Fig. 75). Ces ruptures minéralogiques brutales
traduisent soit des changements de sources, soit des surfaces
d’ennoiement maximum, Soit des hiatus sédimentaires.

Dans le 8 5.2.5.2., nous avons déja détaillé les changements de
sources éventuelles qui auraient pu exister a cette période dans le secteur
de Shahneshin. Un ennoiement des zones d’apport de kaolinite adjacentes
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au bassin flexural du Zagros, pourrait expliquer les intervalles

entierement dépourvus de kaolinite. En parallele, plusieurs hiatus ont
aussi été identifiés dans la formation « Gurpi », notamment un au
Campanien moyen — supérieur (Razmjooei et al., 2014, soumis), identifié
a 255 m sur la coupe de Shahneshin, dans la zone a nannofossiles
calcaires condensée CC22. Les auteurs I’expliquent par une surface
d’inondation maximale (Razmjooei et al., 2014 ; Zarei et Ghasemi-Nejad,
2015). La rupture minéralogique identifiée a 254-256 m, marquée par une
diminution de la kaolinite de 40 a 5 % et relayée par d’importantes
quantités de minéraux diagénétiques (chlorite, illite, C/S, C/V et
vermiculite ; Fig. 75), pourrait donc s’expliquer par la présence de ce
hiatus. Par ailleurs, comme nous 1’avons évoqué précédemment, la
différence des assemblages des cortéges argileux enregistrés de part et
d’autre de ce hiatus, prouve qu’il existe un changement de la nature (et
de la chimie) du substrat érodé, qui réagit difféeremment a la diagenese
d’enfouissement. Le gap temporel dans la série sédimentaire que
représente le hiatus pourrait étre relatif a une surface d’ennoiement
maximum ou encore a un haut-fond. Certains auteurs avaient déja évoqué
la présence de haut-fond dans le bassin du Zagros (membres Lophra et
Enam Hassam, Fig. 69) suite une flexure du bassin pendant le Campanien
(Zarei et Ghasemi-Nejad, 2015). Une étude spatiale plus étendue du
bassin permettrait de préciser 1’origine de ces événements.

Les profils de concentrations de terres rares de la fraction
carbonatée lixiviée des sédiments de Shahneshin montrent une anomalie
négative en cérium et un enrichissement en terres rares lourdes. Cette
forme est proche de celle des profils de concentrations de terres rares de
I’eau de mer (James et al., 1995 ; Bau et al., 1997 dans Fig. 77 ; Gourlan
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et al., 2008 ; Martin et al., 2010 ; Roberts et al., 2012 ; Tostevin et al.,
2016). Par ailleurs, on note un aplatissement au niveau des terres rares
lourdes assimilables (mais moins prononcé) a celui du profil de
concentrations de terre rares de carbonates authigéniques se formant a
I’interface eau-sédiment (Tostevin et al., 2016 ; Fig. 77). De plus, les
concentrations en terres rares ainsi que les variations isotopiques du Nd
de carbonates anciens semblent conserver leur signature initiale et résister
a la diagenése (Banner et al., 1988 ; Gourlan et al., 2008 ; Voigt et al.,
2013 ; Zheng et al., 2013, 2016). La fraction carbonatée extraite ici sera
donc considérée dans la suite du travail comme ayant bien enregistré un
signal d’eau de fond locale.

1,00 | VO L L L e . Il

2 o010

% & Authigenic

& carbonates

c ./‘,QL[%s_t_e:Inet ., 2016)

o

o] \,r-‘ e—o
(]

S

=

g *L

o ./'—I'—'__.
o

(¥

1010

o

Seawater (James et al., 1995)

Seawater (Bau etal, 1997)

1,0.107

La € Pr Nd Pm Sm Eu Gd Tb Dy Y Ho Er Tm Yb Lu
| | | I | | 1 | 11 | 11 1 1

Figure 77 : Profils de concentrations de terres rares des carbonates de Shahneshin (en jaune
orangé) comparés au profils de concentrations de terres rares d’eau de mer actuelle (James et al.,
1995 en bleu clair; Bau et al., 1997 en violet) et de carbonates authigéniques se formant a
I’interface eau-sédiment (Tostevin et al., 2016).

A D’exception de 1’échantillon ShP E19 (sommet de la coupe), les
profils de concentrations de terres rares de formes concaves, qui

représentent la fraction insoluble, présentent des formes ressemblant a
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des profils de concentrations de terres rares issus de la fraction ferrique

de bauxites « Doplolan » d’age Campanien (Fig. 78 ; Ellahi et al., 2016).
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Figure 78 : Profils de concentrations de terres rares de la fraction insoluble de Shahneshin (en
jaune orangé) sauf 1’échantillon ShP E19, comparés A - aux profils de concentrations de terres
rares de la fraction ferreuse en rouge et B - aux profils de concentrations de terres rares de la
fraction argileuse en bleu de la formation de bauxite Dopolan, d’age Campanien en Iran (Ellahi et
al., 2016).

L’échantillon ShP E19 montre une anomalie en cérium et un
enrichissement en terres rares lourdes. Ce profil de concentrations en
terres rares présente une forme typique de ceux d’eau de mer (Fig. 77).
Sa signature en eng, identique a celle de I’eau de mer associée a la forme
de son profil de concentration en terres rares pourrait provenir d’un
mélange entre des oxydes et des carbonates. Ceci suggere fortement ici
un enregistrement de la signature de 1’eau de mer par la fraction
détritique, peut-étre par des argiles (Moiroud et al., 2016).

Les carbonates enregistrent I’engw) de I’eau locale mais I’évolution
de cette signature peut étre gouvernée par des changements de
courantologie et/ou par des modifications dans les apports continentaux
de Nd des continents adjacents au bassin (Lacan et Jeandel, 2001 ; Abbott
et al., 2015). La différence de 2 a 5 unités-¢ entre 1’endq) de 1’eau avec
I’engy du résidu montre qu’il y a au moins en partie un signal
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océanographique conservé. Cependant, la covariation entre 1’enar de

I’eau locale et de la fraction résiduelle pourrait traduire un contréle de
I’évolution de 1’eng de 1’eau locale par I’évolution de la signature en Nd
des apports continentaux locaux.

L’évolution des cortéges argileux semble suivre 1’évolution des
isotopes du Nd de I’eau de mer et du résidu insoluble (traités ensemble
pour la suite du raisonnement de ce paragraphe ; Fig 75). Du Coniacien
au Campanien basal, les valeurs d’enat) augmentent de 2 unités-e en
moyenne, de maniére contemporaine a 1’augmentation de kaolinite. A
partir du Campanien basal jusqu’a la partie supérieure du Campanien
inférieur, cette tendance s’inverse et la composition en Nd est de moins
en moins radiogénique (a I’exception d’un point a 91,8 m qui sera discuté
plus loin). Cette diminution de 1’eng coincide avec la transition entre les
sédiments riches en kaolinite et les sédiments dépourvus de ce minéral.
Les valeurs d’enawy les moins radiogéniques sont enregistrées dans
I’intervalle minéralogique 2. A partir de la partie inférieure du Campanien
moyen (-81 Ma) jusqu’au hiatus du Campanien moyen — Supérieur
identifié a 255 m, les valeurs d’end(r augmentent a nouveau de 2 unités-e,
en parallele d’un retour vers un intervalle riche en kaolinite. Du
Campanien supérieur au Maastrichtien, les valeurs d’end tendent a
nouveau a diminuer 1,5 unités-e vers des valeurs plus négatives jusqu’au
hiatus qui sépare le Maastrichtien et des dépdts d’age Tertiaire. En
parallele, la kaolinite disparait et les minéraux diagénétiques augmentent.
I semble donc exister une coincidence entre les valeurs les plus négatives
de I’eng de I’eau de fond et du résidu avec 1’absence de kaolinite
(intervalle 2) ainsi qu’entre les valeurs d’eng les plus positives et
I’augmentation de kaolinite (intervalles 1 et 3). L’apport de données
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isotopiques du Nd combinées au signal argileux pourrait donc en partie

ici renseigner sur la nature du substrat érode.

e Absence de kaolinite et ena de moins en moins radiogenique

Nous avons précédemment évoqué le complexe plutonique
« Alvand » et I’exhumation des schistes bleus comme potentielles
sources d’apports d’illite et de chlorite pendant le Campanien inférieur.
La signature moyenne de la croiite continentale est d’environ -12 unités-
e (Jeandel et al., 2007), tandis que I’altération des schistes bleus
correspond a une altération de crodte océanique jeune et radiogénique. La
décroissance de 1’eng en parallele de 1’augmentation de chlorite et d’illite
pendant le Santonien et pendant I’intervalle Campanien supérieur —
Maastrichtien suggere donc davantage une érosion prédominante d’une
source granitique du type du pluton de « Alvand » accompagnée de
I’ennoiement des sources de kaolinite (et radiogéniques).

e Augmentation de la kaolinite et ena de plus en plus radiogénique

g ks /L{rumieh-DokhtarArcA IRAN
L~ ~ ‘:b A
5 N A Nain® I.\- A ANANA
TURKEY LI Kermanshah Dehshir -
nil o) ._ Shahr-e-Babak .
L i ... Neyriz . ‘ Haji-Abad
o i Late Cretaceoys e
o Ophioljtes !
ARABIAN PLATE Persian Gulf
500 Km
o Troodos -1,0“

Figure 79 : Localisation des ceintures d’ophiolites du Zagros, appartenant a la ceinture d’ophiolite
du Crétacé supérieur de 3000 km de long, dans le sud-ouest de 1’Asie entre Chypre et I’Oman
(d’apres Moghadam Shafaii et Stern, 2011).

L’initiation exacte de la mise en place de nappes ophiolitiques au
Crétacé supérieur, le long de la zone de subduction de 1’océan Néo-
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téthysien est encore tres controversée (Koop et Stoneley et al., 1982 ;

Lanphere et Pami¢, 1983 ; Agard et al., 2005 ; Barrier et Vrielynck, 2007
; Homke et al., 2009 ; Fig. 79). La créute océanique issue du volcanisme
d’arc enregistre des valeurs moyennes typiquement autour de 5 unités-¢
(Jeandel et al., 2007). Ainsi, on peut suggérer que 1’augmentation des
valeurs d’eng, allant de -10 & -8 unités-¢, observée a Shahneshin, pourrait
correspondre a une contribution partielle de Nd radiogénique provenant
de I’érosion de ce matériel mantellique (nappes d’ophiolites) qui se
mettrait en place au Crétacé supérieur (Fig. 75). Ainsi, a partir de notre
modele d’age, I’exposition a I’air libre de roches basiques et ultrabasiques
pourrait s’initier entre -81 et -79 Ma, en accord avec les datations de
I’initiation de 1’obduction dans le Lurestan proposé récemment par Ao et
al. (2016) a-79,3 Ma.

Toutefois, les profils de concentrations de terres rares de la fraction
insoluble des sédiments de Shahneshin sont trés différents de ceux
observés dans les roches ophiolitiques de Kermanshah et Haji-Abad
(Shafaii Moghadam Shafaii et Stern, 2011 ; Fig. 80). Les profils de
concentrations de terres rares des roches ophiolitiques de Neyriz (plus
proche de Shahneshin au Campanien, Fig. 79) ne sont hélas pas
disponibles dans la littérature et n’ont pas pu étre compares aux autres
profils de concentrations de terres rares normalisés au PAAS.
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Figure 80 : Profils de concentrations de terres rares de la fraction insoluble de Shahneshin (en
jaune orangé) comparés aux profils de concentrations de terres rares A - des ophiolitiques de
Kermanshah en gris et B - des ophiolites de Haji-Abad en vert (Moghadam Shafaii et Stern, 2011).

En parallele, nous avons également recherché dans la minéralogie
(totale, fraction insoluble, fraction inférieure a 2 um) des sédiments de
Shahneshin, des traces de la dégradation des minéraux caractéristiques de
la croQite océanique. Hélas, la serpentine, qui est le minéral caractéristique
de Daltération de la crolite océanique n’a pu étre identifié sur nos
diffractogrammes.

Les ophiolites de la ceinture du Zagros (Chypre, Oman et Iran),
mises en place au Crétacé supérieur, sont connues pour étre grandement
constituées de péridotites (harzburgite ; Ghazi et Hassanipak, 1999 ;
Agard et al., 2005 ; Moghadam Shafaii et Stern, 2011). Exposés a ’air
libre, ces péridotites (roche du manteau) composées principalement de
pyroxenes et d’olivine réagissent rapidement avec le CO2 atmosphérique
et ’eau de surface, donnant lieu a la formation de silicates hydratés
(serpentine), des oxydes ferreux (magnétite) et des roches carbonatées
(calcite, magnésite ou dolomite, Kelemen et Matter, 2008). Sous un
climat plus hydrolysant, les roches carbonatées nouvellement formées a
partir de ces péridotites obductées associé a la remobilisation de
I’aluminium issu de I’altération de feldspaths plagioclases des basaltes,
auraient-elles pu constituer le siege de formation des bauxites au
Cretace ?
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L’augmentation des valeurs d’eng observés a partir de deux valeurs
au sein de [lintervalle Coniacien — Santonien nécessiterait un
échantillonnage a plus haute résolution pour pouvoir I’interpréter comme
un phénoméne d’obduction.

La signature isotopique du Nd de 1’échantillon ShG E6 (91,8 m)
sort complétement de la tendance globale et présente un comportement
trés différent des autres échantillons. La signature de 1’eau de mer de cet
échantillon est beaucoup plus radiogénique (-3,5 unités-¢€) que celle des
autres échantillons. Cependant, ce profil de concentration de terres rares
ressemble & celui de 1’eau de mer. Réaliser 1’analyse isotopique de cet
échantillon une seconde fois pourrait nous permettre de discriminer une
signature isotopique réelle, d’une erreur analytique.

L’eng des eaux de fond a Shahneshin ne montre pas la diminution
de 2 unités-e enregistrée au Campanien dans les eaux profondes de
I’Océan Atlantique Nord, Sud, et dans I’Océan Indien. Au contraire, a
Shaneshin 1’eng des eaux profondes augmente de la base du Campanien
jusque dans le Campanien supérieur. La covariation de 1’eng de la fraction
insoluble et de I’eau de fond locale, associée a la relation entre 1’eng de la
fraction insoluble et I’évolution des cortéges argileux, suggere fortement
que 1’évolution de 1’end de I’eau locale a Shahneshin est gouvernée par
des changements dans la nature des roches altérées autour du bassin au
cours du Campanien. Toutefois, la différence entre 1’eng de 1’eau locale
et I’eng de la fraction insoluble tend a augmenter au cours du temps (Fig.
81). Cette évolution pourrait traduire un apport plus important d’eaux
radiogéniques du Pacifique (comprises entre -6 et -3 unités-e pendant le
Crétacé superieur ; Fig. 82 ; Thomas, 2004 ; Macleod et al., 2008 ; Hague
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etal., 2012 ; Murphy et Thomas, 2012 ; Thomas et al., 2014 ; Moiroud et
al., 2016) dans I’est de la Téthys au cours du Campanien inféricur et
jusque dans le Campanien supérieur. Des modifications dans les apports
d’eaux du Pacifique entrant dans ’est de la Téthys auraient en effet pu
avoir un impact sur I’eng des eaux locales a Shaneshin mais pas sur celui
du résidu insoluble. Les phénoménes tectoniques compressifs
(subduction, obduction ou exhumation de roches métamorphiques) dans
le contexte fermeture de la Téthys peuvent étre responsable de
modifications des barrieres géographiques et affecter les connexions
océaniques profondes et/ou de surfaces entre le domaine téthysien et le
domaine proto-indien (influence pacifique).

|£Nd(t)carb = 8.\'d(t)inst:bl. res.I
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©-75 5 *
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Figure 81 : Différence entre end) de 1’eau et du résidu insoluble au cours du temps de Shahneshin.
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Figure 82 : Données d’isotopie du néodyme de Shahneshin (centre de la Téthys) replacée sur la
compilation des données océaniques de I’enawy pour la période du Crétacé supérieur et du
Paléogene (A) en Atlantique Nord, (B) en Atlantique Sud et (C) dans le Pacifique (d’apres
Moiroud et al., 2016). Le modéle d’age utilisé est celui de la GTS 2012 (Gradstein et al., 2012) et
les valeurs du CHUR proviennent de Bouvier et al. (2008).

236



Chapitre 5 — Evolution de I’end dans le corridor téthysien
5.2.6 Syntheése sur les résultats de Shahneshin

La sédimentation argileuse de la coupe de Shahneshin est le résultat
d’une combinaison de modifications tectono-climatiques importantes
dans le bassin du Zagros. L’apport conséquent de kaolinite et la signature
peu radiogénique du résidu insoluble suggére une mise en place
d’ophiolites durant le Campanien moyen, et peut-étre aussi durant
I’intervalle allant du Coniacien au Campanien basal. L’évolution de I’end
des eaux profondes locales au niveau de ce site semble étre en grande
partie controlée par celle des apports détritiques, bien qu’une partie du
signal océanique puisse étre préservée, se traduisant par un accroissement
de I’écart entre 1’end de 1’eau locale et celui de la fraction insoluble. Cette
évolution pourrait signer un apport accru d’eaux radiogéniques du
Pacifique sur le site de Shahneshin au cours du Campanin inférieur et au
début du Campanien supérieur.

Pour rappel, le modele d’age utilisé propose de nouvelles limites
stratigraphiques pour le Coniacien — Santonien et le Santonien —
Campanien, respectivement 30 m et 37 m. Il met également en évidence
un étage Santonien trés réduit en épaisseur sur la coupe de Shahneshin
nous amenant a nous interroger sur I’emplacement de I’excursion positive
du SCBE. Elle a préalablement été définie entre 68 et 79 m par Razmjooei
et al. (soumis), ¢’est-a-dire au-dessus de notre nouvelle limite Santonien
— Campanien. Pour notre étude, nous proposons ici de replacer cette
excursion entre 29 et 40 m (Fig. 83).
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Figure 83 : Données de la minéralogie des argiles comparées aux isotopes du néodyme (cette

étude) ainsi qu’aux isotopes carbone (Razmjooei et al., soumis) de la coupe de Shahneshin,

replacées sur le modéle d’age-1 établi a partir des ages a

2012). Abréviations : MFS

238



Chapitre 5 — Evolution de I’end dans le corridor téthysien
5.3 Bassin des Marches-Ombrie : coupe de Gubbio - la

Bottaccione

Au Crétacé, le bassin des Marche-Ombrie se situe sur la marge sud-
ouest de la Téthys. Nos précédentes études, évoquées dans le chapitre 4,
ont mis en évidence que durant le Campanien moyen-supérieur, les
cortéges argileux du bassin des Marche-Ombrie enregistraient une
augmentation d’illite, de chlorite et de kaolinite détritiques, interprétées
comme une intensification de 1’altération continentale (Chenot et al.,
2016, 2018). Celle-ci est mise en relation avec des soulévements
résultants du contexte compressif de fermeture du domaine téthysien
(Frizon de Lamotte etal., 2011 ; Jolivet et al., 2016), associé a un contexte
climatique plus hydrolysant.

5.3.1 Modele d’age de la coupe de Gubbio — la Bottaccione

Le modéle d’age de la coupe de Gubbio — la Bottaccione se base
sur la magnétostratigraphie, les foraminiferes planctoniques (FP), ainsi
que sur les zones a nannofossiles calcaires (UC et CC ; Fig. 84). 14 points
d’ancrage ont été utilisés pour ce modele d’age (ronds bleus). En
revanche, 6 points d’ancrage établis sur les zones a FP et UC incertaines
ont été exclus (ronds rouges). Nous avons choisi de privilégier les points
d’ancrage issus de la magnétostratigraphie du fait de leur caractere plus
robustes d’un point de vue stratigraphique. Les échantillons utilisés pour
I’isotopie du Nd ont été replacés sur le graphique (carrés orange). En
appliquant a la base de la coupe a 4,2 m, le méme taux de sédimentation
que celui calculé sur I’intervalle 4,2 & 6,2 m, ’age du dernier échantillon
est évalué au Coniacien, en désaccord avec les données stratigraphiques
(Coccioni et Premoli Silva, 2015). Pour pallier a ce probléme et mieux
contraindre la base de la coupe, nous avons da insérer un point fictif de
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la fin du Santonien supérieur, appelé « end of late Santonian » dans la

Depth(m) | Age (Ma) Proxy |bio & magneto events Depth (m)
110 -71,64 Magneto base of C32n1n 0 10 20 30 40 50 60 70 30 90 100
7 45
106 7,72 Magneto |base of C32n1r 72 % o0
95 73,6 Magneto base of C32n2n 73 °
74 oo ®
91,1 73,9 Magneto __|base of C32r1r 2 195 °
88,2 -74,1 Magneto base of C32r2r [ I ®
= 6 5 @ =
S 77 =
82,3 -75,94 P base of G. havanensis] @ .73 &
69,5 76,18 P base of . calcarata g‘ 79 § -
-80 o
81 Py
36,5 -79 cc base of CC 20 82
36 -79,2 FP base of C. plummerae] 83
27 -80,46 Magneto base of C33n -8
8 g
4 -81,38 uc base of UC 14 85 0%
67 -81,43 cc base of CC 18 86
4,2 -84,2 Magneto base of C33r
- = Sample @ Anchor point @ Anchor point excluded ‘
0 -85 lend late Santonian|

Figure 84 : (& gauche) Inventaire des points d’ancrage qui ont été utilisés pour tracer (a droite) le
modele d’age de la coupe de Gubbio — la Bottaccione, bassin des Marches - Ombrie, Italie. Les
points d’ancrage qui ont été exclus du modele d’age sont surlignés en gris dans le tableau.

Le taux de sédimentation a la base de la coupe (entre -86 et -81 Ma)
ne peut pas étre interprété puisque nous avons inséré un point fictif qui
n’est pas fiable (Fig. 84). En revanche, de -81 a -71 Ma, on note un fort
taux de sediemntation relativement constant de 1’ordre de 10 m/Ma en
moyenne.

5.3.2 Résultats de la coupe de Gubbio — la Bottaccione

Pour rappel, les résultats minéralogiques de la coupe de Gubbio ont
déja été décrits et interprétés dans la chapite 4 de la thése (Chenot et al.,
2018).

Les concentrations des terres rares issues de la fraction carbonatée
des échantillons de la coupe de Gubbio — la Bottaccione sont de 1’ordre
du ppm a la dizaine de ppm (Tableau 8).
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V Tableau 8 : Concentrations en terres rares (ppm) des fractions carbonatées des échantillons de

la coupe de Gubbio — la Bottaccione.

SAMPLE ID

NAME SAMPLE FOR DEPTH (M)  AGE (MA) CONCENTRATIONS (PPM)
CHEMISTRY
La ce Pr Nd Pm Sm Eu  Gd Tb Dy Y Ho . Tm  Yb W

GUB 150 a3 96,4 73,36 456 28 057 252 052 012 074 010 064 014 043 014 037 006
GUB 148 CA356 91,3 73,89 6,70 58 100 390 073 018 08 013 087 019 058 008 055 008
GUB 142 ca31 843 75,32 583 524 092 359 067 016 079 012 079 018 053 007 049 007
GUB72 cas9 81,7 75,95 716 635 108 421 08 020 097 015 097 022 068 024 08 010
GUB 60 cass 6 76,22 554 424 080 322 063 016 08 012 075 017 051 021 046 007
GUBS3 cA31l 62,2 76,80 4,90 500 08 333 064 015 074 011 070 015 046 006 040 006
GUB 44 cas7 52,7 77,61 486 430 072 289 056 014 070 010 066 015 043 020 039 006
GUB 41 CA310 253 78,25 416 473 068 2,70 051 012 059 009 060 013 040 006 037 006
GUB 40 CAS6 40,3 78,67 653 664 097 38 073 018 091 014 0% 020 061 023 056 008
GUB35 CASS 352 79,31 690 747 100 383 074 018 08 013 086 020 060 024 05 008
GUB32 CA309 2 79,76 7,25 4% 095 376 069 017 08 013 088 020 062 009 05 009
GUB26 ca33 25,7 80,52 2073 1230 283 985 167 082 244 039 256 057 187 054 18 02
GuB 18 cASa 178 80,88 9,15 446 103 4,05 070 019 100 014 098 023 070 023 066 010
GuBa cas3 33 84,64 684 38 075 298 053 014 076 011 075 018 057 022 054 008
GuB1 CA308 01 84,99 588 322 064 256 043 011 060 009 061 015 045 006 041 006

Les concentrations

de toutes

les fractions carbonatées des

échantillons ont également été normalisées par rapport aux argiles de la
crodte terrestre (PAAS ; Taylor et Mclennan, 1985). Les profils de
concentrations de terres rares des fractions carbonatées sont caractérisés
par une anomalie négative prononcée en Ce et un enrichissement en terres

rares lourdes (Fig. 85).
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Figure 85 : Profils de concentrations de terres rares de la fraction carbonatée de la coupe de

Gubbio — la Bottaccione.
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Les données de la fraction détritique d’eng ONt été aquises par Anne-
Charlotte Guillet dans le cadre de son mémoire de master 2 (Guillet,
2015).

Les valeurs isotopiques du Nd issues des échantillons de la coupe
de Gubbio — la Bottaccione sont les moins radiogéniques des trois sites
étudiés (Fig. 86). De 0 4 32 m, les valeurs d’eng €™ évoluent dans
un intervalle restreint compris entre -7,0 et -7,5 unités-e. A partir 32 m,
elles tendent a diminuer de 2 unités-¢ jusqu’a environ 80 m de la base de
la coupe. En revanche, les valeurs d’engg "™ ") enregistrent des valeurs
relativement dispersées a la base de la coupe, comprises entre -8,7 et -11
unités-e. Une donnée d’ena@ ™ ™°" trés peu radiogénique ressort a 5,5
m, a une valeur de -12 unités-¢. A partir de 40 m, les valeurs se stabilisent
autour de -10,6 et -11 unités-e.
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Figure 86 : Résultats de la coupe de Gubbio — la Bottaccione. La minéralogie des argiles des
sédiments de la coupe de Gubbio — la Bottaccione comparée aux isotopes du carbone et de

243



Chapitre 5 — Evolution de I’end dans le corridor téthysien

I’oxygeéne, ainsi qu’aux isotopes du néodyme (cette étude) ont été replacés le long de notre log
sédimentologique et des données magnétostratigraphiques (Lowrie et Alvarez, 1977) et
biostratigraphiques (Coccioni et Premoli Silva, 2015). Abréviations : A. m. = Archaeglobigerina
minimus; D. a. = Dicarinella asymetrica; E. e. = Eiffellithus eximius; G. a. = Globotruncana
aegyptica; G. e. = Globotruncanita elevata; G. h. = Globotruncanella havanensis; G. gansseri =
Gansserina gansseri; G. st. = Globotruncanita stuarti; G. v. = Globotruncana ventricosa; R. .
Reinhardites levis; R. m. = Rucinolithus magnus ; U. g. = Uniplanarius gothicus ; U. t.
Uniplanarius trifidus.

5.3.3 Discussion des résultats

La fraction carbonatée dissoute des sédiments de Gubbio — la
Bottacionne présente des profils de concentrations de terres rares proche
de ceux de I’eau de mer (Elderfield et Greaves, 1982 ; Jamesetal., 1995 ;
Bau et al., 1997 ; Tostevin et al., 2016 ; Fig. 87), avec cependant un
enrichissement en terre rares lourdes un peu plus modéré, comme
enregistré dans les carbonates authigénes (Tostevin et al., 2016). Comme
pour la coupe de Shahneshin, cette similarité avec les profils de
concentrations de terres rares d’eau de mer et des carbonates authigénes
formés a I’interface eau-sédiment suggere que la fraction carbonatée
extraite dans cette coupe enregistre bien ’eng de I’eau de mer locale.
Hélas, pour cette étude, les concentrations des terres rares sur la fraction
du résidu insoluble n’ont pas ét¢ mesurées.
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Figure 87 : Profils de concentrations de terres rares des carbonates de Gubbio (en jaune orangeé)
comparés aux profils de concentration de terres rares d’eau de mer actuelle en bleu (James et al.,
1995 en bleu clair ; Bau et al., 1997 en violet) et de carbonates authigéniques se formant a
I’interface eau-sédiment (Tostevin et al., 2016).

A la différence de Shahneshin, I’absence de co-variation de 1’end)
des carbonates et du résidu insoluble, ainsi que I’écart de 1,5 a 3,5 unités-
€, suggerent que le signal de I’eau de fond locale n’est pas gouverné par
des fluctuations dans la composition des apports de sédiments provenant
des continents adjacents au bassin (Fig. 86).

La diminution de ’endyy de I’eau de fond locale, qui s’initie au
Campanien moyen, est comparable a la diminution globale de 2 unités-¢
des eaux de fonds retrouvée dans les océans atlantique et proto-indien
(Fig. 88; Thomas, 2005 ; Robinson et al., 2010 ; Le Houédec et al.,
2012 ; Robinson et Vance, 2012 ; Murphy et Thomas, 2012, 2013;
Moiroud et al., 2016). Les valeurs absolues d’enam "), similaires a
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celles du domaine Atlantique, suggerent fortement 1’existence de

communications entre les eaux profondes a Gubbio et celles du reste de
I’ Atlantique. Ceci n’est pas du tout le cas a Shahneshin qui se trouve
beaucoup plus a I’est de la Téthys. Cette communication pourrait peut-
étre se faire par des eaux qui circulent en profondeur vers I’est dans la
Téthys occidentale. La présence du Haut-Karst a 1’est de Gubbio pourrait
partiellement barrer les circulations d’eaux profondes venant de 1’est,
alors qu’a I’ouest de Gubbio, il n’existe apparemment pas de relief au
Campanien qui pourrait empécher 1’incursion d’eaux atlantiques.
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Pacifique (d’aprés Moiroud et al., 2016). Le mod¢le d’age utilisé est celui de la GTS 2012
(Gradstein et al., 2012) et les valeurs du CHUR proviennent de Bouvier et al. (2008).

La différence entre ’enqg(yy de ’eau et du résidu insoluble tend a
diminuer au cours du Campanien. Ceci ne marque pas une diminution de
I’influence du signal océanique mais sans doute un changement de la
composition des eaux atlantiques (diminution de 2 unités-e des eaux
profondes de 1’Océan Atlantique et de I’Océan Indien), qui se répercute
sur les eaux de Gubbio (Fig. 89).

| £Nd(t)carl:v - sNd(t)insoI. res. |
0 5 10 15

-70

-85

-90
Gubbio

Figure 89 : Différence entre endw) de 1’eau et du résidu insoluble au cours du temps de Gubbio.

Pour la suite de 1’étude, nous supposons que ’engry du résidu
insoluble reflete majoritairement la signature des apports détritiques a
Gubbio ; ceci resterait cependant a vérifier avec une mesure des
concentrations en terres rares de cette fraction.
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Les valeurs homogeénes (-10,5 & -11,0 unités-¢) de 1’enag ™ ™"

enregistrées a partir du Campanien moyen suggerent que la nature de ces
flux détritiques proviendrait majoritairement de 1’érosion d’un méme
substrat, crustal peu radiogéenique. Il est trés probable que cette signature
peu radiogénique de 1’eng(r) de la fraction insoluble provienne des cro(tes
continentales constituant la marge sud téthysienne soulevée lors des
mouvements tectoniques. Par ailleurs, il est intéressant de noter que la
diminution de I’enqdty de 1’eau s’effectue en paralléle de I’augmentation
des apports detritiques dans le bassin de Marches-Ombrie (Chenot et al.,
2018). Un second scénario pourrait donc expliquer la signature de moins
en moins radiogénique de I’eau a Gubbio : un apport de plus en plus
important de matériel peu radiogénique provenant des massifs
émergeants alentours, impactant I’eng des eaux locales. Ce processus
aurait donc également pu contribuer a la diminution observée de
1>ena(n €M) Tes quelques points plus radiogéniques de 17engge MM
(compris entre -9,8 et -8,7 unités-¢) listés dans les résultats pourraient étre
associés a des épisodes volcaniques, déja évoqués dans le secteur d’étude
pendant le Campanien moyen (Bernoulli et al., 2008 ; Schmid et al.,
2008).

5.3.4 Synthése des résultats de la coupe de Gubbio

A partir du Campanien inférieur-moyen, les isotopes du Nd de I’eau
de mer de Gubbio enregistrent des valeurs similaires a celles des eaux
profondes dans I’Atlantique Nord et la diminution de 2 unités-e
enregistrée dans 1’Atlantique et 1’Océan Indien en profondeur. Ceci
pourrait traduire une provenance atlantique des eaux profondes baignant
le site de Gubbio au Campanien. L’augmentation des apports détritiques
enregistrés dans les corteges argileux pourrait également avoir en partie
contribuée a diminuer 1’eng des eaux profondes a Gubbio au cours du
Campanien.
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Figure 90 : Données de la minéralogie des argiles des sédiments de la coupe de Gubbio — la

dyme (cette étude),

replacées sur le modéle d’age établi a partir des dges absolus de la GTS 2012 (Gradstein et al.,

Bottaccione comparée aux isotopes du carbone, ainsi qu’aux isotopes du néo
2012).
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5.4 Bassin du Venezuela : Leg 15 DSDP Site 146

5.4.1 Contexte géodynamique et description du bassin du
Venezuela

Le bassin du Venezuela fait partie de la grande zone de collision
entre 1’arc des Caraibes et la plaque sud-américaine. Cette région de 1500
km de long et 500 km de large a été tres étudiée pour ses hombreux
champs de pétrole s’alignant le long de la marge passive du nord de
I’Amérique du Sud (Escalona et Mann, 2011). La roche meére de ces
dépdts est d’age Crétacé supérieur ; dans le bassin du Venezuela et des
Caraibes, les marnes riches en matiére organique ont été localement
préservees (Erlich et al., 2003).

Le bassin du Venezuela repose sur la plaque des Caraibes qui est
soumise a de nombreuses contraintes, du fait de sa position a la jonction
entre les plaques pacifique, atlantique nord et sud-américaine (Fig. 10).
Durant I’intervalle Santonien — Campanien, se mettent en place les CLIP
(cf. chapitre 2) dans le secteur des Caraibes — Colombie, suite a un vaste
événement volcanique (Sinton et al., 1998 ; Kerr et al., 1997 ; Escuder-
Virente et al., 2011, 2016). Parmi ces CLIP, un épisode volcanique
important semble affecter le secteur d’é¢tude au Campanien
moyen/superieur ; celui-ci a été interprété comme 1’activité d’un panache
mantellique (Escuder-Virente et al., 2016).

5.4.2 Description du forage DSDP Leg 15 Site 146 (au large du
Mexique)

La mission DSDP Leg 15, lancée en décembre 1970, avait pour
objectif d’étudier I’age et I’histoire de la mer des Caraibes, mais aussi
d’établir une biostratigraphie standard de la région. Le forage que nous

avons choisi d’étudier est celui du site 146 (15°06.99°N, 69°22.67°0)
251



Chapitre 5 — Evolution de I’end dans le corridor téthysien
situé dans le bassin du VVenezuela, actuellement dans la mer des Caraibes.

Ce forage pénétre une série sédimentaire allant du Coniacien-Turonien
au Pleistocene. La profondeur du forage est de 762 m et son taux de
récupération relativement faible, s’éléve a 19 %. A la base du forage, les
carottes 146-43, 146-42 et 146-41 enregistrent de nombreux niveaux de
roches basaltiques. Une datation par la méthode *°Ar/*°Ar de la carotte
146-42-3 donc un age absolu de 85,9+/-4,5 Ma, soit Santonien (Sinton et
al., 1998).

La section sédimentaire sélectionnée pour cette étude comprend un
intervalle situé entre 740 et 510 mbsf (meter below sea floor), datée du
Turonien-Coniacien au Maastrichtien grace aux foraminiferes
planctoniques (Premoli Silva et Bolli, 1973 ; Fig. 91 ; Annexe 4). Cette
succession sédimentaire qui repose sur un niveau de basaltes peu épais
(146-41), est constituée de boues a nannofossiles calcaires (146-26 a 146-
16), de boues a radiolaires (146-39 a 146-28), de calcaires (146-40 ; 146-
27) ainsi que de tres nombreux niveaux de cendres volcaniques altérées
(146-16 ; 146-17 ; 146-18 ; 146-19 ; 146-23 ; 146-24 ; 146-26 ; 146-27 ;
146-29 ; 146-30). Aucune datation radiochronologique n’a été réalisée
sur les zircons (U/Pb) ou sur les sanidines (*>Ar/*°Ar) de ces niveaux, ce
qui aurait permis de mieux contraindre temporellement cette série
sédimentaire.

Keller et al. (1993) suggérent que 1’ensemble de la zone a G.
ventricosa ne serait pas préservée dans le forage 146 en raison d’un hiatus
sédimentaire (entre les carottes 146-23 et 146-22). Cet événement
enregistré  régionalement est attribue & des modifications
courantologiques et/ou tectoniques.

Des données minéralogiques préliminaires sur I’intervalle d’étude
indiquent la présence de clinoptilolite et de feldspath de maniére éparse,
de gypse et de barite dans la carotte 146-34 (Donnelly et Nalli, 1973). Les
données préliminaires de minéralogie argileuse acquises montrent un fort
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taux d’interstratifiés illite/smectite RO (plus de 80 %) associé a quelques

traces d’illite, de kaolinite et de chlorite (Fan et al., 1973 ; Roberson,
1973).
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Figure 91 : Synthese des données existantes du site DSDP 146 (Leg 15). Les données
biostratigraphiques des foraminiféres planctoniques proviennent de Premoli Silva et Bolli (1973),
les données minéralogiques proviennent de Fan et al. (1973) et les données d’ichnofaciés
proviennent de Warme et al. (1973). Abréviations : G. ¢. = Globotruncana contusa ; G. concavata
carinata = Globotruncana concavata carinata ; G. elevata = Globotruncana elevata ; G. g. =
Gansserina gansseri ; G. s. = Globotruncana schneegansi ; G. « tricarinata » = Globotruncana
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tricarinata ; R. C. = Radotruncana calcarata.
La descritption détaillée du forage et I’échantillonnage sont disponibles en annexe 4.

5.4.3 Biostratigraphie des nannofossiles calcaires du forage DSDP
Site 146

La stratigraphie du site DSDP 146, établie lors du Leg 15, est
fondée uniquement sur les foraminiferes planctoniques (Premoli Silva et
Bolli, 1973). Afin de mieux contraindre temporellement ce forage, nous
avons jugé nécessaire de préciser le cadre biostratigraphique a 1’aide de
la répartition des nannofossiles calcaires (UC), sur 38 échantillons a
I’Université de Copenhague (Danemark) réalisé par Nicolas Thibault et
Mohammad Razmjooei. Les résultats de comptage ont été répertoriés
dans le tableau 9. Les bio-événements ont permis de préciser plusieurs
biozones de nannofossiles.
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- Inventaire des comptages de nannofossiles calcaires du site DSDP 146 permettant de

Tableau 9

définir des biozones a nannofossiles calcaires (bassin du Venezuela, figure réalisée par Nicolas

Thibault et Mohammad Razmjooei).

F: 5

[} I-.-

Upper Campanian

T
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5.4.4 Modele d’age du forage DSDP Site 146

Le modele d’age du forage DSDP Site 146 est basé sur la
biostratigraphie des nannofossiles calcaires (UC), des foraminiferes
planctoniques (FP, Premoli Silva et Bolli, 1973 ; Fig. 92) ainsi que sur la
datation absolue *°Ar/*°Ar d’une bentonite dans la carotte 146-42-3
(Sinton et al., 1998). 7 points d’ancrage ont été sélectionnés pour ce
mode¢le d’age (ronds bleus) et 2 points d’ancrage, établis sur les zones a
foraminiféres planctoniques (FP) ont éteé exclus du modele, de par leurs
valeurs aberrantes sur le tracé graphique (ronds rouges). Celles-ci
pourraient s’expliquer par la mauvaise préservation des microfossiles sur
ce forage (Premoli Silva et Bolli, 1973). Les échantillons utilisés pour les
analyses isotopiques du Nd ont été replacés sur le graphique (carrés
orange).

Depth (m)
750 -730 -710 -690 -670 -650 -630 -610 -590 -570 -550 -530 -510

71

g 72

[ ] -73

Depth (m) | Age (Ma) | Proxy bicevent and ash layer 74

515 71,75 FP__|base of G. contusa -75

-530 72,97 FP__|base of G. gansseri ° ° 76

-539 75,93 UC__|base of UC 16
7 >
a Q
-628 -80,97 uC__|baseof uC 15 7 ®
-639 -81,38 UC_ [baseofucia 79 ’g‘
80 &
-665 -83,2 uC__ |baseofuc13

-746 -85,9 ite |ash layer ° ® -81

-82

° ., 83

-84

-85

) -86

= Sample ® Anchor point @ Anchor point excluded

Figure 92 : (a gauche) Inventaire des points d’ancrage qui ont permis de tracer (a droite) le
modele d’age du forage DSDP Site 146, bassin du VVenezuela, mer des Caraibes. Les points qui
ont été exclus du modéle d’age sont surlignés en gris dans le tableau.

D’aprés ce modele d’age, le taux de sédimentation moyen entre -86
et -76 Ma est estimé & 20 m/M. A partir de -76 Ma jusque -73 Ma, le taux
de sédimentation diminue a ~10 m/Ma.
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5.45 Reésultats

Les fractions argileuses des 163 echantillons issus des sédiments du
forage DSDP site 146 sont majoritairement composés d’IS R0, 70 % en
moyenne sur I’intégralité de I’intervalle d’étude ; nombreux sont ceux qui
atteignent plus de 90 % d’IS RO, en accord avec la préservation de
nombreux niveaux de cendres volcaniques et les pics de rapport
smectite/illite (Fig. 93). Les minéraux argileux qui composent le reste de
la fraction argileuse sont I’illite, la chlorite et la palygorskite. L’évolution
de cet assemblage argileux s’organise en trois intervalles.

1) De 740 a 670 mbsf, les proportions moyennes d’illite estimées a
10 % sont associées a de tres rares traces de chlorite et de palygorskite.

2) De 670 a 550 mbsf, la palygorskite augmente et peut atteindre 30
% dans certains échantillons. L’illite augmente également dans les
intervalles allant de 670 a 650 mbsf, de 630 & 620 mbsf et au niveau du
supposé hiatus a ~590 a 580 mbsf. Ces minéraux sont associés a quelques
traces de chlorite. La mauvaise qualité des diffractogrammes de certains
échantillons dans cet intervalle, expliquée par les fortes proportions de
silice (opale-CT), a rendu la lecture et la quantification des minéraux
argileux plus délicate. Certains diffractogrammes ont d0 étre supprimé
des quantifications. De plus, la diffraction de la palygorskite étant
mauvaise, sa présence a di étre confirmée par une série d’observations
au MET, permettant d’identifier sa morphologie caractéristique en fibres
(Fig. 94).

3) A partir de 550 jusque 510 mbsf (sommet de I’intervalle d’étude),
la palygorskite disparait quasiment, et le pourcentage d’illite diminue
jusqu’a 5 % tandis que la chlorite présente une tendance a I’augmentation,
jusqu’a 5 % (attention, malgré tout en dessous de la marge d’erreur de
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<5%). Cet intervalle (carottes 146-18 a 146-15) a I’avantage de présenter

un taux de récupération complet, contrairement au reste du forage, dont
le taux de récupération est inférieur a 19 %.

La description des assemblages argileux ci-avant differe de celle
publiée par Fan et al. (1973) et Roberson (1973) notamment dans
I’identification des minéraux tels que la kaolinite identifié¢ a 720 mbsf et
640 mbsf. Ceci pourrait s’expliquer par une confusion entre la chlorite et
la kaolinite sur les diffractogrammes.
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Figure 93 : Résultats du forage DSDP 146. La minéralogie des argiles des sédiments du forage
comparée aux isotopes du carbone et de I’oxygene, ainsi qu’aux isotopes du néodyme (cette étude)
ont été replacés le long du log sédimentologique (Terence Edgar et al.,
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biostratigraphiques des foraminiféeres planctoniques (Premoli Silva et Bolli, 1973) et de
nannofossiles calcaires (travaux de Thibault et Razmjooei pour cette étude). Abréviations : A.c.
= Arkhangelskiella cymbiformis ? ; Br. p. p. = Broinsonia parca parca ; Br. p. ¢. = Broinsonia
parca constricta ; B. h.= Bukryaster hayi ; C. a. = Ceratolithoides aculeus ; Cyl. nieliae =
Cylindralithus ? nieliae ; E. e. = Eiffellithus eximius ; E. p. = Eiffellithus parallelus ; G. c. =
Globotruncana contusa ; G. concavata carinata = Globotruncana concavata carinata ; G. elevata
= Globotruncana elevata ; G. g. = Gansserina gansseri ; G. s. = Globotruncana schneegansi ;
G. « tricarinata » = Globotruncana tricarinata ; M. undosus = Microrhabdulus undosus ; R. c.
= Radotruncana calcarata ; R. l. = Rheinhardites levis ; R. s. = Retecapsa schizobrachiata ; U.
gothicus = Uniplanarius gothicus ; U. trifidus = Uniplanarius trifidus ; U.s. = Uniplanarius
sissinghii.

18R 02W 100/103

Smectite

. . 31R01W102/104

Figure 94 : Photos prises au microscope électronique a transmission des minéraux composant la
fraction argileuse du forage DSDP 146. Abréviations : Paly = Palygorskite.
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Au sein de l’intervalle d’étude du forage DSDP 146, les valeurs
isotopiques du carbone §*3Coche totale) Présentent de fortes variations. Les
dix échantillons prélevés a faible résolution entre 740 et 675 mbsf
enregistrent une augmentation des valeurs allant de +0,8 a +2,6 %o. A
partir de 668 mbsf jusqu’au sommet de I’intervalle d’étude (514 mbsf)
I’échantillonnage a été réalisé environ tous les 50 cm, soit sur un total de
150 échantillons. Sur la premiere partie, allant de 668 a 593 mbsf, les
valeurs isotopiques du 8™Coche totale) €Nregistrent une augmentation des
valeurs allant de +2,5 a +3,0 %o avec une excursion isotopique positive
d’amplitude 0,5 %o sur I’intervalle allant de 662 a 648 mbsf. De 593 a 514
mbsf, les valeurs diminuent de +3,1 a +2,1 %o ; sur cet intervalle, le taux
de récupération du sédiment est de 100 % (carottes 146-18 a 146-15).

Les valeurs isotopiques de I’oxygéne 880 roche totale) €Nregistrent une
tendance croissante de 5 %o de la base de I’intervalle d’étude, a 740 mbsf,
avec des valeurs voisines de -6,0 %o, jusque 524 mbsf a des valeurs de -
2,0 %o. Cette tendance croissante est interrompue de 668 a 631 mbsf par
une double excursion positive d’amplitude 2,6 %o (668 & 639 mbsf) puis
de 2,94 %o (639 a 631 mbsf). Le sommet de I’intervalle d’étude enregistre
finalement une décroissance des valeurs du 5Oroche totale) de 524 & 513
mbst de 0,8 %eo.

Les concentrations en terres rares issues des fractions carbonatées
et insolubles des échantillons du forage DSDP 146 sont de I’ordre du ppm
a la dizaine de ppm (Tableaux 10, 11).
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Tableau 10 : Concentrations en terres rares (ppm) des fractions carbonatées des échantillons du
forage DSDP 146.

SAMPLE ID DEPTH
NAME SAMPLE FOR ™ AGE (MA) CONCENTRATIONS (PPM)
CHEMISTRY
La Ce Pr Nd  Pm  Sm Eu &d T Dy Y Ho Er Tm b oL
15R-08W-17/20 CA359 516,685 71,87 11,70 5,90 160 672 1,34 038 166 026 1,88 0,85 15 025 1,99 033
16R-01W-99/101 = CA313 522 72,30 1261 652 18 710 129 031 149 025 176 041 134 021 161 024
17R-01W-108/109  CA314  -531,09 73,36 1256 532 169 629 112 028 128 021 150 035 117 020 157 024
17R-02W-52/54 | CA322bis 532,03 73,64 1251 48 175 662 118 020 135 022 156 03 116 018 137 020
18R-03W-40/42 CA61 542,55 76,12 1576 616 215 805 148 037 1,76 028 19 044 142 039 168 025
19R-02W-116/119 | CA327bis 550,675 7658 1000 402 141 569 105 027 133 021 150 035 113 016 117 018
20R-03W-96/98 | CA330bis 56097 77,36 135 422 169 679 122 032 163 025 1,80 048 182 021 157 025
22R-01W-118/120  CA316 57619 78,02 764 295 092 37 066 018 08 014 101 025 077 011 078 012
22R-02W-103/105  CA326bis  -577,54 -78,10 9,07 3,21 117 461 0,81 021 1,00 0,16 1,11 026 081 012 085 013
23R-02W-48/51 CAB2 586 7857 1079 438 140 531 098 025 125 020 136 032 105 031 123 019
23R-03W-95/98 CA360  -587,965 -78,69 930 35 110 4,00 07 019 087 014 107 026 08 014 105 016
25R-02W-107/109 | CA329bis  -604,58 79,63 654 263 073 2,78 051 014 062 010 078 019 067 011 08 015
26R-02W-102/105  CA328bis  -613,535 80,13 710 270 065 247 042 012 061 010 081 022 077 013 103 0317
27R-02W-102/104 | CA325bis 622,53 80,64 11,35 511 155 696 134 03 18 028 200 049 160 026 200 034
28R-03W-98/101 | CA323bis  -632,995 81,17 1096 374 110 395 064 017 08 014 106 026 092 015 119 018
30R-01W-100/102  CA63 -648,01 81,73 971 381 094 355 061 018 087 014 102 026 0% 031 117 019
31R-01W-52/54 cAGa 656,53 82,05 949 510 102 380 067 019 081 015 108 027 093 032 117 019
32R-01W-42/44 | CA321bis  -66543 83,19 1043 345 095 346 055 015 079 013 1,03 027 09 015 114 018
34R-01W-104/105  CA313bis  -684,045 83,81 1125 489 106 411 074 020 107 018 138 03 129 022 184 031
35R-01W-124/125  CA355  -693,245 84,12 760 340 070 301 054 016 08 013 097 027 0% 015 119 022
35R-02W-112/114  CA353  -694,63 84,16 850 260 080 330 052 016 074 011 080 020 062 009 064 010
36R-02W-113/115 | CA317 70364 84,46 729 256 056 208 034 010 051 008 069 019 073 013 115 021
38R-01W-111/112  CA318bis -715115 84,85 799 367 084 236 039 011 058 009 075 020 077 014 119 021
39R-01W-111/113 | CA328bis 720,12 -85,01 701 371 085 232 038 011 050 009 066 017 062 010 085 014
39R-02W-97/100 | CA358 721,495 85,06 870 710 170 952 307 107 5240 076 520 124 365 051 350 065
A41R-01W-54/55 | CA320bis 737,545 85,59 795 268 074 269 041 011 055 008 059 015 048 007 055 009
41R-02W-147/148  CA354 739975 85,67 850 260 080 330 052 016 074 011 080 020 062 009 064 010

Tableau 11 : Concentrations en terres rares (ppm) des résidus insolubles des échantillons du
forage DSDP 146.

SAMPLE ID

NAME SAMPLE FOR Df:;" (:::) CONCENTRATIONS (PPM)

CHEMISTRY
[ la C P Nd Pm Sm FEu GId T Dy Y Ho E Tm Yb Ll

16R-01W-99/101 | FA143 522 <7230 380 450 090 3,53 077 026 097 016 132 034 124 020 150 0,23
18R-03W-40/42 FA148 542,55 7612 670 9,80 140 5,23 101 035 102 016 115 026 08 014 103 0,6
23R-02W-48/51 FA139 586 -78,57 5,50 7,70 1,20 4,57 0,83 o2 0,85 0,14 0,97 0,22 0,74 0,12 0,88 0,13
25R02W-107/109 | FA133 604,58 -7963 150 1,80 030 1,4 022 007 024 004 027 006 022 004 028 004
30R01W-100/102 = FA142  -64801 -81,73 230 230 040 147 028 012 034 005 037 009 031 005 037 006
32R-01W-42/44 FA132  -66543 83,19 240 3,0 040 1,65 029 013 031 005 037 009 031 005 040 006
36R02W-113/115 | FA145 703,64 -8446 620 420 090 3,40 073 029 093 011 08 020 070 012 097 019
39R01W-111/113 | FA149 720,12 8501 190 2,10 030 1,00 021 010 025 003 027 007 025 004 034 006
41R-01W-54/55 FA137  -737,545 8559 190 1,90 030 0,98 023 020 030 004 035 009 033 006 045 008

Les concentrations en terres rares de toutes les fractions
carbonatées et insolubles des échantillons issus du forage DSDP 146 ont
été normalisées par rapport aux argiles de la crolte terrestre (PAAS ;
Taylor et Mclennan, 1985). Les profils de concentrations de terres rares
des fractions carbonatées et insolubles sont caractérisés par une anomalie
négative prononcée en Ce et un enrichissement en terres rares lourdes
(Fig. 95).
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Figure 95 : Profils de concentrations de terres rares de la fraction carbonatée (A) et du résidu
insoluble (B) du forage DSDP Site 146.

Les valeurs isotopiques du Nd issues des échantillons du forage
DSDP 146 sont les plus radiogéniques des trois sites (Fig. 93). Les
valeurs d’end() @) oscillent sur I’intervalle d’étude entre des valeurs
de -1,8 et -6,8 unités-¢. Deux données sortent cependant de cette gamme,
avec un échantillon livrant une valeur peu radiogénique d’environ -8,7
unités-e a 516,69 mbsf et un autre livrant une valeur trés radiogénique de
+4,9 unités-e a 721,5 mbsf. Les valeurs d’endp©"°" enregistrent tout
d’abord une augmentation de 3 unités-¢ de 740 a 715 mbsf, suivie d’une
diminution de 5 unités-e de 715 a 590 mbsf, et finalement une
augmentation de 3 unités-¢ de 590 a 522 mbsf.
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5.4.6 Discussion des résultats

La préservation des IS RO (supérieure & 90% dans la majorité du
forage) suggére une absence de diagenése d’enfouissement permettant
d’utiliser le signal des assemblages argileux pour des reconstructions
paléoenvironnementales.

Pour tester 1’effet de la diagenése sur les données isotopiques du
carbone et de ’oxygeéne, un graphique du 8**Croche totale) €N fonction du
8180 roche totale) €St Classiquement utilisé. Sur le méme principe que les
données isotopiques du Nd expliqué précédemment, le coefficient de
Spearman rs indique si ces deux paramétres (823Coche totale) ; 88O (roche
totale)) dépendant du temps, sont corrélés ou non. Le graphique nous révele
ici trois nuages de points bien distincts, que nous avons separés en trois
jeux de données intermédiaires pour 1’analyse statistique du coefficient
de Spearman (Fig. 96): de la carotte 146-41 a 146-36, de la carotte 146-
35 & 146-20 et de la carotte 146-19 a 146-15. Les coefficients de
Spearman respectifs sont de rs = 0,1361, rs = 1,39*10° et rs = 0,3199 ; ils
montrent qu’il n’existe pas de corrélation entre ces deux parametres.
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Figure 96 : Graphique représentant les valeurs du 6*3Coche totale) en fonction de celles du §*¥Oroche
totale) du forage DSDP 146 sur I’intervalle 740 a 514 mbsf.

Cependant, les valeurs trés négatives du 680 entre les carottes 146-
41 et 146-26 et les valeurs basses du §*3C entre les carottes 146-41 et 146-
36, ne correspondent pas aux valeurs reconnues dans la craie du Crétacé
supérieur (Fig. 97). Ces valeurs absolues « aberrantes » suggérent que des
processus de diagenése secondaire auraient pu affecter les carbonates tant
sur le signal isotopique que sur la préservation des microfossiles. Le
signal isotopique primaire de I’oxygene semble donc mal (voire pas du
tout) préservé et ne sera donc pas interprété en terme
paléoenvironnemental et paléoclimatique. En revanche, le signal
isotopique du carbone, moins sensible a la diagenése, pourrait avoir été
préservé jusqu’a la carotte 146-35.
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Figure 97 : Graphique représentant les valeurs du 8*3Croche totale) en fonction de celles du 8O roche
totale) dU Site 146 comparées a quelques données de 1’ Atlantique Sud (Site 1210 B - Jung et al.,
2012 ; Site 525 A - Shakelton et Hall, 1984), de I’Atlantique Nord (Tercis-les-Bains — Voigt et
al., 2012 ainsi qu’une communication personnelle de S. VVoigt pour les données d’oxygéne non
publiées) ; ainsi que quelques sites de I’ouest de la Téthys (Gubbio — la Bottaccione — cette étude ;
Furlo - Upper Road — cette étude ; EI Kef — Jarvis et al., 2002) pour le Campanien. Par ailleurs,
les données de la craie d’age Campanien de Mooreville (au sud du bassin du Western interior,
Mississipi, Liu, 2009) enregistrent des valeurs isotopiques de 1’oxygéne entre -4,0 et -2,0%o, et du
carbone entre 0,45 et 1,45%o, représentés dans le cadre en pointillés. Ce graphique met en évidence
que les données isotopiques du site 146 sont plus proches des valeurs du domaine atlantique
central nord-est et téthysien que du domaine sud atlantique.

5.4.6.2 Bio- et chimio- stratigraphie

D’apres la biostratigraphie des nannofossiles établie par Nicolas
Thibault et Mohammad Razmjooei pour cette étude, la partie Santonien
supérieur a Campanien inférieur est sans doute 1égérement biaisée du fait
d’une mauvaise préservation des microfossiles (Fig. 96). Néanmoins, le
modele d’age semble a peu prés en accord avec celui établi par la
biostratigraphie des foraminiferes planctoniques (Premoli Silva et Bolli,
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1973 ; Fig. 93). Le meilleur marqueur pour la limite Campanien —

Maastrichtien est la derniére occurrence d’U. trifidus (nannofossiles) qui
apparait trés bien ici pendant la diminution des valeurs de 1,0 %o, de 593
a 514 mbsf, assimilable au CMBE. Pour la limite Santonien — Campanien,
il a été montré que la premiére occurrence de B. parca parca se situe
généralement au-dessus de la limite du SCBE (Thibault et al., 2016). Ceci
pourrait éventuellement nous permettre d’attribuer 1’excursion négative
de 0,5 %o, entre 662 et 647 mbsf, au SCBE sur le forage DSDP du site
146. 1l faut cependant rappeler la mauvaise préservation des fossiles et la
diagenése croissante vers la base du forage, ce qui laisse cette
interprétation tres discutable.

En revanche, le hiatus suggéré dans la partie supérieure de la
biozone a C. plummerae par Keller et al. (1993), se situe au sein de la
UC15d et n’est pas identifiable avec la zonation des nannofossiles
calcaires.

Les assemblages argileux d’age Crétacé supérieur du forage DSDP
146 sont largement dominée par des smectites issues de la dégradation de
verres volcaniques présents dans les nombreux niveaux de cendres,
retrouveés dans les carottes 146-30 et 146-26 mais aussi 146-19 et 146-15
(Terence Edgar et al., 1973).

Du Santonien au Campanien moyen, plusieurs épisodes tectoniques
semblent se marquer par des apports d’illite détritiques mis en évidence
par la diminution du rapport smectite/illite (Fig. 93). Cette observation
est confortée par une augmentation des feuillets d’illites dans les IS RO
calculée par les processus de quantification de Moore et Reynolds (2009)
et d’Inoué et al. (1989).
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La palygorskite est un minéral fibreux dont la formation est souvent

infeodée aux milieux arides, fortement concentrés (type sebkra), est
souvent transporté notamment par voie aérienne (Pletsch, 2001). Les
reconstitutions paléoclimatiques du Crétacé supérieur indiquent qu’une
ceinture climatique aride était située vers 25°N au Crétacé supérieur
(Scotese et Golonka, 1997). Or a 5°N de latitude, la fraction argileuse du
site 146 contient des fibres plurimicrométriques en grandes proportions
dans la fraction argileuse sur D’intervalle Santonien supérieur —
Campanien supérieur, ce qui suggere que la palygorskite a dd parcourir
une grande distance. L’absence de kaolinite, généralement minéral
indicateur d’un climat hydrolysant, corrobore un climat aride dans le
secteur d’¢étude, ce qui difféere avec les deux autres coupes ¢tudiées
(Gubbio, Shahneshin). Son absence peut également s’expliquer par une
distance importante par rapport a la source.

Dans [Dintervalle qui s’é¢tend du Campanien supérieur au
Maastrichtien basal, la disparition de la palygorskite suggére une
transition vers un climat semi-humide ou encore un arrét du transport de
palygorskite par un changement des vents.

Les fractions carbonatées et insolubles lixiviées des sédiments du
forage DSDP 146 présentent des profils de concentrations de terres rares
typiques d’eau de mer (James et al., 1995 ; Bau e al., 1997 ; Elderfield et
al., 1990 ; Tostevin et al., 2016 ; Fig. 98). Ceci suggere fortement que les
valeurs d’end(y) ") enregistrent bien la signature isotopique des eaux
de fond locales.
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Figure 98 : Profils de concentrations de terres rares des carbonates et du résidu insoluble du site
146 (en jaune orangé) comparés aux profils de concentration de terres rares d’eau de mer actuelle
en bleu (James et al., 1995 en bleu clair ; Bau et al., 1997 en violet) et de carbonates authigéniques
se formant a ’interface eau-sédiment (Tostevin et al., 2016).

Les profils de concentrations de terres rares des résidus
(normalisés au PAAS) ne présentent pas une allure de spectre plat
attendue pour des argiles détritiques mais au contraire, un spectre tres
semblable a celui de I’eau de mer, avec une anomalie négative en Ce et
un enrichissement marqué en terres rares lourdes (Fig. 98). Cette
anomalie pourrait s’expliquer par la trés forte abondance de smectites
authigenes issues de 1’altération sous-marine de cendres volcaniques.
Elles sont susceptibles d’incorporer les terres rares issues de 1’eau
environnante lors de leur formation. Cette observation d’un profil de
concentration de terres rares semblable a 1’eau de mer dans des argiles
majoritairement authigenes vient appuyer les interprétations de Moiroud
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et al. (2016) sur I’incorporation partielle d’un signal océanique par les

argiles authigénes dans les sédiments carbonatés de certains sites
ODP/DSDP. Ce signal d’eau de mer dans la fraction résiduelle peut donc
avoir une incidence sur I’interprétation de 1’eng des résidus insolubles qui
pourrait refléter un mélange entre un signal d’eau de fond et un signal
détritique. Au niveau du site 146, la covariation observée entre ’eng de
I’eau de fond locale et 1’eng des résidus insolubles pourrait donc
s’expliquer par un enregistrement au moins partiel d’un signal océanique
dans les résidus insolubles.

Les carbonates enregistrent bien 1’eng de 1’eau locale, mais les
valeurs enregistrées sont tres radiogéniques et sortent complétement de la
gamme des valeurs Atlantique et de la tendance globale enregistrée dans
I’ Atlantique nord, sud et ’océan proto-indien au Crétacé supeérieur (Fig.
99).
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Figure 99 : Données d’isotopie du néodyme de Shahneshin, de Gubbio — la Bottaccione (centre
de la Téthys) et du site 146 (passage des Caraibes) replacée sur la compilation des données
océaniques de I’end(t pour la période du Crétacé supérieur et du Paléogene (A) en Atlantique Nord,
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(B) en Atlantique Sud et (C) dans le Pacifique (d’aprés Moiroud et al., 2016). Le modéle d’age
utilisé est celui de la GTS 2012 (Gradstein et al., 2012) et les valeurs du CHUR proviennent de
Bouvier et al. (2008).

Au Santonien inférieur, une augmentation de 4 unités-e est
enregistrée dans les sediments du site 146 ; ceci est probablement relié a
un apport de Nd radiogénique provenant d’un intense volcanisme. La
décroissance qui s’en suit pendant le Campanien inférieur est tres
probablement reliée a une diminution temporaire du volcanisme qui
reprend au Campanien moyen, au vu de I’augmentation de 5 unités-¢ qui
semble contemporaine de 1’épisode volcanique important daté entre -78
et -72 Ma, dans le secteur des Caraibes (Escuder-Viruete et al., 2016; Fig.
11). Cette intensification du volcanisme s’enregistre dans les sédiments
du forage 146 a travers de nombreux niveaux de cendres, des
pourcentages éleves d’IS RO et des rapports smectite/illite élevés dans la
partie supérieure du forage. Par ailleurs, la carotte 146-38-2 avait été
décrite comme une alternance de calcaires argileux a microfossiles
(radiolaires et foraminiféeres) et de niveaux de cendres basaltiques
granoclassés bioturbés (Terence Edgar et al., 1973). Cette interprétation
visuelle a été confirmée, d’une part par les valeurs treés radiogéniques
ENd(carbonates) d un €chantillon calcaire situé¢ juste en dessous d’un de ces
niveaux de cendres a 721,49 mbsf (autour de + 4,9 unités-¢ ; Fig. 100b),
et d’autre part par la présence de clinoptilolite et d’un fort pourcentage de
smectite (Fig. 100a).
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Figure 100 : A - Diffractogramme de 1’échantillon 39R 02W 99/100, prélevé dans un niveau de
calcaire situé sous un des niveaux de cendres basaltiques mettant en évidence un pourcentage
élevé de smectites et de la clinoptilolite. B - Photo de I’intervalle de la carotte 146-39-2 (intervalle
70-110 cm) ou a été prélevé ce niveau de calcaire a 721,49 mbsf (Terence Edgar et al., 1973). Ce
niveau enregistre une signature end(arbonates) trés radiogénique, autour de +4,9 unités-e suggérant
une dissolution partielle de matériel volcanique sus-jacent.

Compte tenu des signes de I’intense activité volcanique mis en
évidence dans le secteur des Caraibes au Campanien (Escuder-Viruete et
al., 2016), il semble tres probable que I’eng trés radiogénique des eaux de
fond locales au niveau du site 146 et son évolution soit majoritairement
gouverne par des apports de Nd trés radiogénique en provenance du
volcanisme proche. Un éventuel signal océanographique, lie a des
modifications de courants profonds, serait alors ici compléetement
masqué.
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La difference entre I’endtry de 1’eau de fond locale et du résidu

insoluble tend a diminuer au cours du Campanien (Fig. 101). Cette
tendance suggere que les résidus intégrent davantage un signal d’eau de
mer locale, soit que 1’eng des eaux de fond diminue (diminution du
volcanisme ou une arrivée d’eaux moins radiogéniques).

IsNd(t)carb - sNd(t)insoI. res.l

0 5 10 15
-65 :

-70

-75

Age (Ma)

-80 A
-85 - AN
-90

A Site 146

Figure 101 : Différence entre ende) de I’eau et du résidu insoluble au cours du temps du site 146.

Comme décrit précédemment, les valeurs radiogéniques semblent
complétement gouvernées par [’activité volcanique régionale. Les
tendances de 1’évolution du engyy montrent néanmoins une augmentation
des valeurs qui s’initie au niveau du hiatus suggéré au sommet de la zone
a C. plummerae (Keller et al., 1993). Pour expliguer ce hiatus régional
dans le golfe du Mexique, les auteurs avaient évoqué 1’éventualité de
fluctuations eustatiques ou de modifications de circulation océanique.
Etant donné la tendance croissante des isotopes du Nd, il est également
fortement possible qu’il existe une relation entre ce hiatus et le
volcanisme local, lui-méme souvent associé a des phénoménes
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tectoniques responsables de modifications paléogéographiques. En

parallele, la disparition de la palygorskite au Campanien moyen-superieur
peut traduire un eéloignement et/ou un changement de source résultant de
modifications paléogéographiques ou la mise en place d’un climat de plus
en plus contrasté semi-humide.

5.4.7 Synthése des résultats du forage DSDP 146

La sédimentation argileuse du site 146 semble €tre le résultat d’un
volcanisme tres intense, du Santonien au Campanien supeérieur dans le
bassin du Venezuela (Fig. 102). La signature trés radiogénique de 1’eau
de fond locale au niveau du site 146 sort complétement de la signature
océanique globale, et semble par conséquent principalement gouvernée
par le volcanisme local du secteur des Caraibes (panache mantellique,
zones de subduction,...). Deux épisodes majeurs de volcanisme sont
identifiés : au Santonien et au Campanien moyen-supérieur.

L apport de matériel volcanique dans le bassin du Venezuela joue
un role tres important tant sur la sédimentation argileuse (plus de 90%
d’IS RO) que sur la sédimentation carbonatée du site 146 (compositions
tres radiogéniques des fractions insolubles et carbonatées).

En paralléle, la palygorskite enregistrée en fortes proportions
indique des apports provenant d’une source semi-aride dans le secteur des
Caraibes sur I’intervalle du Campanien inférieur-moyen.

275



Chapitre 5 — Evolution de I’end dans le corridor téthysien

sisauaboip . M “
. z
” ||||||
2 SINIAT
* 2 WLMLIA
< 2Iavyods
[
3
3
I m
e PR
B
JUNIYNDIS ‘
3d010SI PN o9
JINID0IaYY o IV
3HL 0L ILNGININOD IV FYOW A
SLNANIDINVITOA 9 =
TYLIYLIA AGHVIN ¥ ° apjsiobhjed =
Joaseanul <
A 4 | & SUYWIT B
aK L 2
ajeuoqued ay) jo pue w >
anpisa1 2(qnIosul s 2
uﬂy@ ™ ; o*° -
Jo uonepencs 35 .
TUNDIS g / 82 -
vL¥LIa = \ 22 :
\ o 6 DUN0s
B JINVID0 A m -3 40 IONVHD i
: 5 | omowar |,
58 «
¥ 3 YWD
m 2 QIWNH-IWIS FHOW o
v S5 | ouvwm
n F-1
AWu 5 3O Jo saden
5 01 pajeposse s
TT—— e |3aND g . I
3 =
= >
TYNOIS i ol - 9- wn O { I N 0 z m 1 o ] NOUVINIWIOIS 01 001 0S 0 o 0T S 0 o0t ol 0 o8 09 oF o7
WNIWAQOIN SO 7SRPN 51531 OSL w Amn_ dA 9%) D9 AV 40 ET] HOOATY ALMOTHD LT 0y sl (eW) @by abeis|
IHLI0 TUNLYNDIS @3 £t SSID04d NIVW ADMe (%) STYHINIW AV 1D

e E_mg_ e|2NZBUdA) 971 33S dASA

276

Figure 102 : Données de la minéralogie des argiles des sédiments du forage DSDP 146 comparées
aux isotopes du carbone, ainsi qu’aux isotopes du néodyme (cette étude), replacées sur le modele
d’age établi a partir des ages de la GTS 2012 (Gradstein et al., 2012). Référence 1) Escuder-

Viruete et al., 2016.
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Résumé du chapitre 5

e La sédimentation argileuse et I’évolution de I’end des eaux locales
et des fractions insolubles du site de Shahneshin semblent étre le
résultat d’une combinaison de modifications tectono-climatiques
importantes dans le bassin du Zagros. Par ailleurs, les données
minéralogiques et geochimiques du Nd suggérent la mise en place
d’une nappe ophiolitique adjacente au bassin du Zagros durant le
Campanien moyen, et peut-étre aussi durant I’intervalle allant du
Coniacien au Campanien basal. Le site de Shahneshin est situe
dans une ceinture climatique hydrolysante au Crétacé supérieur.

e A partir du Campanien inférieur-moyen, les isotopes du Nd de
I’eau de mer de Gubbio enregistrent la diminution de 2 unités-¢
identique a celle retrouvée dans I’Atlantique et ’Océan Indien en
profondeur. Le site de Gubbio semble recevoir des apports d’eau
atlantique a partir du Campanien moyen-inférieur. L’érosion de
crolte continentale adjacente au bassin des Marches-Ombrie au
Campanien supérieur pourrait également avoir en partie
contribuée a diminuer I’end des eaux profondes a Gubbio au cours
du Campanien.

e La sédimentation argileuse du site 146 couplée a la signature
radiogénique du Nd ont permis d’identifier deux épisodes majeurs
de volcanismes au Santonien et au Campanien moyen-supérieur
dans le bassin du Venezuela. Le signal océanique du site 146 est
donc complétement masqué par la signature volcanique.
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Synthese des principaux résultats et
perspectives
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6 Chapitre 6
Synthese des principaux résultats et perspectives

Le Campanien est un étage long de 12,1 Ma et largement sous
étudié, qui s’inscrit dans le refroidissement a long terme du Crétacé
supérieur. La courbe d’évolution des températures montre une
accélération du refroidissement au cours de la transition Santonien —
Campanien. En revanche, pendant le Campanien supérieur, un (ou
plusieurs) réchauffements interrompent ce refroidissement dans quelques
régions du globe (Linnert et al., 2014 ; Falzoni et al., 2016), mais celui-
ci reprend en s’intensifiant au Campanien terminal — Maastrichtien. Afin
de mieux comprendre cette évolution climatique au Campanien, nous
avons choisi d’aborder des processus qui pourraient étre impliqués dans
le refroidissement global et qui n’ont pas encore (ou peu) été étudiés pour
le Campanien. Ces processus sont 1) le mécanisme de 1’altération
continentale et 2) la mise en place d’un courant circum-équatorial ; le
TCC.

6.1 Synthese des principaux résultats

6.1.1 Intensification de I’altération continentale

L’étude a haute résolution des corteges argileux, montre que
I’altération continentale, marquée par 1’augmentation de minéraux
deétritiques (illite, chlorite et/ou kaolinite), augmente des le passage
Santonien — Campanien sur la marge sud de la Téthys. En revanche, sur
la marge nord, les processus d’altération s’intensifient plus tardivement
au Campanien moyen-supérieur. Ces événements détritiques sont donc
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diachrones dans la Téthys occidentale et semblent se propager du

Sud au Nord au Campanien (Chenot et al., 2018 ; Fig. 103).

Nous avons reli¢ cette répartition de I’intensification de 1’altération
continentale au contexte de fermeture de la Téthys. Vers -84 Ma, le
changement majeur de direction des vecteurs représentatifs du trajet de
I’ Afrique par rapport a I’Eurasie, modifie le régime tectonique téthysien.
Il induit le rejeu de failles préexistantes au sein de la lithosphere
eurasienne, responsable de 1’émersion de reliefs. La plupart des zones
nouvellement émergées s’alignent le long des grands accidents,
notamment le long de la zone de subduction intra-océanique téthysienne
donnant naissance a «une ceinture orogénique ». La répartition
latitudinale des apports détritiques au cours du Campanien semble refléter
I’onde de déformation progressive de la lithosphére eurasienne, relative
au mouvement antihoraire de I’ Afrique.

Izmir-Ankara
ophiolite

S
0 250 500km o5

Figure 103 : Géodynamique de la Téthys occidentale au Campanien : mise en place d’une ceinture
orogénique en zone humide favorisant la formation de bauxites (modifié de Bardossy et Dercourt,
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1990 ; Jolivet et al. 2016). Localisation des sites d’études : [A] forage Adda-3 ; [C] forage Cbr-7
; [F] coupe de Furlo — Upper Road ; [G] coupe de Gubbio — la Bottaccione ; [K] coupe d’El Kef
— EI Djebil ; [P] forage de Poigny ; [S] forage Stevns-2 ; [T] coupe de Tercis-les-Bains. Noms des
localités ou affleurent les bauxites d’age Campanien: (1) Alpilles (France), (2) Haut-Var (France),
(3) Markusovce (Slovakia), (4) La Boissiere (France), (5) Nurra (Sardinia), (6) Villeveyrac basin
(France), (7) Bédarieux (France), (8) Tyrol Brandenberg and Salzburg (Autriche), (9) Unterlaussa
(Autriche), (10) Suimeg (Hongrie), (11) Halimba (Hongrie), (12) Ihakut-Németbanya (Hongrie),
(13) Grméc Hill (Bosnie-Herzégovine), (14) Jajce (Bosnie-Herzégovine), (15) Grebnik
(Kossovo), (16) Kiictk Koras, Sebimlkoy (Turquie), (17) Payas, Islaye (Turquie), (18) Sohodol,
Cimpeni (Romanie), (19) Euboea Island (Grece).

Le terme « altération continentale » implique deux processus bien
distincts : une altération physique et une altération chimique.

L’altération physique s’exprime naturellement dans les bassins
flexuraux d’avant-chaine de Tremp (Pyrénées) et du Zagros (Iran), par
des apports d’illite, de chlorite et de kaolinite. Ce dernier minéral est en
partie remanié de roches anciennes mais aussi des couvertures
pédologiques. L’indépendance de ces variations par rapport a I’illite et a
la chlorite sur la coupe irannienne de Shahneshin suggere qu’elle est en
partie d’origine pédogénique.

A coté des bauxites, la kaolinite, identifiée entre des paléolatitudes
de 35°N et 15°N dans le domaine téthysien occidental, est donc utilisée
ici comme indicateur climatique. Sa présence a permis de mettre en
évidence I’existence d’une ceinture climatique favorisant I’hydrolyse, ou
I’altération chimique se surimpose a 1’érosion physique (Fig. 103).

Ainsi, aux moyennes latitudes de la Téthys occidentale, la
formation d’une « ceinture orogénique » au sein de I’existence d’une
« ceinture climatique hydrolysante », constitue des conditions favorables
a une intensification de 1’altération des silicates au Campanien ; celle-ci
est apparemment maximale au Campanien supérieur. De plus, les
importants pourcentages de kaolinite enregistrés dans les sédiments de la
coupe de Shahneshin (bassin du Zagros) ainsi que la préservation de
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nombreux terrains bauxitiques d’age Crétacé supérieur suggerent que la

ceinture climatique hydrolysante s’étend dans le domaine oriental a des
latitudes plus basses (environ 5°N; coupe de Shahneshin).
L’intensification de I’altération continentale du domaine téthysien,
est présentée ici comme faisant partie des facteurs participant au
refroidissement du Campanien, via le pompage du CO:
atmosphérique (Fig. 104).

Etat initial

augmentation des :
Ceque minéraux détritiques Aigromiation e diachronisme
I'on observe... illite, chlorite et kaolinite «kaollnlte'cllmathue» des apports détritiques
dans la Téthys ouest dans la Téthys ouest
fermeture de la Tethys limat hud | ¢ diminuti
Contexte création de relief/soulévement et ycroysan i mutlon.
= érosion physique = altération chimique du niveau marin
(processus gravitaire) (processus hydrolyse) global au Crétacé
Moteur

Figure 104 : Dans le domaine téthysien ouest, les moteurs de l’altération des silicates au
Campanien semblent étre davantage la tectonique et le climat entre 35°N et 15°N que les
influences eustatiques. Les illustrations ci-dessus ne représentent pas la paléogéographie du
secteur téthysien mais expliquent le principe des différents moteurs de 1’altération continentale.
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La covariation de I’eng du résidu insoluble et des carbonates de la
coupe de Shahneshin indique que la signature de 1’eau de mer locale
semble beaucoup influencée par les apports continentaux adjacents au
Crétacé supérieur.

Les nouvelles données minéralogiques et géochimiques de la coupe
de Shahneshin ont montré qu’il existe sans doute une relation entre
I’augmentation des valeurs de 1’eng €t ’augmentation des proportions en
kaolinite. La mise en place de terrains ophiolitiques adjacents au bassin
du Zagros au Campanien moyen, pourrait constituer une source d’apports
de particules radiogéniques a 1’eau de mer. La production de grandes
quantités de kaolinite peut quant a elle provenir en partie de la
dégradation des minéraux qui constitue la croute océanique et/ou de
roches mantelliques. Cette interprétation est cependant en contradiction
avec la forme concave atypique des profils de concentrations de terres
rares rares de la fraction insoluble retrouvée dans les sédiments de
Shahneshin. Ces profils de concentrations de terres rares, appauvris en
terres rares intermédiaires, semblent davantage refléter une composante
de différentes fractions de bauxites avoisinantes, plutot que des terrains
ophiolitiques enrichis en terres rares lourdes. Il semble donc y avoir une
contradiction de 1’origine de ces apports continentaux : d’une part, la
minéralogie des argiles associées aux profils de concentrations de terres
rares de la fraction insoluble suggerent des épisodes d’altération de
bauxites, et d’autre part les données d’isotopie du Nd suggerent
I’altération d’ophiolite lors d’épisodes d’obduction.

Ces éléments soulévent la question du siége de formation des
bauxites. Nous pouvons envisager qu’a la suite de I’émersion d’ophiolites
sous un climat hydrolysant, 1’altération des roches mantelliques qui

forment des roches carbonatées puisse étre le siege de formation des
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bauxites ; I’aluminium serait quant a lui remobilisé de la roche

mantellique des ophiolites. Ce phénomeéne pourrait expliquer d’une part
I’augmentation des valeurs d’eng de -10 a -8 unités-¢ et d’autre part les
profils de concentrations de terres rares de bauxites et les fortes
proportions de kaolinite formées a partir de I’hydrolyse de terrains riches
en minéraux ferromagnésiens et apportés aux bassins sédimentaires.

Par ailleurs, d’aprés les études de Kelemen et al. (2011) réalisées
sur les ophiolites d’Oman, I’altération des péridotites utiliserait 10 fois
plus de CO2 que dans les roches de surface. Ainsi, pres de 10 000 a
100 000 tonnes de carbone par an seraient soustraite a 1’atmospheére
terrestre. L’émersion de péridotites, principalement localisées dans le
domaine ouest-téthysien, pourraient donc participer activement au
refroidissement par piégeage de CO2 atmosphérique comme 1’ont
déja démontré Jagoutz et al. (2016). En plus du contexte tectonique et
du climat, la nature et la chimie du substrat érodé s’avérent donc étre aussi
des paramétres primordiaux pour étudier I’impact du processus
d’altération sur le refroidissement du Crétacé supérieur (Fig. 105).
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Figure 105 : Scénario paléoenvironnemental d’obduction au Campanien moyen dans le secteur
du Zagros expliquant les résultats minéralogiques et géochimiques de la coupe de Shahneshin.

Dans le domaine des Caraibes, plusieurs auteurs ont mis en
évidence une intensification du volcanisme au Campanien supérieur,
relatif au contexte tectonique de subduction et a la mise en place d’un
panache mantellique sous la plaque Caraibes.

Les nouvelles données du site 146 (bassin du Venezuela) ont pu
confirmer et préciser I’initiation de I’intensification de ce volcanisme.
Les sédiments du forage DSDP 146, largement dominés par des smectites
d’origine volcanique, enregistrent les valeurs les plus radiogéniques de la
fraction carbonatée des trois sites d’études, comprises entre -2 et -7
unités-e. L’eng de I’eau de mer enregistre un premier pic de volcanisme
au Santonien — Campanien inférieur, et un second a partir du Campanien
moyen. La signature de 1’eng des eaux locales est donc gouvernée par le
volcanisme, via des processus de «boundary exchange » et de
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« reversible scavenging » qui s’opérent dans la colonne d’eau et a

I’interface eau-sédiment. En parallele, on note la préservation des
nombreux niveaux de cendres préservés dans les sediments.

6.1.2 Une intensification du TCC au cours du Campanien ?

A Gubbio les eaux de fond sont caractérisées par une signature tres
peu radiogénique, comprise entre -7 et -9 unités-e. L’évolution des
isotopes du Nd enregistre une diminution importante de 1’eng des eaux de
fond au Santonien — Campanien inférieur, qui s’inscrit dans la diminution
globale de 2 unités-e observée dans le domaine atlantique et proto-indien.
La naissance de masses d’eau profondes peu radiogéniques dans les
domaines atlantiques nord (« NCW » ; Macleod et al., 2011) et/ou sud
(« SCW » ; Robinson et al., 2010 ; Murphy et Thomas, 2013) auraient pu
influencer le secteur téthysien occidental (bassin des Marches-Ombrie)
par des phénomenes d’incursion de masses d’eaux profondes atlantique
au niveau du « passage de Gibraltar actuel », beaucoup plus ouvert sur
I’ Atlantique Nord au Crétacé supérieur.

Si une intensification du TCC s’est produite au cours du
Campanien, elle n’est pas enregistrée dans les eaux profondes a Gubbio,
dont les valeurs isotopiques et leur évolution suggérent une origine
Atlantique. Si le TCC s’intensifie a cette période, seule une tranche d’eau
plus superficielle est alors concernée.
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A Shahneshin, la signature de 1’eau locale enregistre une gamme de
valeurs comprises entre -5 et -7 unités-e. L’évolution des isotopes du Nd
de I’eau locale semble clairement influencée par la géodynamique locale
de collision entre les plaques arabe et eurasienne, et sans doute des
phénomenes d’obduction. Cependant, il existe un découplage progressif
entre la signature de ’eng de 1’eau et du résidu insoluble au cours du
Campanien (Fig. 106). Ce découplage pourrait refléter des apports plus
importants d’eaux du Pacifique en provenance de I’est, affectant 1’eng des
caux locales mais pas 1’eng des résidus insolubles, et pouvant
correspondre & une intensification du TCC au Campanien supérieur.

Le site 146 ne préserve pas de signal océanique global puisque la
composition isotopique du Nd recoit des apports de Nd radiogénique
pendant les épisodes volcaniques.

=
4 Nor&b—v ew
4 lAjléntic ‘3:

Central A 'l . ‘ ; "=
Pacific Y

Proto-Indian
Ocean

t‘ﬂ?ﬂtlamic. f.’ / " : &,
s / P -

- “am, X

Figure 106 : Scénarii courantologiques des masses d’eaux profondes du Campanien inférieur
expliquant la signature de I’end de 1’eau de Gubbio (carré jaune 2), par I’apport de masses d’eau
profonde peu radiogénique de 1’Atlantique en provenance du Nord (« NCW » ; Macleod et al.,
2011) ou du Sud (« SCW »; Robinson et al., 2010 ; Robinson et Vance, 2012 ; Murphy et
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Thomas, 2013 ; Voigt et al., 2013) au niveau du détroit de Gibraltar. L’eng de 1’eau du site de
Shahneshin (carré jaune 1) et du site 146 (carré jaune 3) ne sont pas interprétés en termes de
courantologie globale ; tous deux semblent refléter une signature des eaux locales apparemment
contrdlée respectivement par des processus d’obduction et de volcanisme.

Ainsi, les données d’end générées au niveau de ces trois sites ne
permettent pas de donner une réponse claire quand a une possible
intensification du TCC au cours du Campanien. Le volcanisme
intense présent au niveau des Caraibes masque tout signal océanique
potentiel dans les isotopes du Nd au niveau de ce site, et & Gubbio, il
n’y a pas d’évidence en profondeur d’un courant provenant de I’est,
quin s’il existe doit affecter une tranche d’eau plus superficielle au
niveau de ce site. Seul au niveau de Shahneshin a I’entrée de la Téthys
I’augmentation de I’écart entre I’end de I’eau de fond locale et ’end
des résidus pourrait suggérer I’existence d’apports accrus d’eaux du
Pacifique dans la Téthys au cours du Campanien, liés a une
intensification du TCC. L’interprétation du signal isotopique au
niveau de ce site est cependant compliquée par I’évolution de la
composition isotopique des apports détritiques locaux, qui gouverne
en partie le signal isotopique des eaux de fond locales. Ainsi, des
analyses isotopiques au niveau d’autres sites au sein de la Téthys sont
requises pour explorer plus avant I’évolution potentielle du TCC.

Au cours de cette étude, nous avons donc mis en évidence une
multitude de nouveaux processus peu explorés voire inexplorés, qui
pourraient partiellement étre impliqué dans le refroidissement accéléré
observé au Santonien — Campanien.

En parallele, nous avons relevé quelques événements pendant le
Campanien qui auraient pu en revanche participer au(x) petit(s)
réchauffement(s) enregistrés localement pendant le Campanien supérieur
(Fig. 107).
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Figure 107 : Synthése des processus mis en évidence dans ce manuscrit impliqués dans la
régulation de la température Campanien.

6.2 Perspectives

Au cours de ce travail, nous avons mis en évidence une
intensification de I’altération continentale pendant le Campanien dans la
Tethys. Mais comment évolue 1’altération continentale au Campanien
dans les autres grands domaines ? Pour répondre a cette question, il
conviendrait d’étendre les analyses a d’autres bassins sédimentaires
situés dans I’hémisphére Sud. Celles-ci ont été amorcées grace en
particulier a une étude minéralogique et géochimique des sédiments du
forage DSDP 364 sur la marge sud-est de I’ Atlantique Sud, dans le bassin
d’Angola, a laquelle j’ai participé, ainsi qu’a travers des données que j’ai
commencé a acquérir sur la marge sud-ouest de 1’ Atlantique Sud, dans le
bassin des Falkland.
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Les résultats présentés sont relatifs a des coupes situées le long d’un

transect latitudinal au niveau de 1’hémisphére Nord, mais le changement
climatique a long terme du Crétacé supérieur correspond a une évolution
globale du climat.

6.2.1 Forage DSDP 364, bassin Angola

Les travaux de Said et al. (2015) et Braun et al. (2014) avaient déja
démontré d’importants flux sédimentaires dans les bassins seédimentaires
d’Afrique du sud et de I’ouest, reliés a un soulévement de I’ Afrique au
Campanien. En raison des volumes de sédiments érodés (de I’ordre de
10® km®/Ma), il semble évident que I’altération continentale qui affecte
I’ Afrique du sud et de 1’ouest est beaucoup plus importante que dans le
domaine téthysien, en termes de processus de pompage de CO:
atmosphérique.

Afin de mieux contraindre les changements dans 1’évolution de
I’altération continentale, en relation avec le soulévement de 1’Afrique,
une étude complémentaire a été menée dans le cadre d’un master 2 au
laboratoire Biogéosciences, par Loic Marlot en 2015. Ces résultats ont
fait I’objet d’un rapport de stage et d un poster (ci-dessous) présenté lors
de la conférence internationale Goldschmidt, en 2016. Cette étude a été
réalisée sur les sédiments du forage DSDP 364, situé dans le bassin
d’Angola, sur la marge ouest du continent africain au Crétacé supérieur,
a I’est de I’ Atlantique sud (Fig. 108).
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Figure 108 : Carte paléotectonique du Campanien inférieur montrant I’emplacement des sites
d’étude dans le domaine atlantique-sud, des sites DSDP 364 (bassin d’Angola) et 511 (bassin des
Falkland).

Les principaux résultats, présentés dans le poster en annexe 5 sont :
1) la diminution des valeurs d’eng pendant le Santonien-Campanien qui
traduisent un changement de source ; 2) le relais entre des processus
d’altération physique par des processus d’altération chimique; 3)
I’implication éventuelle des processus d’altération continentale dans le
grand refroidissement du Crétacé supérieur.

Quelle est la part du soulévement de I’Afrique dans les
processus d’altération continentale au Campanien ?
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6.2.2 Forage DSDP 511, bassin des Falkland

Pour expliquer la forte diminution des valeurs d’eng au cours de la
transition Santonien — Campanien, certains auteurs ont suggeré la mise
en place de zones de plongées des eaux peu radiogéniques en Atlantique
Sud (Robinson et al., 2010 ; Robinson et Vance, 2012 ; Murphy et
Thomas, 2013 ; Voigt et al., 2013). Si ces modifications de circulation
océanique existent, elles pourraient résulter d’événements tectoniques
affectant le domaine sud-atlantique, telle que 1’ouverture partielle ou
totale du passage de Drake (Barker et Burrell, 1977). Au Crétacé, le
passage de Drake et la Ride de Walvis-Rio Grande Rise constituent des
barrieres géographiques qui isolent le bassin sud-atlantique, des bassins
nord-atlantique et sud-pacifique (Frank et al., 1999 ; Murphy et Thomas,
2013). L’ouverture de I’un ou I’autre de ces passages au Santonien —
Campanien, aurait-il pu contribuer a des modifications de courantologie
et la ventilation des eaux de fonds de 1’Atlantique ? L’initiation de la
subsidence de la ride de Walvis et Rio Grande reste encore assez
controversée, mais semble se produire pendant le Campanien ou
Maastrichtien (Frank et al., 1999 ; Murphy et Thomas, 2013). En
revanche, 1’ouverture compléte du passage de Drake est daté beaucoup
plus tardivement & -30 Ma mais aurait pu s’initier bien avant, dés le
Crétacé supérieur (Fig. 109).
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Figure 109 : Reconstruction paléogéographique datée de -80 Ma du pdle sud (modifiée de Lawver
et al., 1992). CP, Campbell plateau ; CR, Conrad Rise ; EB, Emerald Basin ; GSB, Great South
Basin ; LHR, Lord Howe Rise ; NNZ, north New Zealand ; RS, Ross Sea Embrayment ; SNZ,
South New Zeland.

Afin d’essayer de mieux contraindre cet événement nous avons
prospecté dans le secteur du bassin des Falkland, actuellement situé au
sud-est des Tles Malouines, dans 1’Atlantique Sud, a la recherche
d’indices pouvant conduire a [’établissement d’un (ou plusieurs)
événement(s) tectonique(s). Nous avons sélectionné le site DSDP 511
(Fig. 108).

Les resultats préliminaires de minéralogies des argiles indiquent
I’enregistrement d’un épisode détritique, marqué par 1I’augmentation
d’illite, de kaolinite, de chlorite, a la transition Santonien — Campanien.

En comparant les données minéralogiques aux données d’eng du
site DSDP 511 (Robinson et al., 2010) et compilées sur la période du
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Crétacé supérieur de Moiroud et al. (2016), il est intéressant de noter que

cet épisode d’altération continentale est contemporain de la diminution
des valeurs d’eng de 1’eau au Santonien — Campanien inférieur dans le
domaine Atlantique.

L’événement tectonique local enregistré au site 511 refléte-il un
évenement global ? Pourrait-il refléter Pinitiation d’une tectonique
active reliée au premier stade d’ouverture du passage de Drake ? Si
oui, est-il relié a la diminution globale de I’ena des eaux atlantiques
qui pourrait refléter un changement majeur de la circulation
océanique au Santonien — Campanien ?

Cette observation nécessite grandement d’étre confirmé par une
¢tude spatialement étendue de I’altération continentale dans ce domaine
géographique. C’est sans compter que le site 511 enregistre beaucoup
d’incohérence au niveau des estimations de paléotempératures (Huber et
al., 2002 ; Price et Sellwood, 1997) ou encore des données du strontium
(Huber et al., 2002). Ces éléments suggérent que le site 511 est sans doute
influencé par des phénomenes diagénétiques, et reste cependant a
considérer avec précaution par rapport a un contexte plus global.

6.2.3 Orogenése Sevier-Laramide et soulévements d’avant-pays
dans le Western Interior Basin au Campanien

Au Crétacé, une vaste mer épicontinentale, appelée le bassin du
Western Interior, recouvre le centre de I’Amérique du Nord. Dans le
secteur nord-Américain, 1’orogenése Sevier-Laramide, aujourd’hui a
I’origine de la chaine de montagne ouest-américaine, résulte de la
subduction entre la plaque Farallon et la plagque nord-américaine.
L’orogené¢se Sevier s’est initiée dés le Jurassique et a persisté jusqu’au
Paléogéne ; elle se caractérise par une ceinture de déformation d’une
crolte peu épaisse (Jordan, 1981 ; Dickinson, 2004). En revanche,
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I’orogenése Laramide initiée au Santonien-Campanien jusqu’a I’Eocéne,
se manifeste par une déformation de crolte épaisse induisant des
soulevements importants (Erslev 1993 ; Neely et Erslev 2009 ; Dickinson
etal., 1988 ; Crowley et al., 2002 ; DeCelles, 2004).

Le sous-bassin Elk (nord-est du Wyoming, USA) enregistre les
premiers dépdts indicateurs de cette orogenése Sevier-Laramide dans le
secteur nord au Campanien inférieur (Rocky Mountains ; Jackson et al.,
2016). D’importantes paléosismites, associées a des intrusions de dykes
ont permis d’estimer des paléomagnitudes de ces événements Sismiques
d’au moins 5.5. Ceci suggere aussi d’importants soulevements dans ce
secteur au Campanien inférieur, entre -83,1 et -80,1 Ma (Hicks et al.,
1995) qui auraient permis 1’exhumation du socle de la partie intérieure de
la ceinture des Cordilléres (DeCelles, 2004). Plusieurs soulévements
d’avant-pays sont enregistrés des le Campanien inférieur (soulévements
de la Wind River-WR, des montagnes d’Uinta-UM, de San Rafeil Swell-
SRS et de la Blacktail-swocrest-BSU) et sont sans doute érodés de
maniére active étant donné le développement étendu du réseau fluviatile
a cette époque qui se met en place le long de la ceinture orogénique
(DeCelles, 2004 ; Jackson et al., 2016).

6.2.4 Dégazage de meéethane dans le Western Interior :
réchauffements locaux sur le continent nord-américain ?

Dans la courbe d’évolution des températures, nous avons noté
I’enregistrement de réchauffements pendant le Campanien supérieur (Fig.
1). A travers les processus que nous avons développés dans ce manuscrit,
nous avons recherché des indicateurs de refroidissement. Or, il est
intéressant de noter que plusieurs événements de suintements de méthane,
datés du Campanien moyen/supérieur, ont été retrouvés dans les
enregistrements sédimentaires a 1’Ouest du bassin du Western Interior
(Montana, sud du Dakota, nord-est du Wyoming, est du Colorado et ouest
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du Kansas) mais aussi du coté de I’orogenese Sevier, le long de la marge

californienne (Guenoc Ranch et Romero Creek ; Campbell et al., 2002 ;
Campbell, 2006 ; Fig. 110). Les dépdts du domaine du Western Interior
sont aligneés le long de la zone de fractures du socle Laramide (orogenese
Laramide ; Kauffman et al., 1996) et semblent synchrones a des
changements tectoniques du bassin du Western Interior (Metz, 2010). Ces
événements n’ont jamais été reliés aux courbes de températures du
Campanien. lIs pourraient pourtant expliquer 1’épisode de réchauffement
du Campanien supérieur enregistré dans les valeurs du TEXgs des
sédiments du forage Shuqualak—Evans situé dans le Golfe du Mississipi
(Linnert et al., 2014).

Quelles sont les amplitudes de ces événements de dégazage de
méthane ? A quelle époque se produisent-ils ? Sont-ils en relation
avec les courts épisodes de réchauffements locaux enregistrés au
Campanien supérieur et/ou avec les excursions négatives globales du
Campanien supérieur (LCE et CMBE) ?
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Figure 110 : Carte structurale schématique de 1’ouest d’Amérique du Nord actuel (modifiée de
Jackson et al., 2016), mettant en évidence les zones tectoniquement actives au Campanien
(DeCelles, 2004). Les fleches noires représentent les déplacements actifs au niveau LT (Lombard
thrust) et MLT (Medicine Lodge thrust) qui forment I’ouest du Montana ; des IS (Iron Spring) qui
forment le sud de 1I’Utah ; des UBMB (Uinta Basin Mountain Boundary) qui forment 1’Utah
central ; de ’AT (Absaroka thrust) qui forme 1’Tdaho-Wyomiong-Utah saillant. Sur cette carte
sont également replacés les affleurements actuels qui manifestent des suintements de méthane
fossiles au Campanien (Campbell et al., 2002, 2006).
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Le schéma de synthese ci-aprés (Fig. 111) résume 1’évolution de

I’altération continentale dans les grands domaines sédimentaires évoques
dans ce manuscrit.
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Figure 111 : Synthése sur I’évolution de I’altération continentale de plusieurs grands domaines
sédimentaires, puits de CO2 au Campanien.
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Annexe 5

Evolution of weathering and erosion in the South Atlantic during the Late Cretaceous
L. MARLOT', N. FRESLON , E. PUCEAT", P. PELLENARD', M. GUIRAUD', N.R. THIBAULT?, M. J. RAZMJOOEI2 G.BAYON’, E. CHENOT', JF. DECONINCK', AT. GOURLAN', C. BOUGEAULT

. Unité dn

TUMR Bloghasciencas, LIBFC. 21000 Dijon. . Copenhagen, @ster Voldgade 10, DK-1350
clences Marines, F-29280 Plouzané. France; *STerre, Grenoble, France.

INTRODUCTION

The Late Cretaceous period is markedt by & kong-erm dlimatic cooling and by major geodynamic chenges, with modifications of the pole ol rotation for the opening of the
Atlantic. The African continent underwent a major uplift event, that is. ave led in wea-
thering and erosion rates, that may have Initiated or eﬂhnnced lhe recorded long-term cooling through CO, drawdown linked to silicate wead\enng In this study we aim to
better constrain the changes in contis i d uplift of South Africa, in arder to clarify its possible link with the long-term climate evolution,
We focused on [)5DP site 364 in the Angola Basin, this site was located near an arca of Africa that should have encountered a significant uplift.

GEOLOGICAL SETTING CLAY MINERAL ANALYSES -increase inllite, chlorite, rygorskﬂe and kaoli-
: nite during the ampa-
sencanz 4y nian interval.
- this concomillent increase in primary minerals
(illite and chlorite) suggests an increase In
Swadai  Vat femwaeN CAwN S sgdws . mechanical weathering of crustal material.

- DSDP 40 site 364 located in the Angola Basin
African continent nearby characterized by eleva

ted plateau (>1000m)

- surface of the plateau composed of Neoprotera-

2Zoic quartzites {0.9Ga) 3 i ;
- plain below composed of Archean granitoids - high propartions of palygorskice and rare kaol-
and gneiss (2.75Ga nite point ta an arid climate during the formation

of the analysed clays.

- broken palygorskite (see TEM picture) indicates

a detrital origin of this mineral.

- clays deposited al site 364 may have been trans-
ted by northward longshore currents along

the african coast from an arid area Iocnled south

of Angola.

- dimale models suggest a location al the limil
between tropical and arid belts
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™ sity of silicate weathering (Bayon et al. 2006, 2009,
2016).
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Annexe 6

Le bassin du plateau des Falkland se situe actuellement au sud-est
des iles Malouines, dans I’Atlantique Sud. Jusqu’a D’ouverture de
I’Atlantique Sud au Jurassique inférieur, le plateau des Falkland était
connecté au continent africain (Marshall, 1994 ; Richards et al., 2013 ;
Stone et al., 2016). Au Crétacé, le bassin du plateau des Falkland est
complétement séparé de 1’ Afrique ; les sources d’apports potentielles qui
alimentent ce bassin sont davantage I’ Amérique du Sud et éventuellement
quelques massifs émergeants mis en place le long de la marge
convergente entre la plague Malouine et 1I’Amérique du Sud
(Kristoffersen et LaBrecque 1991 ; LaBrecque et Ghidella, 1997 ; Fig. a).

La mission DSDP Leg 71 s’est déroulée en 1980 et avait pour
objectif d’étudier les séries Mésozoique et Cénozoique de I’ Atlantique
Sud. Plusieurs sites ont été forés (511-512-513-514) et celui que nous
avons sélectionné pour cette étude est le forage du site 511 (51°00° S
47°58’W), dans le bassin du plateau des Falkland, en raison du large
intervalle qu’il recouvre (Jurassique supérieur a 1’Oligocéne) et de son
taux de récupération élevé (61 % d’enregistrement sur une profondeur
totale de 632 m). L’intervalle sélectionné pour cette étude s’étend de 366
a 195 mbsf (511-42 a 511-23), soit d’age Campanien d’apres les données
biostratigraphiques (Huber, 1992). Cet intervalle est exclusivement
constitu¢ d’argiles zéolitiques, excepté pour les boues calcaires a
nannofossiles des carottes 551-24 et 511-23 ainsi qu’un niveau hautement
perturbé sableux a la base de la carotte 511-27. Au Campanien supérieur,
la paléolatitude du site 511 a été estimée a 56°S (Huber et al., 1995).

La séquence trés argileuse de I’intervalle Albien — Campanien
supérieur met en évidence de faibles profondeurs, favorable a la
préservation de microfossiles. Une premiére biostratigraphie des
nannofossiles calcaires et des foraminiféres planctoniques établie pendant
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la mission offshore (Wise, 1983 ; Wind et Wise, 1983 ; Krasheninnikov
et Basov, 1983) a été révisée par Huber (1992) pour la partie Campanien.
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Synthése des données actuelles du site DSDP 511 sur I’intervalle d’étude : les nouvelles données
de la minéralogie des argiles comparées aux données isotopiques de §*3C et §'80 des foraminiféres
benthiques et planctoniques ainsi que la biostratigraphie proviennent de Huber et al. (1995). La
transition Campanien-Maastrichtien était auparavant basée sur la transition entre les deux zones a
nannofossiles R levis et T phacelosus (Wind et Wise, 1983) mais nous ’avons remise a jour a
partir des données de la GTS 2016. Résultats minéralogiques du site 511 comparés aux données
isotopiques des foraminiferes.

Les données de minéralogie des argiles du site 511 sont largement
dominées par des interstratifiés smectite/illite (plus de 90%). Ceux-ci sont
associés a des traces d‘illite, de chlorite et de kaolinite tout au long de
I’intervalle d’étude, ainsi que de la clinoptilolite dans les carottes 511-30
a 511-23, traduisant un volcanisme intense (Robert et Maillot, 1983 ;
Varenstsov et al., 1983 ; Richards et al., 2013). La diminution paralléle
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d’illite, de chlorite et de la kaolinite des carottes 511-40 a 511-36 est en
accord avec les observations basses résolution de Robert et Maillot
(1983). Ces auteurs avaient identifié deux intervalles détritiques, de 511-
57 a 511-50 (Albien-Turonien) et de 511-44 a 511-40 (Santonien-
Campanien inférieur) qu’ils avaient interprétés comme la premicre phase
de la déformation des Andes.
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Title: Climatic and oceanographic changes during the Campanian — mineralogical and oceanographical approachs

Key words: Campanian, Late Cretaceous cooling, continental weathering, clay minerals, Tethyan

Circumglobal Current, Nd isotopes ECOLE DOCTORALE

Environnements - Santé
Abstract: The origin of the Late Cretaceous (~100 — 65 Ma) global cooling is not yet well understood. The evolution of sea
surface and bottom temperatures shows an acceleration of the cooling during the Campanian stage (¥84 Ma). The main goal
of this study was to explore the processes driving this cooling, focusing on Campanian sediments from the Tethyan, Boreal and
Atlantic realms.

The clay mineralogical assemblages of several (hemi)pelagic sites, selected along a S-N transect, from 5° to 45°N,
reveal an increase in continental weathering during the Campanian, expressed by enhanced kaolinite inputs. The detrital input
related to the uplift of new continental areas seems to evolve from south to north. This propagation is likely linked to the
anticlockwise rotation of the African plate and the progressive closure to the Tethys Ocean. Enhanced continental weathering
seems also linked to more hydrolysing conditions in the studied regions, resulting in bauxite development.

The Campanian stage was characterised by major palaeogeographic changes, such as the widening of south and north
Atlantic oceans and the closure of the Tethyan realm. The motion of continental plates is likely responsible for a major
reorganization of the oceanic currents. During the Late Cretaceous, the so called “Tethyan Circumglobal Current” (TCC) current
flows latitudinally through the Tethyan Ocean to the Caribbean gateway, from east to west, and seems to intensify during the
Campanian stage. Thus, we tried to reconstruct the evolution of the deep oceanic circulation within the TCC pathway during
the Late Cretaceous, based on a geochemical approach using the neodymium (Nd) isotopes. The evolution of gy4 of local bottom
water of three (hemi)pelagic sites located on the possible pathway of this current has been analysed on the carbonate fraction
of the sediments : the Shahneshin section located at the main entrance of the Tethyan passage (Zagros basin, Iran), the Gubbio
—la Bottaccione section located at the centre of the Tethys (Umbria — Marche basin, Italy) ocean and the DSDP site 146 located
in the Caribbean gateway (Venezuela basin, Caribbean sea). The gy4 of the insoluble fraction of the sediments was analysed, in
order to discuss of the role of local exchanges between water and sediments. The evolution of the deep water gy, along with
that of residue &y4 and clay mineralogical assemblages shows that geochemical and mineralogical signatures of Shahneshin and
146 sites are largely controlled by local processes (tectonic and volcanism), although an increased input of radiogenic Pacific
waters may be detected at Shahneshin during the Campanian. The Gubbio site seems to be influenced by atlantic waters
entering western Tethys, suggesting that the TCC did not reach the base of the water column at this site.

Titre : Changements climatiques et océanographiques au cours du Campanien — approche couplée minéralogique et
géochimique

Mots clefs : Campanien, Refroidissement du Crétacé supérieur, altération continentale, minéraux argileux, courant circulaire
téthysien, isotopes du néodyme

Résumé : Les causes du refroidissement climatique global qui caractérisent le Crétacé supérieur (~100 — 65 Ma) ne sont pas
encore bien établies. L'évolution de la courbe des températures des eaux de fond et de surface des océans montre une
accélération de ce refroidissement au cours du Campanien (~84 Ma), aussi |'objectif de ce travail était-il d’explorer les causes
possibles de ce refroidissement en se focalisant sur I'étude des sédiments d’dge Campanien de divers bassins sédimentaires
téthysiens, boréaux et atlantiques.

Le premier objectif fut de déterminer I'extension spatiale des changements de cortéges argileux dans la Téthys et le
domaine boréal. La minéralogie des argiles de plusieurs sites (hémi)pélagiques, sélectionnés selon un transect N-S de 5 a 45°
N, a révélé une intensification de I'altération continentale au Campanien, marquée notamment par des apports accrus de
kaolinite. Au cours du temps, ces apports liés au soulevement de nouveaux domaines continentaux semblent se propager du
Sud au Nord. Cette propagation est trés certainement gouvernée par le mouvement antihoraire de la plaque africaine et de
son rapprochement progressif de la plaque européenne. L'intensification de Ialtération continentale semble aussi
s’accompagner de la mise en place d’une ceinture climatique plus humide a I'origine du développement des bauxites.

Le Campanien est également marqué par d’importantes modifications paléogéographiques, telles que I’élargissement de
I'Atlantique Sud et Nord ainsi que la restriction du domaine téthysien. Le déplacement des masses continentales est
probablement a I'origine d’une réorganisation majeure des courants océaniques. Dans le domaine téthysien, au Crétacé
supérieur la courantologie est dominée par le « Tethyan Circumglobal Current » (TCC), courant latitudinal traversant I'océan
téthysien et le passage des Caraibes, d’est en ouest, qui semblerait s’intensifier au Campanien. Nous avons donc tenté de
reconstituer I'évolution de la circulation profonde du TCC au cours du Crétacé supérieur, grace une approche fondée sur les
isotopes du néodyme (Nd). L’évolution de I'eyy des eaux de fond locales de trois sites (hémi)pélagiques situés sur le trajet
potentiel de ce courant a été analysé a partir de la fraction carbonatée des sédiments : la coupe de Shahneshin a I'entrée du
corridor téthysien (bassin du Zagros, Iran), la coupe de Gubbio — la Bottaccione dans la Téthys centrale (bassin des Marches —
Ombrie, Italie) et le forage DSDP Site 146 dans le passage des Caraibes (bassin du Venezuela, mer des Caraibes). L'eyy de la
fraction résiduelle des sédiments a également été déterminée, afin de discuter I'impact potentiel des échanges locaux eau-
sédiments. L’évolution de I'eyy des eaux de fond locales, couplée a la minéralogie des argiles et a celle de I'eyy des résidus a
révélé que les signatures minéralogiques et géochimiques des sites de Shahneshin et 146 semblent étre affectées de fagon
significative par des processus locaux (tectonique, volcanisme). Une augmentation de I'écart entre I'eyq de I'eau de fond locale
et des résidus est cependant compatible avec des apports accrus d’eaux du Pacifique dans I'est de la Téthys au cours du
Campanien. Le site de Gubbio semble quant a lui recevoir des apports d’eaux atlantiques en profondeur, suggérant que si le
TCC est présent dans cette région. il n’atteint pas la base de la colonne d’eau au niveau de ce site.




