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Résumé 
La partie supérieure de la Formation Khuff est un réservoir représentant le plus grand champ 
gazier mondial, d’âge Permien supérieur à Trias inférieur. Il est formé de la succession de 
calcaires, de dolomies et de sulfates. Sa production est principalement contrôlée par des 
intervalles d’épaisseur généralement inférieure à 10 m, totalement dolomitisés, appelés 
super-drains ou super-K, connectés sur plusieurs dizaines de kilomètres. 
Les objectifs de l’étude sont (1) de définir la mise en place et l’extension des super-drains 
dans un cadre stratigraphique, (2) de comprendre la diagenèse contrôlant leurs propriétés 
réservoirs et (3) de comparer la mise en place des corps dolomitiques stratiformes précoces 
ou tardifs liés aux failles à ceux d’un analogue à l’affleurement, à savoir les formations 
calcaréo-dolomitiques d’âge Jurassique supérieur en Provence. 
Pour les atteindre, des analyses sédimento-diagénétiques (sédimentologiques, 
pétrographiques et géochimiques) ont été entreprises sur les deux objets d’études du 
réservoir de subsurface et de l’analogue réservoir d’affleurement. Pour ce dernier, une 
modélisation en 3D de corps diagénétiques liés aux failles a été réalisée. 

 
 
 
 

Pour de strictes raisons de confidentialité 
exigée par TOTAL, 

 
toutes les données concernant le réservoir de subsurface de la Formation Khuff, 

et constituant une part considérable du Mémoire original de Thèse 
tel qu’il a été présenté pour soutenance orale, 

 
n’ont pu être reproduites pour diffusion. 

 
 

Ne sont reproduites ici que les données concernant l’analogue de terrain, 
 

à savoir les formations calcaréo-dolomitiques d’âge Jurassique supérieur 
à l’affleurement en Basse Provence Occidentale 
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Abstract 
The upper part of the Khuff Formation includes the biggest gas reserves in the world, from 
Upper Permian to Lower Triassic age. It is composed by the succession of limestone, 
dolomite and sulfate. The gas production is mainly driven by layers typically thinner than 10 
m, fully dolomitised, and called super-drains or super-K and connected over several dozen 
kilometers. 
The goals of this study are (1) to define the formation and the extension of super-K layers in 
a stratigraphic framework, (2) to understand the diagenesis controlling their reservoir 
properties and (3) to compare the creation of early stratabound and late fault-related 
dolomite bodies with an outcrop analogue, from the limestone and dolomite formations 
from Provence from Upper Jurassic age. 
To reach this goal, sedimento-diagenetic analyses (sedimentological, petrographical and 
geochemical) have been carried out on studied objects, the subsurface reservoir and the 
outcrop analogue reservoir. For the latter, 3D modelling of fault-related dolomite bodies 
have been realised. 

 
 
 
 

For strict confidentiality reasons 
required by TOTAL, 

 
all data about the subsurface reservoir of the Khuff Formation 

and that constitute a large part of the original Memoir 
of the PhD Thesis as it was defended, 

 
are not printed in this volume. 

 
 

Are printed herein only the data about the outcrop analogue, 
 

i.e. the upper Jurassic calcareous and dolomitic formations 
of Southwestern Provence (SE France) 

 
-  



Table des matières 

xi 
 

Table des matières 

Remerciements _____________________________________________________________ v 

Résumé __________________________________________________________________ ix 

Abstract ___________________________________________________________________ x 

1. Chapitre 1 - Introduction _________________________________________________ 1 

1.1. Problématique ___________________________________________________________ 3 

1.2. Les objets de l’étude et les questions posées ___________________________________ 4 

1.3. Méthodes et nomenclature ________________________________________________ 5 
1.3.1. Méthodes _____________________________________________________________________ 5 
1.3.2. Nomenclatures _________________________________________________________________ 8 

1.4. Définitions retenues des séquences et cycles de dépôt, de l’espace disponible et de 
l’accommodation ______________________________________________________________ 11 

1.4.1. Notions d’espace disponible et d’accommodation ____________________________________ 11 
1.4.2. Séquences ou cycles de dépôts ___________________________________________________ 11 
1.4.3. Divers ordres de séquences ______________________________________________________ 13 

1.5. Références bibliographiques _______________________________________________ 14 

2. Chapitre 2 - Les drains super-K dans la partie supérieure de la Formation Khuff ____ 21 

 
Pour de strictes raisons de confidentialité exigée par TOTAL, 

 
le chapitre 2 consacré à l’étude du réservoir de subsurface de la Formation Khuff, 

et constituant une part considérable (p. 21 à p. 292 = 271 p.) du Mémoire original de Thèse, 
tel qu’il a été présenté pour soutenance orale, 

 
n’a pu être reproduit pour diffusion. 

N'en est donné ici que le plan : 

 

2.1. Cadre géologique ___________________________________ Error! Bookmark not defined. 
2.1.1. Localisation géographique : une formation à l’échelle de la Plaque Arabe ___ Error! Bookmark not 
defined. 
2.1.2. Lithostratigraphie et biostratigraphie ________________________ Error! Bookmark not defined. 

2.1.2.1. La Formation  Khuff et son découpage lithostratigraphique _ Error! Bookmark not defined. 
2.1.2.2. Dans le Golfe Persique : un découpage hétérogène _______ Error! Bookmark not defined. 
2.1.2.3. Évolution latérale de la Formation Khuff : trois principales lithologies pour une 
sédimentation principalement carbonatée ________________________ Error! Bookmark not defined. 

2.1.3. Cadre structural et géodynamique __________________________ Error! Bookmark not defined. 
2.1.3.1. La structure actuelle en dômes à réservoirs pétroliers _____ Error! Bookmark not defined. 
2.1.3.2. Chronologie des déformations : du sel précambrien à la tectonique anatolienne cénozoïque
 Error! Bookmark not defined. 

2.1.4. Paléogéographies _______________________________________ Error! Bookmark not defined. 

2.2. Fréquence des drains à super-perméabilité (« super-K ») en subsurface _ Error! Bookmark 
not defined. 



Franck Gisquet - 2012 
 

xii 
 

2.2.1. Définition d’un « drain à super-perméabilité » ________________ Error! Bookmark not defined. 
2.2.2. Mise en évidence de « drains super-k » dans la Formation Khuff __ Error! Bookmark not defined. 
2.2.3. Extension verticale et latérale des drains à partir des données de subsurface Error! Bookmark not 
defined. 

2.3. Architecture et dynamique sédimentaires, propriétés réservoirs ____ Error! Bookmark not 
defined. 

2.3.1. Les faciès de l’ensemble des puits et leurs propriétés réservoirs __ Error! Bookmark not defined. 
2.3.1.1. Descriptions et interprétations des faciès _______________ Error! Bookmark not defined. 

2.3.2. Architecture sédimentaire et séquences de dépôts : du banc au paysage, un modèle emboîté
 Error! Bookmark not defined. 

2.3.2.1. Les séquences de dépôts à très haute fréquence, d’épaisseur métrique à plurimétrique 
(« STHF ») Error! Bookmark not defined. 
2.3.2.2. Les séquences de dépôts à haute fréquence d’épaisseur pluri-métrique à décamétrique 
(« SHF ») Error! Bookmark not defined. 
2.3.2.3. Les séquences de dépôts à basse fréquence (« SBF ») d’épaisseur pluri-décamétrique 
versus les unités réservoirs _____________________________________ Error! Bookmark not defined. 

 
 

2.4. La variabilité spatio-temporelle de la diagenèse comme facteur déterminant du 
développement des propriétés réservoirs : des phénomènes complexes pour la création et la 
préservation des drains super-K _____________________________ Error! Bookmark not defined. 

2.4.1. Propriétés réservoirs : la somme du faciès de dépôt et des phénomènes diagénétiques ___ Error! 
Bookmark not defined. 

2.4.1.1. Les différents types de porosité : de la porosité primaire à la porosité secondaire ___ Error! 
Bookmark not defined. 

2.4.2. Pétrographie, stratigraphie et analyses géochimiques des phases diagénétiques Error! Bookmark 
not defined. 

2.4.2.1. Méthodes analytiques _______________________________ Error! Bookmark not defined. 
2.4.2.2. Pétrographie et stratigraphie _________________________ Error! Bookmark not defined. 

2.4.3. Les dissolutions et la mise en charge des hydrocarbures ________ Error! Bookmark not defined. 
2.4.3.1. La dissolution météorique ____________________________ Error! Bookmark not defined. 
2.4.3.2. La mise en charges des hydrocarbures, les réservoirs et les couvertures __ Error! Bookmark 
not defined. 
2.4.3.3. Les dissolutions mésogénétiques ______________________ Error! Bookmark not defined. 

2.4.4. Synthèse de l’évolution diagénétique de la Formation Khuff _____ Error! Bookmark not defined. 

2.5. La géométrie des super-drains : le résultat de l’interaction entre processus de dépôts et 
diagenèses précoce et tardive _______________________________ Error! Bookmark not defined. 

2.5.1. Les corps dolomitiques stratiformes : de la diagenèse précoce marine à une diagenèse différée 
de faible enfouissement _________________________________________ Error! Bookmark not defined. 
2.5.2. Les émersions dans la série : des surfaces d’émersion et de karstification à portée locale et 
régionale______________________________________________________ Error! Bookmark not defined. 
2.5.3. Les cimentations et la pression fluide: un verrou à la compaction _ Error! Bookmark not defined. 
2.5.4. Les cimentations et les dissolutions mésogénétiques : la dernière chance pour la création de 
porosité Error! Bookmark not defined. 

2.6. Les moteurs de l’enregistrement des séquences et la portée de la diagenèse associée
 Error! Bookmark not defined. 

2.6.1. Les corps dolomitiques d’échelle inférieure à 10 km associés aux STHF _____ Error! Bookmark not 
defined. 
2.6.2. Les corps dolomitiques d’échelle moyenne, de l’ordre de 10 km, associés aux SHF _______ Error! 
Bookmark not defined. 
2.6.3. Les corps dolomitiques de grande échelle supérieure à 100 km associés aux SBF Error! Bookmark 
not defined. 
2.6.4. Durée que représente la partie supérieure de la Formation Khuff _ Error! Bookmark not defined. 
2.6.5. Quels moteurs sont à l’origine des divers ordres de séquences? __ Error! Bookmark not defined. 



Table des matières 

xiii 
 

2.6.6. Évolution de la Formation Khuff à l’échelle de la Plaque Arabe ___ Error! Bookmark not defined. 

2.7. Conclusion : comment se forme un super-drain dans la partie supérieure de la Formation 
Khuff et comment et où se propage-t-il? ______________________ Error! Bookmark not defined. 

2.8. Références bibliographiques ______________________________________________ 273 

3. Chapitre 3 - Les formations carbonatées du Jurassique supérieur de Provence 
(SE France) _______________________________________________________________ 293 

3.1. Cadre géologique _______________________________________________________ 295 
3.1.1. Localisation géographique ______________________________________________________ 295 
3.1.2. Lithostratigraphie et biostratigraphie ______________________________________________ 295 

3.1.2.1. La Formation du Vallon de Toulouse __________________________________________ 297 
3.1.2.2. La Formation du Défens ___________________________________________________ 298 
3.1.2.3. La Formation de La Gineste _________________________________________________ 298 
3.1.2.4. La Formation de La Madrague de Montredon __________________________________ 299 
3.1.2.5. La Formation du Mont Rose ________________________________________________ 299 

3.1.3. Cadre structural et géodynamique ________________________________________________ 300 
3.1.3.1. La structure actuelle: une région très écaillée et plissée __________________________ 300 
3.1.3.2. Évolution géologique de la région provençale, chronologie des déformations ________ 300 
3.1.3.3. Paléogéographies et paléoclimat ____________________________________________ 302 

3.2. Dynamique sédimentaire et diagenèse _____________________________________ 304 
3.2.1. Descriptions et interprétations des faciès __________________________________________ 304 

3.2.1.1. F1. Mudstone-wackestone marbré, gris à noir __________________________________ 304 
3.2.1.2. F2. Brèche monogénique à cailloux noirs et brèche polygénique ___________________ 305 
3.2.1.3. F3a. Mudstone à bindstone laminé __________________________________________ 306 
3.2.1.4. F3b. Mudstone-bindstone laminé, à pseudomorphoses d’évaporites _______________ 308 
3.2.1.5. F3c. Mudstone à packstone péloïdal laminé ___________________________________ 309 
3.2.1.6. Wackestone à packstone à oncoïdes _________________________________________ 311 
3.2.1.7. F5a. Wackestone à packstone-grainstone bioclastique et à péloïdes ________________ 314 
3.2.1.8. F5b. Packstone bioclastique et à peloïdes, bioturbé _____________________________ 314 
3.2.1.9. F6. Wackestone-packstone bioclastique _______________________________________ 317 
3.2.1.10. F7. Packstone-grainstone oo-bioclastique _____________________________________ 317 

3.3. Architecture sédimentaire, organisation  séquentielle et diagenèse ______________ 319 
3.3.1. La Formation du Vallon de Toulouse : un complexe oo-bioclastique dolomitisé à l’échelle 
régionale (Oxfordien moyen sommital et Oxfordien supérieur, à Kimméridgien inférieur ?) __________ 319 

3.3.1.1. Principaux traits sédimentologiques, stratigraphiques et d’évolution environnementale 320 
3.3.1.2. Diagenèse ______________________________________________________________ 322 

3.3.2. La Formation du Défens : sédimentation et diagenèse en environnement palustre, après une 
discontinuité d’émersion et de dissolution (Kimméridgien supérieur ? - Tithonien inférieur) _________ 332 

3.3.2.1. Principaux traits sédimentologiques, stratigraphiques et d’évolution environnementale 332 
3.3.2.2. Diagenèse ______________________________________________________________ 335 

3.3.3. La Formation de La Gineste : une dolomitisation syngénétique ou très faiblement différée 
(Tithonien inférieur) ___________________________________________________________________ 348 

3.3.3.1. Principaux traits sédimentologiques, stratigraphiques et d’évolution environnementale 348 
3.3.3.2. Diagenèse ______________________________________________________________ 351 

3.3.4. La Formation de La Madrague de Montredon : la réduction des sulfates comme préalable à la 
dolomitisation ? ______________________________________________________________________ 369 

3.3.4.1. Principaux traits sédimentologiques, stratigraphiques et d’évolution environnementale 369 
3.3.4.2. Diagenèse ______________________________________________________________ 374 

3.4. Évolution des propriétés réservoirs et contrôle par la diagenèse précoce, différée et 
tardive 392 

3.5. Enfouissement et exhumation des formations étudiées ________________________ 438 

3.6. Modèle sédimento-diagénétique régional ; extension latérale des corps dolomitiques 



Franck Gisquet - 2012 
 

xiv 
 

stratiformes _________________________________________________________________ 438 
3.6.1. Stade 1 ______________________________________________________________________ 438 
3.6.2. Stade 2 ______________________________________________________________________ 438 
3.6.3. Stade 3 ______________________________________________________________________ 440 
3.6.4. Stade 4 ______________________________________________________________________ 440 
3.6.5. Stade 5 ______________________________________________________________________ 440 

 
 
 
 
 

3.7. Apport de l’étude des analogues provençaux du Jurassique supérieur à la compréhension 
des super-drains dans la Formation Khuff __________________________________________ 442 

 

Pour de strictes raisons de confidentialité exigée par TOTAL, 
les données concernant le réservoir de la Formation Khuff dans ce chapitre 3.7 comparatif, 

ont été supprimées afin qu'elles ne soient pas diffusées. 
 
3.7.1. Points communs entre la Formation Khuff et les formations du Jurassique supérieur de Basse-
Provence Occidentale _________________________________________________________________ 442 

3.7.1.1. Surface de discontinuité et dolomie associée à une transgression marine____________ 442 
3.7.1.2. Préservation du réseau poreux à la compaction par des ciments ___________________ 445 
3.7.1.3. Tailles des corps dolomitiques liées aux failles et cimentation _____________________ 445 

3.7.2. Différences entre la Formation Khuff et les formations du Jurassique supérieur de Basse-
Provence Occidentale _________________________________________________________________ 445 

3.7.2.1. Corps dolomitiques stratiformes dans les parties transgressives des SHF de la Formation 
Khuff et dans les STHF des formations du Jurassique supérieur en Provence ___________________ 445 
3.7.2.2. Diagenèse tardive et migration des hydrocarbures ______________________________ 446 
3.7.2.3. Segmentation des réservoirs et roches couvertures _____________________________ 446 

3.8. Références bibliographiques ______________________________________________ 447 
 

4. Chapitre 4 - Conclusions générales _______________________________________ 463 
 

Pour de strictes raisons de confidentialité exigée par TOTAL, 
les données concernant le réservoir de la Formation Khuff dans ce chapitre 4 conclusif, 

ont été supprimées afin qu'elles ne soient pas diffusées. 
 

4.1. Quels contrôles sur la géométrie, l’extension  des corps dolomitiques ____________ 465 
4.1.1. Les corps dolomitiques stratiformes_______________________________________________ 465 
4.1.2. Les corps dolomitiques associés aux failles _________________________________________ 466 

4.2. Quels sont les contrôles sur la genèse des corps dolomitiques avec ou sans super-drains? 
  _____________________________________________________________________ 467 

4.3. Perspectives ___________________________________________________________ 468 

5. Table des illustrations __________________________________________________ 469 

6. Annexes _____________________________________________________________ 505 
 
 
 



 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

1. Chapitre 1                                      
Introduction 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
« Pas de traces d’un début » 

James Hutton 



Franck Gisquet – 2012 

2 
 

 
  



Table des matières 

3 
 

1.1. Problématique 
 
La dynamique de nos sociétés repose depuis toujours sur leur capacité à trouver et à fournir 
de l’énergie, et ce, de la manière la plus simple possible au plus grand nombre possible. 
Aujourd’hui, la demande croissante en énergie impose à la fois  la recherche, le 
développement et l’exploitation de ressources nouvelles mais également l’optimisation des 
ressources déjà connues. En ce sens, l’augmentation de la récupération des ressources 
fossiles, comme le gaz ou le pétrole, devient un paramètre essentiel de la production 
d’hydrocarbures. En conséquence, rechercher et caractériser, dans des réservoirs de 
subsurface, les niveaux les plus perméables ou drains, est une nécessité pour optimiser et 
rentabiliser au mieux les implantations de nouveaux puits de production. 
 
En subsurface et plus particulièrement dans les réservoirs carbonatés, de nombreuses études 
ont montré que certains niveaux présentent de fortes anomalies positives de perméabilité 
relative, par rapport à l’encaissant moins perméable. Ces niveaux sont appelés drains à 
super-perméabilité ou super-K (Meyer et al., 2000; Cantrell et al., 2001; Swart et al., 2005; 
Lindsay et al., 2006). Les carottages dans les deux réservoirs géants carbonatés du Moyen-
Orient: le Ghawar Field avec la Formation Arab (Cantrell et al., 2004; Swart et al., 2005) et le 
South-Pars Field/North Field avec la Formation Khuff (Esrafili-Dizaji et Rahimpour-Bonab, 
2009; Rahimpour-Bonab et al., 2010; Tavakoli et al., 2011) ont montré que ces drains à 
super-perméabilité sont dolomitiques. Le comportement dynamique des drains, d’après les 
données de puits et de sismique, indique qu’ils correspondent à des corps dolomitiques 
stratiformes (Cantrell et al., 2004; Ehrenberg et al., 2006)  ainsi qu’à des corps dolomitiques 
localisés liés aux failles ou à la fracturation (Davies et Smith, 2006). Dans certains cas, ils 
correspondent à des corps mêlant les caractères stratiformes et inféodés à la fracturation 
(Meyer et al., 2000). 
 
La dolomie est un carbonate de calcium magnésien, de formule MgCa(CO3)2, issu le plus 
souvent de la transformation diagénétique d’un carbonate de calcium (en remplacement de 
l’aragonite, de la calcite ou de la calcite magnésienne), et plus rarement d’une précipitation 
directe (cimentation), qu’elle soit précoce ou tardive par rapport à la sédimentation. Dans 
tous les cas, le fluide à l’origine de la dolomitisation doit être sursaturé en magnésium par 
rapport à la dolomite ou calcite magnésienne, qu’il soit issu d’une saumure précoce ou de 
fluides tardifs hydrothermaux (Warren, 2000). Les dolomies ou roches dolomitiques sont les 
constituants majeurs de la moitié des réservoirs carbonatés d’hydrocarbures actuellement 
exploités (Zenger et al., 1980; Sun, 1995). Les mécanismes de dolomitisation, qu’ils soient 
précoces ou plus tardifs, faisant appel à des processus complexes et variés (Warren, 2000; 
Machel, 2004), et conduisant à la mise en place de corps  d’échelle plurimétrique à 
plurikilométrique, sont encore mal compris. Leur étude est donc fondamentale.  
 
De même, la reconnaissance de la géométrie, de l’extension et des propriétés 
pétrophysiques des corps dolomitiques est capitale pour modéliser des réservoirs en 3D, 
dans la mesure où ces corps peuvent posséder de faibles propriétés réservoirs voire 
constituer des barrières aux fluides ou avoir de bonnes propriétés réservoirs et servir de 
drains pour les fluides (Luo et al., 1994; Purser et al., 1994; Braithwaite et al., 2004). Un 
même corps dolomitique peut en outre avoir des propriétés réservoirs antagonistes, en 
évoluant dans l’espace (latéralement et verticalement) et dans le temps (succession de 
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plusieurs phases dolomitiques) (Longman et al., 1983; Saller et Henderson, 1998; Wilson et 
al., 2007; Choquette et Hiatt, 2008; Ronchi et al., 2011). Le contraste positif de porosité et de 
perméabilité entre la dolomie et le calcaire est connexe de plusieurs paramètres intervenant 
dans la genèse de la dolomie (textures et faciès initiaux, caractéristiques du fluide 
dolomitisant, cinétique et durée de la réaction de dolomitisation) ou encore dans son 
évolution diagénétique ultérieure (dissolution, cimentation, compaction mécanique et 
chimique, fracturation…) (Schmoker et Halley, 1982; Brown, 1997; Ehrenberg, 2006; 
Ehrenberg et al., 2006).  
 
Lorsque la taille, notamment l’épaisseur des corps dolomitiques super-drains est d’échelle 
sub-sismique, l’accès à leurs géométries 3D et à leurs propriétés réservoirs en subsurface est 
problématique. D’où les nombreuses études sédimentaires, diagénétiques et structurales 
menées sur analogues de terrain (Sharp et al., 2006; Sudrie et al., 2006; Koehrer et al., 2010a; 
Koehrer et al., 2010b; Shah et al., 2010; Sharp et al., 2010; Lamarche et al., 2011). Si ces 
études ont permis d’accéder à certaines géométries et à certains processus de mise en place 
de tels corps, plusieurs problèmes fondamentaux restent encore en suspens : 
 

- Quels processus, précoces et/ou tardifs, de dolomitisation et de dissolution sont 
associés au développement des propriétés réservoirs des drains stratiformes ?  

- Quelle est la relation entre l’architecture sédimentaire et la position stratigraphique 
d’un drain dolomitique dans un réservoir considéré ? 

- Peut-on relier directement l’extension latérale et la géométrie 3D d’un drain à son 
processus de mise en place ? 

- Quel est le contrôle principal de la préservation des propriétés réservoirs de ces 
drains en subsurface ? 

- Peut-on corréler des corps dolomitiques stratiformes de faible épaisseur (quelques 
mètres) à haute perméabilité sur de grandes distances (> 10km) grâce à l’outil de la 
stratigraphie séquentielle ? 

- Les fluides responsables de la mise en place de corps dolomitiques liés aux failles 
peuvent-ils réemprunter des drains dolomitiques stratiformes à haute perméabilité 
hérités d’une histoire diagénétique plus précoce ? 

 

1.2. Les objets de l’étude et les questions posées 
 
Les champs gaziers du North Field au Qatar et South Pars en Iran, correspondant en 
subsurface à la Formation Khuff, représentent actuellement un enjeu majeur pour les pays 
producteurs d’hydrocarbures puisqu’ils contiennent environ 35000 Gm3 (1250 tcf) de 
réserves récupérables en gaz soit 28819 Mtep (millions de tonnes d’équivalent pétrole) sur 
un total de 39200 Gm3 en volume (Alsharhan et Nairn, 1994; Halbouty, 2003). Actuellement, 
en 2012, cela représente environ deux décennies de la consommation mondiale en énergie 
(toutes énergies confondues) (IEA, 2010) ainsi que près de 13% des réserves mondiales 
prouvées de gaz (Bordenave, 2008). Ce réservoir est connu pour ses super-K, dont la 
compréhension de l’extension et de la géométrie constitue le cœur de cette étude. Pour cela, 
les deux séries sédimentaires calcaréo-dolomitiques dont les problématiques « réservoir » et 
« super-drain » à traiter sont les suivantes : 

- la formation carbonatée Khuff d’âge Wuchiapingien à Induen (-260,4 à -249,5 Ma), 



Table des matières 

5 
 

en subsurface de la plaque arabe, dans le Golfe Persique au large du Qatar et de 
l’Iran ; 

- les formations carbonatées du Vallon de Toulouse, du Défens, de la Gineste, de la 
Madrague, du Mont-Rose, d’âge Oxfordien moyen à Berriasien inférieur (≈ -159 à -
145 Ma), à l’affleurement, en Basse Provence occidentale. 

 
Les objectifs communs aux deux objets d’étude (Formation Khuff et formations 

dolomitiques du Jurassique supérieur en Provence) sont les suivants : 
- définir l’extension et la géométrie 3D de corps dolomitiques stratiformes et de corps 

associés aux failles  en subsurface ; 
- proposer un cadre stratigraphique dans lequel se mettent en place les corps 

dolomitiques stratiformes en lien avec la dynamique sédimentaire ; 
- reconstituer l’histoire diagénétique des objets d’étude depuis leur dépôt jusqu’à leur 

exhumation voire jusqu’à leur production ; 
- établir des modèles géologiques pour la formation des corps dolomitiques, à toute 

échelle, si possible en trois dimensions ; 
- comprendre en détail l’acquisition/non-acquisition et la 
préservation/destruction des propriétés réservoirs. 

1.3. Méthodes et nomenclature 
 
Les différentes méthodes mises en œuvre sont à la fois celles utilisées classiquement sur des 
puits en subsurface et sur des objets à l’affleurement. 

1.3.1.  Méthodes 
 
Sur les puits en subsurface, dans la Formation Khuff uniquement (Fig. 1-1): 
 

- Intégration des mesures pétrophysiques (porosité, perméabilité, densité, type de 
pores…), des enregistrements diagraphiques (gamma ray, sonique, densité log, 
caliper…) ainsi que des mesures directes aux puits (interférences, perméabilités test, 
production logging tool…), en vue de caractériser les corps  dolomitiques super-K, 
grâce à la base de données de la Société Total sur deux puits de référence et trois 
puits annexes : 

o Pour l’ensemble des qualités réservoirs, une augmentation du sonique (DT) 
est interprétée comme une augmentation de porosité (Krygowski et Asquith, 
2004). ; 
 

o La résistivité est mesurée dans différentes zones autour du trou de forage, 
grâce à différents outils : 
 le formation géologique traversée, par le LLD = deep laterolog ;  
 la zone envahie, par le LLS = shallow laterolog, qui est la zone dans 

laquelle le fluide initial est remplacé par la boue de forage ; 
 la zone lessivée, par le MFSL = microspherically focused log, qui est la 

zone de quelques centimètre autour du puits, dans laquelle soit la 
totalité de l’eau de formation a été remplacée par la boue de forage, 
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Figure 1-1: Protocole d’étude des unités réservoirs de la Formation Khuff. 
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soit 70% à 95% des hydrocarbures ont été remplacés par la boue de 
forage. 

Dans le cas de notre réservoir, la diminution des résistivités indique que 
l’intervalle prospecté est envahie par des boues de forages à eau salée (à 
faible résistivité). Cela correspond à des zones à hydrocarbures surtout si la 
résistivité du MFSL < résistivité LLS < résistivité LLD, car cela indique que plus 
on s’éloigne du trou de forage, plus la résistivité augmente et qu’on est en 
présence d’hydrocarbures (très résistants) dans la porosité (qui existe puisque 
les boues de forages s’y propagent) (Krygowski et Asquith, 2004). 
 

- Détermination des phases diagénétiques et des conditions d’enfouissement et de 
mise en charge des hydrocarbures par analyses d’épifluorescence (n = 32) et de 
microthermométrie sur inclusions fluides (n = 6). 

 
Sur les formations dolomitiques du Jurassique supérieur à l’affleurement en Provence, 
(analogue de la Formation Khuff en subsurface) uniquement : 

- Réalisation de plusieurs coupes levées banc par banc sur le terrain en Provence 
(France), afin d’accéder aux géométries des corps sédimento-diagénétiques et de 
réaliser un échantillonnage « ciblé ». 

 
A la fois sur les puits de subsurface et sur l’analogue de surface (Tab. 1-1) : 

- Analyse faciologique sur le terrain, en surfaces polies, sur photos de carottes, en  
lames minces (n = 6600) et grâce aux descriptions antérieures (Machhour et Virgone, 
1999; Meyer et Maza, 2006) afin de déterminer les milieux de dépôts ; 
 

- Analyse séquentielle et définition de séquences de dépôts à très haute, haute et 
basse fréquence ; 

 
- Analyse biostratigraphique basée sur la reconnaissance de la microfaune et de la 

macrofaune en Provence (Tempier, 1972; Dalmasso, 2001; Floquet et al., 2007) et 
basée sur les travaux antérieurs de Gaillot (2006) sur la Formation Khuff en Iran et 
offshore d’Iran ; 

 
- Analyse de la diagenèse sur échantillons de terrain, sur carottes, en surfaces polies et 

en lames minces, afin de caractériser les différentes phases diagénétiques. La 
chronologie relative de ces phases a été établie par pétrographie en lumière naturelle, 
en cathodoluminescence (n = 205), en épifluorescence (n = 32) et par coloration à 
l’alizarine et au ferricyanure de potassium (Dickson, 1965) sur lames minces. 
La nature des phases est définie par géochimie : analyses des isotopes stables 
(carbone, oxygène, soufre) et radiogéniques (strontium), analyses couplées de MEB 
(Microscope Électronique à Balayage) et de sonde QUANTAX EDS (Energy Dispersive 
X-Ray Spectroscopy),  dosages par ICPMS (Inductively Coupled Plasma Mass 
Spectroscopy)  (teneurs en éléments majeurs et traces) ; 
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Méthodes  Données récoltées Partenaire(s) et intervenant(s) 
Intégration des données de 
puits 

Données pétrophysiques, 
diagraphiques et essais de 
puits 

Société Total : B. Caline, F. Gisquet, C. Maza, 
E. Poli, A. Virgone 

Levés de coupes sur le terrain Logs sédimento-
diagénétiques, 
échantillonnage 

Société Total : B. Caline, F. Gisquet, M. 
Rousseau, A. Virgone ; Université de 
Provence : M. Floquet, A. Gallois, F. Gisquet ; 
Université de Bourgogne : C. Durlet 

Analyse sédimentaire  Faciès, textures, structures 
sédimentaires et 
diagénétiques 

Société Total : B. Caline, J. Gaillot, F. Gisquet, 
C. Maza, A. Virgone ; Université de Provence : 
M. Floquet, A. Gallois, F. Gisquet 

Biostratigraphie Micro- et macrofossiles de 
foraminifères benthiques, 
algues, rudistes, ammonites 

Société Total : J. Gaillot ; Université de 
Provence : M. Floquet, A. Gallois, F. Gisquet 

Pétrographie (surfaces polies 
et lames minces) 

Stratigraphie et semi-
quantification de la diagenèse  

Société Total : F. Gisquet, C. Maza ; Université 
de Provence : A. Gallois, F. Gisquet ; 
Université de Bourgogne : C. Durlet 

Analyses géochimiques 1 : 
micro-prélèvements et roche 
totale 

Isotopes stables (δ18O, δ13C, 
δ34S), isotopes radiogéniques 
(87Sr/86Sr) 

Société Total : F. Gisquet, R. Le Van Loi, C. 
Maza ; Université de Provence : A. Gallois, F. 
Gisquet ; Université VU Amsterdam : P. 
Leonide, H. Vonhof, S. Warmerdam 

Analyses géochimiques 2 : 
cartographie et 
quantification d’éléments par 
sonde QUANTAX EDS, 
dosages par ICPMS 

Rapports molaires (Mg/Ca, 
Mn/Ca…) et teneurs en 
éléments traces (ppm) 

Société Total : F. Gisquet, J-P. Laurent, C. 
Maza ; Université VU Amsterdam : P. Leonide, 
H. Vonhof, S. Warmerdam 

Analyses géochimiques 3 : 
microthermométrie, maturité 
de la matière organique, 
fluorescence des inclusions  

Températures 
d’homogénéisation, maturité 
de la matière organique et 
origine des hydrocarbures 

Société Total : V. Despujols, D. Dessort, F. 
Gisquet,  C. Maza ; Société  Fluid Inclusion 
Technologies Inc.  

 

Tableau 1-1 : Récapitulatif des méthodes employées et des données récoltées. Différents 
partenaires et intervenants.  

1.3.2. Nomenclatures 
Les nomenclatures et classifications suivantes ont été utilisées: 
 

- Textures et compositions des carbonates : classifications de Folk (1959) et de Dunham 
(1962) complétée par celle d’Embry et Klovan (1971) pour la description des roches 
bioconstruites ou bioaccumulées ; 
 

- Granulométrie : classification de Wentworth (1922) et de Grabau (1904) ; 
 

- Textures dolomitiques : classifications de Gregg et Sibley (1984) et Sibley et Gregg 
(1987) ; 
 

- Porosités : terminologie de Choquette et Pray (1970) et de Lucia (1995) ; 
 

- Environnements de dépôts, classifications suivantes (Fig. 1-2): 
o suivant la zonation marégraphique (Purser, 1973; Flügel, 1982), 

particulièrement adaptée aux environnements de plate-forme interne ; 



Table des matières 

9 
 

o suivant l’étagement bionomique défini par Pérès (1961) et Pérès et Picard 
(1964) ; 

o suivant la zonation hydrodynamique par rapport au trait de côte, pour le 
domaine de rampe (Walker, 1984; Einsele, 1992; Homewood et al., 1992; 
Rousselle, 1996) ; 

o la zonation de Reid (1961), qui définit les environnements estuariens et 
côtiers. Dans cette zonation, le terme lagon est défini comme un 
environnement de faible profondeur, salé ou saumâtre, séparé de la mer plus 
profonde par une plage barrière, par un banc sableux d’origine marine, par un 
récif barrière ou par un corps de même caractéristique. La connexion avec le 
mer plus profonde et l’hydrodynamisme définit le confinement du lagon, du 
moins au plus  hydrodynamique (Tucker et Wright, 1990): 
 lagon hypersalin, riche en évaporites, à stromatolites et émersions 

fréquents, affecté de manière saisonnière par les tempêtes ; 
 lagon confiné, à stromatolites, traces de passage de racine, à 

biodiversité et bioturbation faible et affecté de manière saisonnière 
par les tempêtes ; 

 lagon ouvert, à sable péloïdal intensément bioturbé, à forte 
biodiversité, affecté quotidiennement par les vagues et les marées. 
 

- Stades diagénétiques : classification de Choquette et Pray (1970). L’éogenèse inclut 
les processus diagénétiques qui débutent au moment du dépôt des sédiments jusqu’à 
une profondeur où ceux-ci ne subissent plus d’influence des eaux marines de surface. 
A partir de cette profondeur, la roche entre dans le domaine de la mésogenèse où les 
processus diagénétiques sont sous l’influence de fluides de bassins et de la 
compaction. Enfin, la télogenèse regroupe les processus diagénétiques liés à 
l’exhumation  et à la décompaction ; 

 
- Environnements diagénétiques : les définitions du domaine météorique, du domaine 

marin et du domaine de subsurface ainsi que celles de la zone vadose et de la zone 
phréatique sont celles employées par Bathurst  (1975), Choquette et Pray (1970) et 
Moore (2001). La caractérisation des environnements diagénétiques indique que : le 
domaine marin est baigné par les eaux marines, le domaine météorique est baigné 
par les eaux douces, le domaine de subsurface est baigné par les eaux de bassin, la 
zone phréatique est celle où les pores sont saturés par un liquide et la zone vadose 
celle où les pores ne sont jamais totalement saturés en liquide (Fig. 1-3) ;  
 

- Paléo-oxygénation : terminologie revue par Allison et al. (1995), qui utilise les termes 
anaérobique, dysaérobique et aérobique, pour les biofaciès caractérisant un milieu 
de dépôt entre l’aérobie, où l’oxygène est présent de manière à maintenir une 
biodiversité forte, à l’anaérobie ou anoxie avec absence totale d’oxygène et 
biodiversité faible. Les environnements correspondants sont définis par Baudin et al. 
(2007) en fonction du volume d’oxygène dissous (mL/L) comme : anoxiques (0), 
suboxique (0 à 0,2), dysoxique (0,2 à 2) et oxique (2 à 8) ; 
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Figure 1-2 : Nomenclature des environnements de dépôts suivant (A) la zonation hydrodynamique 
(Homewood et al., 1992; Rousselle, 1996), (B) l’étagement bionomique (Pérès, 1961)  et (Pérès et 
Picard, 1964), (C) la zonation marégraphique (Purser, 1973) et (Flügel, 1982). 

 
Figure 1-3 : Environnements diagénétiques représentés à l’interface entre les domaines marin, 
météorique et de subsurface (modifié d’après Moore, (2001)). 
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1.4. Définitions retenues des séquences et cycles de dépôt, de 
l’espace disponible et de l’accommodation 

1.4.1. Notions d’espace disponible et d’accommodation 
L’espace disponible est l’espace pour la sédimentation compris entre le fond (interface 
sédiment / eau) et la surface du volume d’eau. L’accommodation correspond à la somme des 
volumes déterminés par les déformations du substratum du bassin et par les variations 
eustatiques, sans que le flux sédimentaire n'entre en jeu (Fig. 1-4). Dans le temps, 
l’accommodation varie pour créer ou détruire activement de l’espace disponible pour les 
sédiments. 

 
Figure 1-4 : Illustration de la notion d’accommodation. Modifié d’après Cojan et Renard (2006).  

L’espace disponible pour la sédimentation ne peut être maintenu tel quel que si 
l’accommodation est positive et compense le remplissage sédimentaire.  
Lorsque l’accommodation est négative, l’espace disponible pour les sédiments se réduit, 
provoquant un comblement rapide de l’espace disponible allant à terme jusqu’à l’érosion. 
Une accommodation négative est créée par une chute du niveau marin ou/et par une 
surrection du substratum, ou par une surrection supérieure à la chute ou à la hausse du 
niveau marin. Une accommodation positive est créée par une subsidence du substratum 
et/ou une montée du niveau marin, ou par une subsidence supérieure à la hausse ou la 
chute du niveau marin. 

1.4.2. Séquences ou cycles de dépôts 
D’après la définition du dictionnaire Larousse (2012), une séquence est « une suite ordonnée 
d’éléments » et un cycle est une « succession d’événements qui ramènent un système dans 
son état initial».  
Dans cette étude, les termes de « séquence de dépôts ou de cycle de dépôt » se réfèrent  à 
un empilement continu de faciès, limités à leurs bases et à leurs sommets par des surfaces 
remarquables (dérivées d’érosion, d’émersion, d’approfondissement…). La séquence montre 
des faciès à la base différents de ceux au sommet tandis que le cycle offre des faciès à sa 
base, identiques à ceux de son sommet.  Dans la plupart des études, la notion de séquence 
ou cycle de dépôts a une portée interprétative dans la mesure où les séquences ou cycles de 
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dépôts sont considérés comme étant un enregistrement sédimentaire d’une variation 
d’accommodation (Guillocheau, 1995). Une séquence ou un cycle de dépôt est considéré 
dans cette étude d’un point de vue purement descriptif et dénué de toute interprétation la 
reliant à un contrôle ou facteur quelconque. 
Le positionnement des limites de séquences retenu par Floquet (1991),  Hunt et Tucker (1992; 
1995) au maximum de diminution d’espace disponible pour la sédimentation, c'est-à-dire, à 
une surface de maximum de diminution de profondeur (sinon de régression) et en même 
temps à une surface de début d’approfondissement (sinon de début de transgression) est 
particulièrement bien adapté aux séries carbonatées de plate-forme peu profonde car c’est 
dans ces séries que de telles surfaces sont les mieux exprimées. Lorsque seule l’extension 
verticale des séquences ou cycles de dépôts est accessible, ils sont dits 
« d’approfondissement – diminution de profondeur ». Lorsque l’extension spatiale des 
séquences ou cycles est contrôlée, ils sont dis « transgressifs – régressifs » ou de 
« transgression – régression » voire « rétrogradants – progradants ». La conséquence de ce 
choix de positionnement de limite de séquence est que le maximum d’approfondissement 
(voire d’inondation maximum ou maximum flooding surface si l’extension spatiale est 
connue) se situe au sein même de la séquence ou cycle de dépôt.  

Certains auteurs limitent les séquences de dépôt par les surfaces d’inondation 
maximale (Frazier, 1974; Galloway, 1989; Homewood et al., 1992) ou par les surfaces 
marquant le début de la chute du niveau marin (Haq et al., 1987; Vail, 1987; Posamentier et 
Vail, 1988). Dans cet ordre d’idée, situer précisément un maximum d’approfondissement (ou 
d’inondation) à partir des faciès de milieux très peu profonds spécifiques des plate-formes 
carbonatées internes ou confinées est très difficile voire impossible. Ceci confortant le choix 
d’utiliser le maximum de diminution de profondeur pour un tel positionnement des limites 
de séquences (LS ou SB pour Sequence Boundary). Dans cette étude, ce choix est d’autant 
plus justifié et adapté pour la Formation Khuff car les dépôts de cette dernière présentent de 
nombreuses surfaces d’émersion (Alsharhan, 1993; Alsharhan, 2006). Lorsqu’une surface 
correspond au maximum d’approfondissement, elle est notée SIM pour surface d’inondation 
maximal (ou MFS pour Maximum Flooding Surface)  ou MA pour un maximum 
d’approfondissement (ou MFI pour Maximum Flooding Interval) lorsqu’une surface n’a pas 
pu être clairement identifiée. 
 
L’enregistrement des séquences ou cycles de dépôts est fonction de processus de deux types 
différents : 

• processus autocycliques, propres au bassin sédimentaire lui-même, par 
exemple, liés à sa morphologie permettant une amplification des marées créant 
de vastes estrans inter- à supratidaux ou induisant des conditions climatiques 
telles que l’aridité et l’évaporation aboutissent au dépôt de minéraux 
spécifiques… (Ginsburg, 1971; Wilkinson, 1982; James, 1984; Hardie et al., 1991) 

• processus allocycliques, extérieurs au bassin, comme l’eustatisme, la tectonique, 
le climat global, l’évolution biologique… et survenant à des échelles de temps 
généralement bien supérieures à celles des processus autocylcliques.   
 

La difficulté dans l’interprétation des séquences de dépôts est justement de démêler 
l’impact des processus autocycliques et allocycliques. Si le contrôle est lié à 
l’hydrodynamisme local, aux variations locales de la production carbonatée fonction elle-
même des changements de communautés biologiques benthiques…, une séquence peut se 
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former sous accommodation constante (Dalmasso et Floquet, 2001). Elle sera alors 
difficilement corrélable car intrinsèquement liée à son environnement (lieu) précis de dépôt. 
Au contraire, si une séquence de dépôts est générée par une variation d’accommodation, 
susceptible d’affecter le bassin de sédimentation dans son ensemble, cette séquence devrait 
être alors corrélable. 

1.4.3. Divers ordres de séquences 
Plusieurs ordres de séquences ou cycles de dépôts ont été reconnus dans cette étude. Ces 
ordres sont définis en fonction de leurs tailles et répétitions observées et de leurs durées 
relatives, sans pour autant chiffrer ces durées. Ainsi, les plus petites séquences observées, 
dites séquences ou cycles élémentaires, mises en place par des processus reconnus comme 
étant rapides, sont dits séquences à très haute fréquence ou STHF. 
L’empilement de plusieurs STHF en une nouvelle suite ordonnée mais de taille (d’ordre) 
supérieure détermine une séquence à haute fréquence ou SHF. De même pour l’empilement 
de plusieurs SHF qui détermine une séquence à basse fréquence ou SBF, et de plusieurs SBF 
en une séquence à très basse fréquence ou STBF. 
• Les séquences (ou cycles) de dépôts à très haute fréquence (STHF).  

Les STHF montrent un continuum sédimentaire à une échelle de 0 à 3 m au maximum 
traduisant une variation de profondeur de dépôt. Différents termes synonymes de ces 
STHF sont: séquences « shallowing-upward » sensu James (1979, 1984), Strasser 
(1988), Joachimski (1994) ; « paraséquence » sensu Von Wagoner et al. (1988; 1990), 
ce dernier terme impliquant une variation d’accommodation dans sa définition, ce qui 
n’est pas toujours justifié (cf. ci-avant) ; « paraséquence » sensu Catuneanu et al. (2011) 
qui est un cycle dissymétrique comprenant des faciès d’approfondissement sur une 
faible épaisseur et des faciès de diminution de profondeur sur une épaisseur plus 
importante ; « cycles » de Wilson (1975) ; « punctuated aggradational cycles (PACs) » 
sensu Goodwin et Anderson (1985) ; « carbonate cycles » ou « meter-scale cycles » 
sensu Read et al. (1986), Grotzinger (1986) et Koerschner et Read (1989) ; 
« fundamental depositional sequences » sensu Wanless (1991).… Les STHF 
correspondraient aux séquences de 5e ordre sensu Goldhammer et al. (1990; 1991). 
 

• Les séquence ou cycles de dépôts à haute fréquence (SHF).  
Les SHF sont constituées de la succession de plusieurs STHF en en une suite ordonnée 
de 5 à 25 m d’épaisseur. Différents termes sont  synonymes de ces SHF : « suite de 
cycle ou de paraséquence » sensu Von Wagoner et al. (1990) ; séquences à haute-
fréquence (high frequency sequences (HFSs) sensu Mitchum et Van Wagoner, (1991);  
« cycle ou séquence de 4e ordre » sensu Goldhammer et al. (1990; 1991). 
 

• Les séquence ou cycles de dépôts à basse fréquence (SBF). 
Les SBF sont constituées de l’empilement de plusieurs SHF en suite ordonnée de 75 à 
160 m. Ces séquences sont nommées séquences de dépôts sensu Kerans et al.(1994), 
« cycles ou séquences de 3e ordre sensu Goldhammer et al. (1990; 1991). 
 

• Les séquence ou cycles de dépôts à très basse fréquence (STBF). 
Les STBF sont constituées de la succession ordonnée de plusieurs SBF pouvant 
atteindre environ 1000 m d’épaisseur. Elles ont pour synonymes les termes de 
« séquence de second ordre » sensu Vail et al. (1991) ou « superséquence » sensu 
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Kerans et Tinker (1997). 
D’autres séquences à plus basses fréquences peuvent dépasser les 1000 m d’épaisseur. 
Elles correspondent aux « mégaséquences » ou « séquences cratoniques » de Sloss 
(1963) et sont souvent dites de 1e ordre sensu Goldhammer et al. (1990; 1991). 

 
L’enregistrement des séquences est lié à une multitude de phénomènes qui agissent à des 
échelles de temps radicalement différentes et dont les effets se télescopent, souvent même 
de façons très complexes car ils peuvent être interactifs. 
Chaque ordre de séquence représente certes une échelle de durée ou de temps différente, 
mais difficile à établir. Plusieurs auteurs ont proposé une hiérarchisation des séquences en 
ordre (1e, 2e, 3e…) selon le mécanisme auquel elles sont associées (Vail et al., 1977; Van 
Wagoner et al., 1990; Mitchum et Van Wagoner, 1991), allant de la STHF à la STBF. Certains 
auteurs ont proposé des durées de séquences en fonction de leur ordre (Kerans et Tinker, 
1997). L’étude quantitative de Drummond et Wilkinson (1996) sur l’épaisseur et la durée des 
séquences a démontré que la hiérarchisation en ordre était une « division arbitraire d’un 
continuum stratigraphique ininterrompu ». En l’absence d’un réel contrôle du temps par des 
méthodes géochronologiques, Catuneanu  (2011) propose de parler de séquence haute ou 
basse fréquence, plutôt que de séquence d’ordre chiffré. Ce dernier état d’esprit est 
privilégié dans cette étude. 
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« J’ai senti plus fortement encore la nécessité d’être très circonspect à avancer des opinions 
quelconques et à introduire des théories quand on ne veut pas être contredit par la nature » 
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Dans ce chapitre consacré à l’étude de la plate-forme carbonatée du Jurassique supérieur de 
Basse Provence en tant qu’analogue de terrain de la Formation Khuff, sont abordés 
successivement : 

- le cadre géologique (localisation géographique, litho- et biostratigraphie, structure…) ; 
- l’architecture sédimentaire et la diagenèse associée ; 
- l’enfouissement de la formation et les problèmes liés à la chronologie de la mise en 

place des corps dolomitiques précoces, différés, et tardifs liés aux failles. 
 
Il est attendu des reconstitutions de la mise en place et des dimensions des corps 
dolomitiques précoces, différés et tardifs, de cet analogue de terrain, des réponses aux 
questions restées posées au terme de l’analyse de la Formation Khuff de subsurface. 

3.1. Cadre géologique 

3.1.1. Localisation géographique 
En Basse Provence Occidentale, autour de Marseille, les formations étudiées s’étendent à 
l’Ouest dans le chaînon de la Nerthe, au Nord jusqu’à la montagne Sainte-Victoire près d’Aix-
en-Provence, à l’Est dans la région toulonnaise. Ces formations sont limitées au sud par le 
littoral méditerranéen et à l’est par le massif cristallin et cristallophyllien des Maures (Fig. 3-
1).  Les affleurements de ces formations, discontinus, se répartissent dans une bande large 
de 30 à 60 km et longue de 100 à 120 km (Fig. 3-2). Une partie de ces formations sont des 
aquifères, notamment exploités à la source Beaupré dans le Var (Choquet, 1972). 

3.1.2. Lithostratigraphie et biostratigraphie 
Les cinq formations étudiées, définies par Dalmasso (2001) et Floquet et al. (2007) sont les 
suivantes, de la plus âgée à la plus récente (Fig. 3-3) : 

- la Formation du Vallon de Toulouse, d’âge Oxfordien moyen terminal à Oxfordien 
supérieur (au moins); 

- la Formation du Défens, d’âge non précisément défini, peut être Kimméridgien 
supérieur et/ou Tithonien basal ; 

- la Formation de La Gineste, d’âge Tithonien inférieur ; 
- la Formation de La Madrague de Montredon, d’âge Tithonien supérieur ; 
- La Formation du Mont Rose, d’âge Tithonien final à Berriasien moyen, la limite 

Jurassique - Crétacé se trouvant dans la partie basale de cette formation. 
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Figure 3-1 : Région d’étude des formations d’âge Jurassique supérieur (encart rouge). 

 

 
Figure 3-2 : Les différents secteurs d’études en Basse Provence occidentale, encadrés sur fond de 
cartes géologiques du BRGM au 1/250000. 
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Figure 3-3 : Cadre stratigraphique des formations étudiées, environnements de dépôts, évolution 
séquentielle à basse fréquence et géodynamique (adapté d’après Floquet et al. (2007)). 

 

3.1.2.1. La Formation du Vallon de Toulouse 
La localité type de la Formation du Vallon de Toulouse (VDT), se situe dans le vallon éponyme 
dans le Massif de Carpiagne au Sud de Marseille (coordonnées Lambert III : X = 851,4, Y = 
3110,3, latitude 43°15', longitude 5°26') (secteur GINESTE-MADRAGUE, Fig. 3-2). La 
Formation du Vallon de Toulouse repose sur une discontinuité sédimentaire majeure (SB1, 
Fig. 3-3) située au toit des calcaires massifs, d’âge Callovien inférieur à moyen, de la 
Formation de la Panouse (Floquet et al., 2007). Cette discontinuité est une surface durcie, 
ferruginisée (hard-ground) que recouvrent directement des calcaires bioclastiques 
glauconieux, souvent dolomitisés, à rares ammonites dont Dichotomoceras cf. stenocycloides 
(dans le Massif de Marseilleveyre, Arnaud et al., 1974, et dans le Massif de Carpiagne,  
Hennuy et Vallon, 1998) qui donnent à la base de la formation un âge Oxfordien moyen final 
(Floquet et al., 2007). Mis à part ces faciès basaux, l’ensemble de la formation, épaisse en 
moyenne de 80 m, est totalement constituée de dolomies massives, dont l’altération donne 
des reliefs ruiniformes ou des sables (dolomies pulvérulentes) caractéristiques dans le 
paysage. Ces dolomies sont très homogènes, saccharoïdes. De la stratification et des litages 
obliques sont reconnaissables, ainsi que, faciologiquement, des fantômes d’ooïdes et de 
bioclastes (lamellibranches et gastéropodes) d’après la forme des vides moldiques. Ainsi, les 
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textures initiales devaient être packstone à grainstone. Des bancs peu épais à laminations de 
type fenestrae sont visibles au sommet. Cette formation correspond aux « dolomies 
kimméridgiennes » (Repelin, 1898; Guieu, 1968). 
 

3.1.2.2. La Formation du Défens 
La localité type de la Formation du Défens se situe au Sud de Saint-Cyr-sur-Mer, le long du 
Sentier du Littoral partant de la Calanque du Port d’Alon et rejoignant La Madrague des 
Lecques, précisément entre la Pointe du Défens et la Baie des Nations (cordonnées Lambert 
III : X = 872,1, Y = 3199,4, latitude 43°8'50'', longitude 5°41') (secteur DEFENS, Fig. 3-2). 
L’épaisseur de cette formation est très variable : de 10 m environ dans la localité type, à 
quelques mètres (forêt de Morières-Montrieux, Massif de la Lare), à un lit décimétrique voire 
centimétrique (Massif de l’Etoile). 
Dans cette localité type, la Formation du Vallon de Toulouse se termine par une surface 
durcie, ferruginisée, perforée (hard-ground), à figures de dissolution évidentes. Au dessus de 
cette surface, la Formation du Défens est essentiellement faite de brèches hétérométriques à 
cailloux noirs, à ciments pendulaires asymétriques, à paléo-microkarsts… agencées en 
séquences de dépôts très irrégulières, discontinues (Dalmasso, 2001). Elle renferme des 
foraminifères benthiques dont Kurnubia sp. et Parurgonina caelinensis qui permettraient de 
lui attribuer un âge Kimméridgien supérieur ( ?) à Tithonien basal (Dalmasso, 2001). Faciès et 
structures sédimentaires caractériseraient des environnements de dépôts palustres, 
supratidaux et intertidaux (Sentenac, 1988 ; Dalmasso, 2001) successivement mis en place 
lors d’une transgression marine (Dalmasso et Floquet, 2002 ; Floquet et al., 2007). 
La Formation du Défens correspondrait, d’après Dalmasso (2001), à la partie basale du 
« Calcaire Blanc Inférieur » sensu Denizot (1934), à la « brèche polygénique » sensu Tempier 
(1972) sous ce « Calcaire Blanc Inférieur, à l’unité A faite de « niveaux paléokarstiques 
colmatés par une brèche sédimentaire dolomitique à galets de taille pluricentimétrique de 
couleur noire » de Sentenac (1988). 

3.1.2.3. La Formation de La Gineste 
La localité type de la Formation de La Gineste est la tranchée de la route D559, montant 
depuis le quartier de Vaufrèges au Sud de Marseille, vers le col de La Gineste et menant à 
Cassis (coordonnées Lambert III : X = 854, Y = 3109, latitude 43°14', longitude 5°28') (secteur 
GINESTE-MADRAGUE, Fig. 3-2). 
Là, très dolomitisée et karstifiée à sa base, la Formation de La Gineste repose directement 
sur la discontinuité sédimentaire qui termine la formation des dolomies ruiniformes et 
pulvérulentes du Vallon de Toulouse. Épaisse de 135 à 140 m, elle est faite de l’empilement 
de séquences de dépôts comprenant des calcaires bioclastiques très bioturbés, parfois 
dolomitisés, des dolomites saccharoïdes à vides moldiques de fantômes bioclastiques et à 
litages obliques, des dolomicrites à laminations planes (stromatolites plans dominants)… 
(Travassac, 2003). Elle renferme des rudistes, chondrodontes, ischyrosponges, nérinées 
(Eunerinea hoheneggeri), algues vertes dasycladales (dont Clypeina jurassica et Campbelliela 
cf. striata)… permettant de lui attribuer un âge Tithonien, probablement inférieur (Travassac, 
2003). 
Les séquences de dépôts, les litho- et biofaciès traduisent des évolutions répétées 
d’environnements de dépôts subtidaux à intertidaux et supratidaux. 
A la Baie des Nations, la Formation de La Gineste succède de manière transitionnelle à la 
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Formation du Défens, et apparaît là appauvrie en calcaires bioturbés au profit des dolomites 
à laminations planes ou ondulantes. Dalmasso (2001) distingue là deux membres : un 
Membre Inférieur Calcaire et un Membre Supérieur Dolomitique. 
La Formation de la Gineste correspondrait, selon Dalmasso (2001) : 1) à la « formation à 
grumeaux noirs supportant une puissante série dolomitique valanginienne, où l’on retrouve 
par places des bancs à traces et à Nérinées » (Guieu, 1968), 2) à l’« horizon marno-bréchique 
et de dolomies montrant de très nombreuses chondrites et des moules dolomitisés de 
nérinées » (Tempier, 1972) et 3) à la « série calcaire d’une puissance de 40 m se terminant 
par un niveau bréchique dolomitisé qui constitue le premier niveau de la formation 
dolomitique du Défens » (Sentenac, 1988). 
 

3.1.2.4. La Formation de La Madrague de Montredon 
La localité type de la Formation de La Madrague de Montredon se situe au Sud de Marseille, 
à l'extrémité nord-ouest du Massif de Marseilleveyre, affleurant en bord de mer depuis le 
port de la Madrague de Montredon jusqu'au parking du Mont Rose (cordonnées Lambert III : 
X = 844.9, Y = 3107.9, latitude 43°14', longitude 5°21') (secteur GINESTE-MADRAGUE, Fig. 3-
2). 
Cette formation est là épaisse de 70 m (base invisible) et latéralement, là où elle est 
complète, d’une centaine de mètres. Elle est faite de l’empilement de séquences de dépôts 
comprenant des dolosparites à dolomicrosparites à litages obliques, mégarides, rides de 
courants et flaser bedding, pseudomorphoses d’anhydrite silicifiée ou calcitisée…, de 
dolomicrosparites à dolomicrites à laminations planes avec fentes de dessiccation, et de 
calcaires bindstones dominés par des tapis stromatolitiques ondulants, à pseudomorphoses 
de gypse calcitisé en fer de lance ou à habitus monoclinique… (Dalmasso, 2001). Le contenu 
biologique, quand il est reconnaissable dans ces faciès dolomitisés, est pauvre : algues vertes 
dasycladales dont Clypeina sulcata, petits foraminifères benthiques, coprolithes de crustacés 
Favreina… Un âge Tithonien supérieur lui est attribué (Dalmasso, 2001). 
Séquences de dépôts, structures sédimentaires et litho- et biofaciès… traduisent des 
évolutions répétées d’environnements de dépôts subtidaux de très faible profondeur 
(d’ordre métrique selon Dalmasso et Floquet, 2001) à intertidaux et supratidaux de type 
sebkha côtière évaporatoire sous climat aride (Masse et Virgone, 1994 ; Dalmasso, 2001 ; 
Floquet et al., 2007). 
La formation change peu latéralement, sinon qu’elle apparaît encore plus dolomitique vers 
l’Est, notamment dans la région toulonnaise. Elle correspondrait, d’après Dalmasso (2001) : 1) 
aux « dolomies massives » (Mongin et Marie, 1957), 2) à la « formation calcaréo-
dolomitique » d’âge Jurassique supérieur (Guieu, 1968; Tempier, 1972) et 3) à la partie 
inférieure de la « Formation Calcaire du Mont Rose » (Masse et Virgone, 1994). 
 
 

3.1.2.5. La Formation du Mont Rose 
La localité type de la Formation du Mont Rose est située au sud de Marseille, à l'extrémité 
nord-ouest du Massif de Marseilleveyre, à partir du parking du Mont Rose jusqu'à la 
calanque du Mauvais Pas et à la butte de l'Escalette (cordonnées Lambert III : X = 844.65 à 
844.9, Y = 3108 à 3107.6, latitude 43°14, longitude 5°21') (secteur GINESTE-MADRAGUE, Fig. 
3-2). 
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Cette formation apparaît en transition au dessus de la Formation de La Madrague de 
Montredon, et se développe, sur une épaisseur de 150 m environ, en deux membres : le 
Membre Calcaire Oolithique et le Membre Calcaire Bioclastique (Dalmasso, 2001). Les faciès 
s’agencent en séquences de dépôts comprenant des calcaires oo-bioclastiques, souvent avec 
rudistes, des calcaires biomicritiques et des bancs à structures fenestrées et parfois à 
« cailloux noirs » (Dalmasso, 2001 ; Dalmasso et Floquet, 2001). 
Le riche contenu biologique de rudistes, algues vertes dasycladales dont Selliporella 
neocomiensis, foraminifères benthiques dont Pseudotextularia courtionensis…, permet 
d’attribuer à cette formation un âge Tithonien final (à sa base), Berriasien inférieur et 
Berriasien moyen (à sa partie supérieure) (Virgone, 1997 ; Dalmasso, 2001). 
Les séquences de dépôts indiquent des évolutions répétées d’environnements de dépôts 
subtidaux à supratidaux, le climat n’étant plus aride ((Virgone, 1997; Dalmasso, 2001). Les 
profondeurs de dépôts auraient été toujours très faibles (d’ordre métrique à zéro, selon 
Dalmasso et Floquet, 2001) 
Latéralement, litho- et biofaciès évoluent, de sorte que Dalmasso (2001) distingue dans la 
formation plusieurs membres en équivalence latérale les uns des autres (Membre Calcaire à 
Rudistes et Coraux, Membre Micritique à Échinodermes…). La formation se termine partout 
par une surface durcie, perforée, que recouvre la Formation de Niolon (Virgone, 1997) d’âge 
Berriasien supérieur. 
La formation correspondrait, d’après Dalmasso (2001) : 1) à la partie médiane du “ Calcaire 
Blanc Inférieur ” sensu Denizot (1934), 2) aux « calcarénites pseudo-oolitiques avec lits 
dolomitiques » sensu Guieu (1968) et 3) à l’essentiel de la « Formation Calcaire du Mont 
Rose » sensu Masse et Virgone (1994) et Virgone (1997). 
 

3.1.3. Cadre structural et géodynamique 

3.1.3.1. La structure actuelle: une région très écaillée et plissée 
Actuellement, la Provence montre à l’affleurement une grande majorité de terrains 
sédimentaires méso-cénozoïques. Le socle cristallin paléozoïque n’affleure qu’à l’Est dans la 
région toulonnaise. Les séries mésozoïques sont affectées par de nombreux plis issus de 
l’héritage tectonique polyphasé de la Provence (cf. 3.1.3.2.). En Basse Provence Occidentale, 
la plupart des reliefs sont orientés selon un axe E-W en une succession de plis synclinaux et 
anticlinaux (Fig. 3-4) (Nerthe-Etoile, Luberon, Alpilles, Bassin de l’Arc, Sainte-Victoire, Sainte-
Baume). Les anticlinaux sont associés à des fronts de chevauchements (Nerthe) ou de rétro-
chevauchements (Sainte-Victoire, Costes) (Tempier, 1987; Séranne, 1999; Champion et al., 
2000; Chardon et Bellier, 2003; Terrier et al., 2008; Clauzon et al., 2011; Molliex et al., 2011). 
Les terrains triasiques affleurent souvent aux fronts de chevauchements et à l’aplomb de 
failles de socle (failles de l’Huveaune, de Saint-Pons, par exemple) de directions (N10 à N30). 
Les terrains cénozoïques, en général, remplissent les structures dépressionnaires 
développées en relation avec les grands couloirs de failles, normales ou décrochantes. 

3.1.3.2. Évolution géologique de la région provençale, chronologie des déformations 
À la fin du Paléozoïque, des décrochements selon des accidents de directions N10 et N100, 
ont créé des bassins houillers au Stéphanien (Arthaud et Matte, 1966; Crevola et al., 1991). 
Ces directions sont celles de toutes les déformations postérieures en Provence (Leleu, 2005; 
Leleu et al., 2005). 
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Au début du Mésozoïque, la Provence méridionale était un sous-bassin au sein du futur 
Bassin Dauphinois (Léonide, 2007 ; Léonide et al., 2007 ; Floquet et al., 2007) dont l’évolution  
avait débuté par une phase de pré-rifting du Trias à l’Hettangien (Lemoine et De Graciansky, 
1988) initiant l’ouverture de la Marge Ouest Européenne de la Téthys (Baudrimont et Dubois, 
1977; Dumont et al., 1984). Les dépôts du Trias à l’Hettangien, riches en argiles, dolomie et 
évaporites sont caractéristiques d’une faible tranche d’eau sous conditions évaporatoires et 
d’influences continentales (Caron, 1967b, a, 1969; Brocard, 1991). 
La phase de rifting actif a eu lieu de l’Hettangien jusqu’au Callovien et se manifeste par des 
blocs basculés sous contrôle de failles synsédimentaires (Léonide, 2007 ; Léonide et al., 2007 ; 
Floquet et al., 2007) engendrant une forte différentiation de subsidence (Dubois et Delfaud, 
1989). Les dépôts du Sinémurien supérieur au Callovien sont dominés par des calcaires roux 
à chailles, des alternances de calcaires argileux et calcaires à Zoophycos et des calcaires 
micritiques massifs (Floquet et al., 2007; Léonide, 2007).  
 

 
Figure 3-4 : Schéma structural de la région ouest provençale (modifié d’après Lamarche et al., (2010) 
et localisation des secteurs d’étude. 

La phase post-rift fût caractérisée par une subsidence continue (Dubois et Delfaud, 1989) et 
vit le développement de plates-formes carbonatées calcaréo-dolomitiques depuis l’Oxfordien 
moyen - supérieur jusqu’au Berriasien moyen (Denizot, 1934; Tempier, 1972; Virgone, 1997; 
Dalmasso, 2001; Floquet et al., 2007). A partir du Berriasien supérieur,  un nouvel épisode de 
rifting (Virgone, 1997) permet le développement de rampes dominées par les calcaires 
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argileux et de plates-formes carbonatées à rudistes, riches en calcaires bioclastiques (Masse, 
1976; Masse et al., 2003). Àla fin de l’Albien et au Cénomanien inférieur, le mouvement vers 
l’Est de la Plaque Ibérique créa un bombement lithosphérique à grande longueur d’onde : le 
Bombement Durancien (Masse et Philip, 1976; Guyonnet-Benaize et al., 2010) et détermina une 
nette réorganisation paléogéographique. Ainsi, à partir du Cénomanien inférieur à moyen et 
jusqu’au Santonien, la sédimentation est quasi purement calcaire à rudistes sur la Plate-Forme 
Sud-Provençale (Philip, 1970) et mixte, silico-clastique et calcaire, dans le Bassin Sud-Provençal. 
Là, les dépôts calcaires sont souvent sous forme de re-sédimentations dont la grano-
décroissance générale et la répartition spatiale montrent que le bassin s’ouvrait sous contraintes 
transtensives (Floquet et Hennuy, 2001, 2003; Floquet et al., 2005; Floquet et al., 2006). 
A la fin du Santonien, débute une inversion tectonique (Leleu et al., 2005), résultant du 
raccourcissement pyrénéo-provençal en lien direct avec la convergence de la Plaque Ibérique 
et de la Plaque Eurasiatique (Dewey et al., 1989), dont le premier effet fût une régression 
marine. La première phase de cette convergence, avec paroxysme au Campanien final - 
Maastrichtien inférieur), est responsable de la formation des plis d’axe E-W à vergence nord 
dont ceux du secteur NERTHE et ETOILE (Fig. 3-2 et 3-4), probablement achevés à la fin du 
Crétacé (Leleu, 2005). La seconde phase de convergence, à l’Éocène moyen, a probablement 
réactivé ces reliefs (Bertrand, 1899; Guieu, 1968; Tempier, 1987). Ainsi, plusieurs écailles 
chevauchantes se sont mises en place au front de ces plis (Molliex et al., 2011) dont les plans 
de chevauchement se situent majoritairement dans les terrains ductiles  d’âge triasique 
(Guieu, 1968; Tempier, 1987; Champion et al., 2000; Molliex et al., 2011). 
Une nouvelle inversion tectonique a lieu à l’Oligocène, en raison du Rifting Ouest-Européen 
d’extension NW-SE (Bergerat, 1987; Le Pichon et al., 1988; Hippolyte et al., 1991). Elle 
conduit à la formation de fossés , tels que celui de Marseille, pouvant être comblés par plus 
de 800 m de sédiments (Bergerat, 1987; Hippolyte et al., 1993). À l’Oligocène supérieur et au 
Miocène inférieur, l’extension se développe, en raison de l’ouverture du Bassin Liguro-
Provençal et de la rotation du bloc Corso-Sarde (Réhault et al., 1984; Gattacceca, 2001; 
Gattacceca et al., 2007). À partir de l’Aquitanien puis au Burdigalien et Helvétien, une 
transgression marine conduit en Provence au dépôt de calcaires coralliens et coquilliers 
(faluns) (Monleau et al., 1988; Oudet, 2008; Oudet et al., 2010; Besson, 2005). 
Le dernier épisode structural, lié à l’orogenèse alpine, réactive les plis pyrénéens par des 
chevauchements à vergence sud, à partir du Langhien (Villeger et Andrieux, 1987; Blès et 
Gros, 1991) avec paroxysme au Tortonien (Clauzon, 1984; Clauzon et al., 2011). 

3.1.3.3.Paléogéographies et paléoclimat 
Au Jurassique supérieur, le Sous-Bassin Sud-Provençal, élément séparé du Bassin Dauphinois 
par le « Haut Fond du Moyen Verdon » sensu Tempier (1973), n’était le siège que d’une 
sédimentation carbonatée de plate-forme (Fig. 3-5 et 3-6). La limite entre plate-forme et 
bassin était de direction ENE-WSW. La plate-forme s’étendait sur plus de 200 km de long (de 
Marseille jusqu’à Nice) et sur 10 à 60 km de large (au nord de Draguignan et Barjols) (Babinot 
et al., 1971; Masse et Virgone, 1994; Virgone, 1997) (Fig. 3-5). Le domaine interne de la 
plate-forme était dominé par une sédimentation à lithologie calcaire et dolomitique, par 
période riche en évaporites. Une bande étroite de quelques km, de calcaires à coraux, le 
séparait du bassin à sédimentation micritique pélagique et hémipélagique (Fig. 3-6).  
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Figure 3-5 : Schéma paléogéographique au Tithonien supérieur montrant la Plate-Forme 
Carbonatée Provençale et la partie sud du Bassin Dauphinois. D’après Dalmasso (2001), adapté.  

 

 
 
Figure 3-6 : Paléogéographie de la partie du Bassin Sud-Provençal en Basse Provence Occidentale, 
du Tithonien final au Berriasien moyen, et situation des coupes étudiées (La Gineste, La Madrague 
de Montredon, Le Défens, Le Rove, l’Etoile). D’après Dalmasso (2001), adapté. 
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La séparation, allant des Pennes-Mirabeau à Roquesteron en passant par Rians, 
correspondait probablement à des failles majeures ayant contrôlé la distribution des aires de 
sédimentation au Jurassique et Crétacé inférieur. Au  Jurassique supérieur, la plate-forme se 
situait à une paléolatitude comprise entre 27° et 30°N (Dercourt et al., 1993), ce qui 
correspond à la zone subtropicale. Le Jurassique est considéré comme ayant été une période 
à climat à effet de serre (« greenhouse »), sans présence de calotte glaciaire aux pôles et 
avec des températures relativement homogènes et élevées (Hallam, 1984, 1985). Néanmoins, 
au cours du Jurassique, le climat a connu quelques variations dont notamment a) une 
augmentation des températures évaluée à +5°C à l’Oxfordien moyen-supérieur (Louis-Schmid 
et al., 2007) conduisant à une déglaciation et à une explosion de développement des récifs 
coralliens (Berger, 1982; Opdyke et Walker, 1992; Vecsei et Berger, 2004) et b) un 
refroidissement au Tithonien supérieur (Crame, 1986, 1993; Sahagian et al., 1996).  

3.2. Dynamique sédimentaire et diagenèse 

3.2.1. Descriptions et interprétations des faciès 
Les faciès constituant les 4 formations (Vallon de Toulouse, Défens, Gineste, Madrague de 
Montredon) sont décrits et interprétés successivement ci-dessous, indépendamment de leur 
présence dans l’une ou l’autre formation ou de leur position au sein de séquences de dépôts. 
 

3.2.1.1. F1. Mudstone-wackestone marbré, gris à noir 
 
Description : 
F1 est un mudstone-wackestone à micrite sombre, riche en péloïdes, à rares oncoïdes, à 
ostracodes et rares charophytes. Des nodules ferruginisés, des passées microbréchiques à 
éléments de taille milli- à centimétrique, des glaebules sensu Brewer (1964) et Brewer et 
Sleeman (1964), des fentes circum-granulaires (circum-granular cracks) ainsi que des traces 
de passages de racines y sont très fréquents (Fig. 3-7, A). De nombreux ciments anisopaques 
calcitiques non ferreux, calcrètes, remplissages par sédiments internes comprenant des 
ostracodes, des rhomboèdres de dolomite ou de dédolomite dans les glaebules, 
caractérisent aussi ce faciès (Fig. 3-7, B, C). 
 
Interprétation : 
Les fentes circum-granulaires attestent d’un milieu soumis à déshydratation sinon 
dessiccation. Les calcrètes et les glaebules indiquent le développement de paléosols soumis 
à processus pédogénétiques (Freytet, 1973; Riding et Wright, 1981). La couleur noire de la 
micrite (Fig. 3-7, D) correspond à l’adsorption de matière organique dissoute, colloïdale ou 
en particules fines, dérivée d’algues (Strasser et Davaud, 1983) ou de plantes terrestres ayant 
subi une combustion (Strasser, 1984). 
Les ostracodes dans les sédiments internes en remplissage des cavités sont soit d’origine 
marine et ont été intégrés lors de remise en eau, soit de nature cavernicole (Hart et Hart, 
1974; Durlet, 1996; Tabuki et Hanai, 1999). Les ciments anisopaques, bouchant partiellement 
la porosité primaire, indiquent des conditions vadoses (Flügel, 2010). La dolomite en 
remplacement dans les glaebules, serait associée au développement d’environnements 
palustres (Freytet et Verrecchia, 2002). L’alternance de conditions marines, d’eau douce, et 
émersives, caractérise un environnement intermédiaire entre les domaines marin et 
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continental, soit un domaine de marais maritime ou palustre (Platt et Wright, 1991; 
Armenteros et al., 1997; Tandon et Gibling, 1997). 
 

 
Figure 3-7: Facies F1 mudstone-wackestone, marbré, gris à noir, caractéristique de la Formation du 
Défens. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure 
de potassium (AFK) et photographie d’affleurement (en D). A- F1 montrant des glaebules (entourés 
d’un tireté jaune) au cœur montrant des rhomboèdres de dolomite (Dol.) ou de dédolomite (dDol.) 
Les flèches jaunes pointent des ciments anisopaques calcitiques non-ferreux et les flèches oranges 
des sparites en remplissage de passages de racines (LN + AFK, DEF-12). B- Ciments anisopaques 
(flèches jaunes) entourant des nodules et recoupés par une fracture remplie de sparite (LN + AFK, 
DEF-14). C- Remplissages de cavités dans la micrite (Mic.) par un sédiment interne comprenant des 
ostracodes (Os.) dont certains sont entourés de ciment micritique (LN + AFK, DEF-17). D- Banc de 
micrite noircie (flèches jaunes) avec nodules de pédogenèse. 

3.2.1.2. F2. Brèche monogénique à cailloux noirs et brèche polygénique 
Description : 
F2 est une brèche à cailloux noirs de taille inframillimétrique à décimétrique ou une brèche 
polygénique à cailloux noirs et beiges de taille similaire. La base de ces brèches est le plus 
souvent dérivée d’érosion. F2 remplit fréquemment des cavités d’épikarsts ou nées de 
remaniement (interblocs) (Fig. 3-8, A). Ses éléments portent des ciments anisopaques 
calcitiques non-ferreux (Fig. 3-8, B) bouchant en partie la porosité inter-élémentaire (Fig. 3-8, 
C). F2 peut être totalement dolomitisée, notamment à sa partie supérieure, au passage à la 
Formation de La Gineste (Fig. 3-8, D). 
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Interprétation : 
Le contact net et érosif à la base des bancs de F2 montre probablement l’action d’une 
abrasion marine sous l’action de vagues de tempêtes. Ses éléments proviennent du 
remaniement des dépôts micritiques F1 et/ou F3, indurés. Le remaniement a pu être soit 
modéré ou sur une distance faible (brèche monogénique) soit intense ou sur une distance 
importante (brèche polygénique) (Strasser et Davaud, 1983; Strasser, 1984). F2 s’est déposé 
dans le même environnement général palustre (à intertidal) que celui de F1, tout en ayant pu 
être entraîné vers des environnements inter- à subtidaux. 
 

 
Figure 3-8 : F2, brèche monogénique à polygénique à cailloux noirs et beiges, caractéristique de la 
Formation du Défens. A- Remplissage d’un épikarst ou d’une cavité interbloc, par la brèche 
polygénique (flèches jaunes pointant des cailloux noirs). B- Brèche polygénique à cailloux noirs 
(flèches jaunes) porteurs de ciments anisopaques, en pendants, calcitiques non-ferreux (flèches 
oranges). C- Brèche monogénique à cailloux noirs en remplissage d’un vide, avec cimentation des 
éléments par de la calcite non ferreuse anisopaque, en pendants (flèches oranges) avec 
remplissage ultérieur par un sédiment interne avec des ostracodes (Os., flèche jaune) (lame vue en 
LN, DEF-14). D- Dolomitisation complète d’une brèche polygénique, la dolomie remplaçant les 
éléments (flèches oranges pour des cailloux noirs) et les ciments. 

3.2.1.3. F3a. Mudstone à bindstone laminé 
Description : 
F3a est un mudstone à bindstone laminé, à voiles stromatolitiques. Il contient par endroits 
des péloïdes, des intraclastes et plus rarement des foraminifères Istriloculina, des ostracodes 
et des petits gastéropodes. Les stromatolites sont faits de laminations planes ou ondulantes 
(Fig. 3-9, A et B)  et sont associés à des fentes de dessiccation ainsi qu’à des fenestrae. F3 
montre parfois une dolomicrite et une dolomicrosparite de remplacement et de cimentation 
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de vides (Fig. 3-9, C). Des filaments stromatolitiques sont pyritisés (pyrite en microcristaux 
framboïdes associés à des résidus de matière organique) ce qui, après oxydation, donne en 
macrofaciès un aspect léopard ou tigré (Fig. 3-9, D). 
 
Interprétation : 
Les voiles stromatolitiques caractérisent des environnements calmes, confinés, et soumis à 
des alternances d’immersions et d’émersions, c’est à dire inter- à supratidaux. La formation 
des fenestrae est liée soit au dégazage en raison de la décomposition de la matière 
organique (Flügel, 2010), soit à la séparation des voiles stromatolitiques les uns des autres 
par dessiccation en fonction des alternances entre conditions acqueuses et sèches (Hardie et 
Ginsburg, 1977), soit encore aux retraits et gonflements successifs de la micrite par 
hydratation / déshydratation (Shinn, 1968). 

Figure 3-9 : F3a, mudstone à bindstone laminé (LN = lumière naturelle). A- Macrofacies totalement 
dolomitisé (dolomicrite / dolomicrosparite) avec lamines irrégulières de couleur rouille issues 
d’oxydation de microcristaux framboïdes de pyrite, donnant au faciès un aspect tigré (pièce = 1 cm 
de diamètre) (Formation de La Gineste). B- Stromatolites calcaires à lamines faiblement ondulantes 
(pièce = 1 cm de diamètre) (Formation de La Madrague de Montredon). C- Microfaciès de A avec 
lamines irrégulières sombres de minéraux d’oxydation de pyrite (Formation de La Gineste, LN, RGIN 
41) D- Microfaciès de B avec les lamines stromatolitiques et les lamines de pyrite et de résidus 
organique soulignant la structure du stromatolite (Formation de La Madrague de Montredon, LN, 
MDG 33b). 
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3.2.1.4. F3b. Mudstone-bindstone laminé, à pseudomorphoses d’évaporites 
Description : 
F3b est un mudstone-bindstone assez similaire à F3a, à la différence qu’il présente des 
pseudomorphoses d’évaporites, que ce soit des nodules d’anhydrite calcitisée ou silicifiée ou 
des cristaux de gypse monoclinique ou en fer de lance calcitisé (Fig. 3-10, A, B, D). La 
biophase comprend des ostracodes, des lamellibranches micritisés, des algues 
Pycnoporidium... Les grains abiotiques sont des péloïdes, de rares intraclastes, des agrégats, 
des ooïdes micritisés. Une part de la matrice est de la micrite structurée, par médiation 
microbienne, ou automicrite sensu Wolf (1965). Les stromatolites montrent des laminations 
planes ou ondulantes ainsi que des fentes de dessiccation et sont fréquemment silicifiés (Fig. 
3-10, C) ou partiellement sinon totalement dolomitisés. Les évaporites sont associées à des 
structures chicken-wire, à des brèches d’effondrement hétérométriques et homométriques, à 
éléments centimétriques à plurimétriques. 
 

 
Figure 3-10 : F3b, mudstone-bindstone stromatolitique laminé à pseudomorphoses d’évaporites 
dans la Formation de La Madrague de Montredon. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou 
après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). A- Macrofaciès montrant des 
laminations stromatolitiques avec des pseudomorphoses de gypse calcitisées de taille 
millimétrique (flèches jaunes) et des pseudomorphoses de nodules d’anhydrite calcitisée et 
silicifiée de taille centimétrique (flèche orange). Les lamines beiges sont dolomitisées alors que 
celles gris clair sont calcaires. B- Zoom sur les pseudomorphoses monocliniques de gypse calcitisé 
dans un mudstone quasi pur. C- Microfaciès de laminations stromatolitiques (indiquées par les 
flèches jaunes) presque totalement silicifiées (LN + AFK, MDG 34). D- Pseudomorphoses de gypse 
calcitisé avec sédiment interne microsparitique (flèche jaune) à la base du remplissage du vide de 
dissolution du gypse (avant le ciment calcitique, et témoignant de l’induration précoce de la boue 
micritique (LN + AFK, MDG 24). 
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Interprétation : 
Les stromatolites, constituant la majorité de F3b, indiquent un environnement inter- à 
supratidal (ce que confirment les fréquentes figures d’émersions), à dominante calme, 
confiné, sous condition climatique aride d’après la fréquence des évaporites, de type sebkha 
côtière. Le sédiment montre des évidences d’induration précoce résultant probablement de 
l’action des biofilms stromatolitiques. Les indurations spécifiques des lamines 
stromatolitiques expliqueraient qu’elles soient restées calcaires (barrières aux fluides 
dolomitisants) alors que les lamines originellement finement grenues, à peloïdes, sont 
dolomitisées (alternance de lits ou lamines de dolomie et de calcaire, d’épaisseur 
millimétrique à centimétrique, Fig. 3.10A, au centre). Les grains des laminations dolomitisées 
résulteraient de dépôt sur les platiers à stromatolites après transport depuis des 
environnements plus externes grâce à la marée ou aux tempêtes (Park, 1976) et 
éventuellement par les vents (Shinn, 1983). 
La silicification des nodules d’anhydrite ou des stromatolites est fréquente dans les séries 
péritidales fossiles (Wilson, 1966; Zenger, 1976; Ulmer-Scholle et al., 1993) mais également 
dans les sebkhas actuelles (Chafetz et Zhang, 1998), ce qui est un argument de précocité de 
cette silicification. 
 

3.2.1.5. F3c. Mudstone à packstone péloïdal laminé 
Description : 
F3c est un mudstone à packstone péloïdal en lamines planes et sub-parallèles, à ondulantes 
de rides de courants et de rides de vagues (Fig. 3-11, A)(flaser- et wavy-bedding, Fig. 3-11, C 
et D), parfois à bases dérivées d’érosion, à lits de microbrèches homométriques à 
hétérométriques à éléments anguleux de taille millimétrique... La biophase comprend des 
restes d’ostracodes, d’algues Pycnoporidium, de foraminifères dont des textulariidés, de 
dasycladales dont Clypeina jurassica (Fig. 3-11, E), de gastéropodes, d’échinodermes, de 
lamellibranches micritisés, et des coprolithes de type Favreina. Les grains abiotiques sont des 
oncoïdes, péloïdes, ooïdes, intraclastes, agrégats et lithoclastes à fenestrae (Fig. 3-11, F). Des 
sommets de bancs montrent des fentes de dessiccation (Fig. 3-11, B). Des vides de 
dissolution emplis de sédiments internes de la classe de silts, des pseudomorphoses de 
gypse et d’anhydrite calcitisés, des calcrètes, de la dolomite en remplacement ou en ciment, 
de la dédolomite… sont aussi visibles. 
 
Interprétation : 
F3c est caractéristique d’un environnement intertidal à hydrodynamisme modéré. La 
biodiversité est nettement plus élevée que celle des faciès F1 à F3b. Les Favreina auraient 
été produits par des crustacés d’environnements lagunaires attenants, puis exportés 
(Bourget, 1980; Molinari Paganelli et al., 1980; Dall et Moriarty, 1983).  Des variations de 
salinité ont affecté le sédiment, amenant la cristallisation d’évaporites (par capillarité) et la 
dolomitisation associée. Les oncoïdes et les agrégats, à induration précoce probablement liée 
à l’activité microbienne, caractérisent aussi de tels environnements péritidaux (Colacicchi et 
al., 1975; Gasiewicz, 1983). Les moments d’émersion sont enregistrés par les installations de 
conditions vadoses comme l’attestent les sédiments internes et les calcrètes (Wright, 1990). 
Cet environnement intertidal aurait été de fait périodiquement sous conditions ouvertes, à 
salinité et biodiversité quasi normales, et sous conditions confinées, émergeantes, arides et 
évaporatoires 
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Figure 3-11 : F3c, mudstone à packstone péloïdal laminé. Lames observées en lumière naturelle (LN) 
ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). A- Rides de courant faiblement 
asymétrique indiquant le sens du courant (flèche jaune) (Formation de La Madrague de 
Montredon). B- Fentes de dessiccation (soulignées par les flèches jaunes) au sommet d’un banc fait 
de lamines planes et horizontales dolomicrosparitiques (Formation de La Madrague de Montredon). 
C- Wavy bedding avec les lits ou lamines de packstone ressortant en beige sombre (flèches jaunes) 
et les lits ou lamines de mudstone (ou micropackstone) ressortant en gris clair (tout le faciès est 
dolomitisé) (Formation de La Gineste). D- Flaser bedding et ride de courant (micro-foresets visibles) 
avec les lits ou lamines de packstone ressortant en beige sombre et les lits ou lamines de mudstone 
(ou micropackstone) ressortant en gris clair (tout le faciès est dolomitisé) (Formation de La 
Madrague de Montredon). E- Débris d’algue dasycladale Clypeina jurassica partiellement dissoute, 
dans un packstone et avec un ciment dolomitique (Dol.) bouchant la porosité (LN, Formation de La 
Gineste, RGIN 19). F- Contact entre une lamine de mudstone (haut) non dolomitisé et une lamine 
de packstone à péloïdes (flèches) partiellement dolomitisés sur le pourtour et cimentés 
ultérieurement par une sparite rose (LN + AFK, Formation de La Madrague de Montredon, MDG 49). 
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3.2.1.6. F4. Wackestone à packstone à oncoïdes 
Description : 
F4 est un wackestone à packstone à oncoïdes (Fig. 3-12, A), de lithologie à dominante 
calcaire quoique partiellement dolomitisée (Fig. 3-12, B). Il montre des foraminifères 
(textulariidés, istriloculines), des ostracodes, des débris de lamellibranches et de 
gastéropodes. Les grains abiotiques sont des oncoïdes, au cœur parfois riche en 
microcristaux de pyrite, des ooïdes micritisés et des péloïdes. La dolomitisation peut affecter 
plus ou moins fortement ce faciès, mais sans jamais parvenir à altérer les oncoïdes. Quelques 
pseudomorphoses de gypse calcitisé sont visibles. 
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Figure 3-12 : F4, wackestone-packstone à oncoïdes. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou 
après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). A- Wackestone-packstone non 
dolomitisé à oncoïdes (flèches jaunes)  (photographie d’affleurement, passage de la Formation du 
Défens à la Formation de La Gineste). B- Wackestone-packstone à oncoïdes avec matrice 
totalement dolomitisée (Dol.) et oncoïdes préservés en calcaire (flèches jaunes) (photographie 
d’affleurement, partie haute de la Formation du Défens). C- Wackestone-packstone totalement 
calcaire à oncoïdes (entourés d’un tireté jaune) (LN + AFK, Formation du Défens, DEF 22). D-
 Oncoïdes, dont un avec le cœur à microcristaux oxydés de pyrite (flèche jaune), résistants à la 
dolomite de remplacement (LN + AFK, Formation de La Gineste, DGIN 22). 
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Interprétation : 
F4 s’est déposé en domaine marin, en environnement calme, comme indiqué par les 
istriloculines (Arnaud et al., 1999). Les oncoïdes ont des structures internes de type 
« spongiostromate » sensu Pia (1927) qui indiquent une formation par agglutinement de 
microparticules sur des filaments cyanobactériens qui, par leur activité photosynthétique 
(consommation de CO2 et chute subséquente de la pCO2 du micro-milieu) amènent la 
cristallisation de carbonate de calcium, et cimentent les microparticules. 
Ainsi, ces oncoïdes indurés précocement grâce à l’action microbienne, ont résisté à la 
dolomitisation. La forte micritisation des grains indique une dégradation microbienne 
(Henrich et Wefer, 1986; Freiwald, 1995) ou par microperforants algaires ou fungi. Ces 
différents critères traduisent bien un environnement calme, probablement subtidal protégé. 
 

3.2.1.7. F5a. Wackestone à packstone-grainstone bioclastique et à péloïdes 
Description : 
F5a est un wackestone à packstone-grainstone bioclastique et à péloïdes, à laminations 
faiblement ondulantes ou planes, à structures de flaser (Fig. 3-13, A). et à base parfois 
dérivée d’érosion. Localement des microbrèches (Fig. 3-13, B) sont constituées de petits 
galets de mudstone/dolomicrite. La biophase est constituée de foraminifères (textulariidés, 
istriloculines, Paraurgonina sp., Pseudocylammina sp.), de Bacinella, d’algues vertes 
dasycladales (Clypeina jurassica… ) ou rouges (Thaumatoporella parvovesiculifera).  Les 
grains abiotiques sont des péloïdes, des oncoïdes, des ooïdes parfois micritisés, des agrégats, 
des pellets fécaux et coprolithes (Favreina) (Fig. 3-13, C)… Quand la texture est wackestone, 
la matrice micritique apparaît parfois structurée, peut être d’origine « microbienne ». De la 
dolomite subhédrale à euhédrale en remplacement et en ciment est fréquente (Fig. 3-13, D), 
pouvant affecter complètement la matrice. Des bioclastes sont fréquemment dissous. De la 
silice en remplacement ainsi que de rares pseudomorphoses de gypse calcitisé sont 
observables. 
 
Interprétation : 
F5a traduit un environnement intertidal d’hydrodynamisme faible à modéré, à biodiversité 
faible à modérée. Les grains abiotiques étaient probablement apportés d’environnements 
connexes et structurés en rides ou mégarides sur un platier tidal par des courants de marées 
ainsi que par des tempêtes comme en témoignent les microbrèches, composées également 
d’éléments remaniés après induration précoce. La dolomitisation observée peut être liée aux 
environnements supratidaux sus-jacents (cf. 3.3). 
 

3.2.1.8. F5b. Packstone bioclastique et à peloïdes, bioturbé 
Description : 
F5b est un packstone bioclastique à  péloïdes, coprolithes Favreina, oncoïdes, ooïdes parfois 
micritisés, intraclastes et agrégats. La biophase comprend des lamellibranches (rudistes, 
chondrodontes), des foraminifères (istriloculines et textulariidés), des dasycladales (Clypeina), 
des ischyrosponges, des échinodermes, des nérinées (Fig. 3-13, B) et autres gastéropodes 
micritisés. F5b est toujours très bioturbé, avec des terriers de type Thalassinoïdes. Il est  
dolomitisé de manière très variable, la dolomitisation commençant toujours par emprunter 
les bioturbations (Fig. 3-14, A et C) jusqu’à envahir progressivement le faciès et le dolomitiser 
totalement (Fig. 3-14, B et D). 
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Figure 3-13 : F5a, wackestone à packstone-grainstone bioclastique et à péloïdes. Lames observées 
en lumière naturelle (LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). 
A- Rides de courants à grains fins (sable fin, gris) et plus grossier (sable moyen, beige) 
(photographie d’affleurement, base de la Formation de La Gineste). B- Dépôts à base érosive et 
microbrèches (flèches jaunes) suivies au dessus de structures en rides ou flaser (photographie 
d’affleurement, base de la Formation de La Gineste). C- Packstone péloïdo-bioclastique non 
dolomitisé (LN+AFK, RGIN 37). D- Grainstone péloïdal compacté et à cristaux de dolomite épars 
(LN+AFK, RGIN 33). 

Interprétation : 
F5b traduit un environnement subtidal (probablement profond de quelques mètres), ouvert 
sur le large marin, à biodiversité élevée (présence notamment de rudistes, chondrodontes, 
ischyrosponges…). Les abondants péloïdes ont probablement été créés sur place, parfois 
grâce à une médiation microbienne, tandis que les ooïdes, en faible quantité, semblent avoir 
été apportés d’environnements à hydrodynamisme plus fort. Cet environnement 
généralement calme peut être épisodiquement soumis à l’action de tempêtes. De plus, ses 
dépôts peuvent être soumis à une diagenèse précoce (dissolution de bioclastes, 
dolomitisation parfois quasi complète, cristallisation de gypse…, liée aux environnements 
pelliculaires qui les recouvrent généralement (cf. diagenèse précoce).  
Les bioturbations, correspondant à des terriers de type Thalassinoïdes (Ehrenberg, 1944), 
ont été probablement formées par des crevettes Thalassinidea (Sheehan et Schiefelbein, 
1984; Myrow, 1995), comme les Callianassa (Weimer et Hoyt, 1964) qui auraient aussi 
produit les Favreina. Ces bioturbations indiquent un environnement de lagon et d’avant côte 
(Weimer et Hoyt, 1964; Gerard et Bromley, 2008) sur le large, subtidal. Dans les carbonates 
ordoviciens nord-américains, certains auteurs (Sheehan et Schiefelbein, 1984; Quing et al., 
2001) ont montré qu’en modifiant la perméabilité initiale du sédiment, ces bioturbations a 
permis la circulation de fluides dolomitisants et leur propagation dans les faciès environnants.   
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Figure 3-14 : F5b, packstone bioclastique et à péloïdes, bioturbé. Lames observées en lumière 
naturelle (LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). A- Bioturbations 
de type Thalassinoïdes montant une dolomite sombre par rapport à l’encaissant calcaire 
(Formation de La Gineste). B- Réseau dense de bioturbations Thalassinoïdes dans un banc de faciès 
F5b totalement dolomitisé par de la dolomite de remplacement, et mis en évidence par érosion 
différentielle de le matrice et des bioturbations (Formation de La Gineste). C- Dolomite de 
remplacement envahissante, à partir du terrier situé à droite de l’image et très dolomitisé (LN + 
AFK, Formation de La Gineste, RGIN 17). D- Dolomite en remplacement total du faciès, et 
cimentation de vides de dissolution de bioclaste par de la dolomite limpide et de la sparite de 
blocage (rose) (LN + AFK, Formation de La Gineste, DGIN 31a). E- Packstone-grainstone oo-
bioclastique avec les ooïdes, faiblement compactés, montrant de fins cortex (flèches jaunes). La 
nérinée au centre a été remplie d’ooïdes puis dissoute et cimentée par de la dolomite (en blanc) et 
de la calcite (en rose) (LN + AFK, Formation de La Gineste, RGIN 12B). F- Wackestone-packstone à 
nérinée dissoute (le remplissage micritique de la cavité est préservé) avec son moule cimenté par 
de la dolomite et de la calcite (Formation de La Gineste). 
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3.2.1.9. F6. Wackestone-packstone bioclastique 
Description : 
F6 est un wackestone-packstone en lits plans, à brachiopodes, échinodermes, 
lamellibranches, gastéropodes, Girvanella, foraminifères (acervulinidés, lagénidés, 
istriloculines, miliolidés, textulariidés, Pseudocyclammina, Koskinobullina socialis, 
Paraurgonina, Kurnubia), serpules, ostracodes... Les grains abiotiques sont des péloïdes, 
pellets, ooïdes micritisés, agrégats et oncoïdes, grains phosphatés… (Fig. 3-15, A et B). De la 
micrite « microbienne » est visible. 
 

 
Figure 3-15 : F6, wackestone-packstone bioclastique. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou 
après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). A- Packstone bioclastique riche en 
péloïdes (P), débris de brachiopodes (B) et d’échinodermes (E) (LN + AFK, sommet non dolomitisé 
de la Formation du Vallon de Toulouse dans la coupe du Défens, DEF 3). B- Packstone bioclastique à 
foraminifères textulariidés (T) et ostracodes (O) (LN, sommet non dolomitisé de la Formation du 
Vallon de Toulouse dans la coupe du Défens, DEF 6). 

 
Interprétation : 
La composition faunistique de F6 (notamment les restes de brachiopodes et d’échinodermes) 
caractérise un environnement calme, subtidal. Les acervulinidés auxquels Koskinobullina est 
rattaché sont des encroûtants associés à des bioconstructions (Shiraishi et Kano, 2004; 
Olivier et al., 2007). Les agrégats et la micritisation des bioclastes et des ooïdes traduisent un 
hydrodynamisme modéré à faible dans lequel l’activité microbienne aurait pu induire une 
induration précoce de la matrice micritique. 
 

3.2.1.10. F7. Packstone-grainstone oo-bioclastique 
Description : 
F7 est un packstone - grainstone oo-bioclastique, en bancs lenticulaires à litages obliques 
plans, à rides de courant (Fig. 3-16, A). Il peut présenter des bioturbations. Les ooïdes, de 0,5 
à 2 mm de diamètre, constituent la majorité des grains abiotiques (Fig. 3-16, B et C) et sont 
accompagnés de péloïdes, de coprolithes Favreina, d’agrégats et d’intraclastes. Les bioclastes 
comprennent des istriloculines, miliolidés, ostracodes, gastéropodes, lamellibranches… F7 
peut être complètement dolomitisé, avec dissolution quasi-totale de sa fraction bioclastique 
(dans la Formation du Vallon de Toulouse, Fig. 3-16, E et F) ou être seulement en partie 
dolomitisé avec dissolution des bioclastes (dans la Formation de la Gineste, Fig. 3-16, D). Il 
peut aussi être silicifié (dans la Formation de La Madrague de Montredon). 
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Figure 3-16 : F7, packstone-grainstone oo-bioclastique. Lames observées en lumière naturelle (LN) 
ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). 1- Bancs lenticulaires (tireté) 
avec litages obliques en cuillère (Formation de La Gineste). B- Ooïdes (O) avec galet micritique(G) 
dans un dépôt de tempête (Formation de La Madrague de Montredon). C- Ooïdes peu compactés 
avec un ciment de blocage, et Favreina (F) (LN, lame non colorée, Formation de La Madrague de 
Montredon, MDG 63). D- Fantômes d’ooïdes d’un F7 originel, complètement dolomitisé par une 
dolomite de remplacement (« sale ») et de surcroissance (limpide) (LN + AFK, Formation de La 
Gineste, DGIN 30b). E- Ooïdes à cœurs dissous, et dolomitisation ultérieure d’un F7 originel (points 
noirs et flèches jaunes) (Formation du Vallon de Toulouse). F- Ooïdes dissous et dolomite en 
remplacement total des ciments péri- et intergranulaires, ainsi que surcroissance dolomitique dans 
les vides de dissolution des oolites (oo-moules) avant leur cimentation par de la sparite de blocage 
(rose) (LN + AFK, Formation du Vallon de Toulouse, ET 27). 



Chapitre 3 : Les formations carbonatées du Jurassique superieur de Provence (SE France) 

319 

Interprétation : 
Les litages obliques et les rides de courants sont des structures de dunes de sables calcaires 
sous-marines (sand-waves) en environnement subtidal à fort hydrodynamisme (Ginsburg, 
1975; De Boer et al., 1988). L’abondance des intraclastes indiquerait l’action de tempêtes. De 
telles dunes constitueraient un shoal comprenant des milieux inter-dunes relativement 
abrités de l’hydrodynamisme et propices à la formation de péloïdes et à la bioturbation 
(présence de coprolithes de crustacés). 
 

3.3. Architecture sédimentaire, organisation  séquentielle et 
diagenèse 

3.3.1. La Formation du Vallon de Toulouse : un complexe oo-bioclastique 
dolomitisé à l’échelle régionale (Oxfordien moyen sommital et 
Oxfordien supérieur, à Kimméridgien inférieur ?) 

 
L’intégralité de cette formation est dolomitisée, sur toute son épaisseur comprise entre 80 et 
100 m et dans toute son extension géographique (Fig. 3-17). La base de la formation est 
souvent bien repérable par la surface de discontinuité terminant le Formation de La Panouse 
(cf. § ci-avant, et SD1 sur Fig. 3-3). Mais elle est parfois difficilement reconnaissable en raison 
de la dolomite qui envahit aussi localement la Formation de la Panouse (Arnaud et Monleau, 
1979; Lamarche et al., 2011). La dolomite envahissante rend difficile le lever de logs dans 
cette formation dans la mesure où les limites de bancs, les figures sédimentaires et le 
contenu biologique sont la plupart du temps altérés sinon détruits. Deux logs y ont été 
toutefois levés, avec échantillonnage, dans les secteurs de la Nerthe et de l’Etoile (Fig. 3-2 et 
3-18), sur la base des repérages de Guieu (1968) et surtout des travaux plus détaillés de 
Gisquet et al. (2007) et de Gallois (2011). 
 

 

Figure 3-17 : Panorama dans l’anticlinal de l’Etoile montrant les formations du Vallon de Toulouse 
(A), de La Gineste (B) et de La Madrague de Montredon (C), à lithologies dominées par la dolomite.  
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3.3.1.1. Principaux traits sédimentologiques, stratigraphiques et d’évolution 
environnementale 

La dolomitisation ayant effacé la plupart des figures sédimentaires et des grains, seuls 
quelques faciès sont encore reconnaissables, notamment ceux, restés calcaires, du sommet 
de la formation dans la coupe du Défens : 

- grainstones oolithiques (F7, actuellement à ooïdes dissous, dolomitisés et cimentées 
par de la sparite) dont l’organisation en sand-waves à litages obliques tabulaires et 
arqués, et à mégarides, est parfois reconnaissable (Fig. 3-19, A et B); 

- packstones-grainstones à fantômes de polypiers coralliens (Guieu, 1968) ; 
- wackestone-packstone bioclastique (F6, dans la coupe du Défens) ; 
- bindstones laminaires à tapis microbiens et fenestrae (actuellement en dolomicrites / 

dolomicroparites). 
 

 

 
 

Figure 3-18 : Coupes synthétiques, à partir de levés faits dans les secteurs de la Nerthe (A) et de 
l’Etoile (B), des formations du Vallon de Toulouse, de La Gineste et de La Madrague de Montredon, 
avec localisation des échantillons. La Formation du Défens est absente dans ces deux coupes 
seulement représentée par un lit dolomitique à cailloux noirs, épais de quelques cm. Modifié 
d’après Gallois (2011). 
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Le dépôt de la Formation du Vallon de Toulouse a résulté d’une remise en eau marine à la fin 
de l’Oxfordien moyen après la discontinuité sédimentaire majeure, avec lacune 
stratigraphique du Callovien supérieur et de l’Oxfordien inférieur et moyen en majeure partie 
(Hennuy et Vallon, 1998; Floquet et al., 2007). 
Se sont accumulés alors 80 à 100 m de calcaires oo-bioclastiques en sand waves, dans un 
environnement subtidal à fort hydrodynamisme dominant, calcaires qui furent 
ultérieurement totalement dolomitisés (Fig. 3-19, A et B). 
Vers l’Est, dans la région toulonnaise (Forêt de Morières-Montrieux, Aiguilles de Valbelle, 
Var), à la relecture de l’étude de Blanc et Nicod (1990) qui décrivent des alternances de 
dolosparite à litages obliques et de dolomicrite en lits horizontaux, il est envisageable que 
ces dépôts se soient faits en séquences comprenant des faciès granulaires d’environnement 
ouvert subtidal de haut hydrodynamisme et des faciès « boueux » d’environnement protégé, 
très peu profond, subtidal supérieur à intertidal, à hydrodynamisme faible. 
 

 
 

Figure 3-19 : Différents faciès de la Formation du Vallon de Toulouse. Lames observées en lumière 
naturelle (LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). A- Ancien 
packstone-grainstone oo-bioclastique F7 dolomitisé avec fantômes d’ooïdes (O) et sparite de 
blocage rose-rouge (LN + AFK, ET 23). B- Ancien packstone-grainstone bioclastique F5a dolomitisé, à 
fantômes de péloïdes (P) et de ciments périgranulaires isopaques (LN + AFK, RO 2). C- Brèche de 
surpression hydraulique à éléments anguleux, monogéniques et hétérométriques. D- Microfaciès 
de la brèche précédente avec le ciment inter-éléments, totalement dolomitisée (LN + AFK, RO 7). 
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Enfin, la partie sommitale de la formation montre, dans le secteur de l’Etoile, des 
dolomicrites / dolomicrosparites à fenestrae, et dans la coupe du Défens, des calcaires à 
lamines cyanobactériennes, à petits cailloux noirs… (cf. ci-avant) indicateurs d’environnement 
intertidal, avant la discontinuité sédimentaire qui la clôture avec ses évidences de dissolution 
météorique et épikarstification (LS7 in Floquet et al., 2007, SD 2 in Gallois, 2011 et dans cette 
étude, Fig.3.18). 
Au final, la Formation du Vallon de Toulouse correspondrait à une séquence de dépôt dite de 
2ème ordre (Floquet et al.,2007) d’approfondissement, puis de diminution de profondeur par 
comblement sédimentaire surtout fait de faciès originellement granulaires, bioclastiques et 
oolitiques, jusqu’à émersion. 
Dans le secteur de la Nerthe, les faciès dolomitisés se montrent bréchifiés. Les qualités des 
éléments : hétérométriques (de quelques mm à plusieurs cm de taille), monogéniques, 
anguleux, indiquent un faible ou non déplacement, et probablement une bréchification par 
surpression de fluide (Fig. 3-19, C et D). 
 

3.3.1.2. Diagenèse 
La Formation du Vallon de Toulouse montre une diagenèse assez homogène dans la mesure 
où la même succession des phases diagénétiques se retrouve à l’échelle régionale. Les 
phases qui se succèdent sont : 1) micritisation, 2) cimentation isopaque périgranulaire IC, 3) 
dissolution des bioclastes et du cœur des ooïdes, 4) dolomitisation en remplacement et en 
ciment D1, 5) dissolution partielle de D1, fracturation F1 et dolomitisation D2, 6) calcite de 
blocage C1, fracturation F2 et dédolomitisation, et 7) microsparite C2. 

3.3.1.2.1. Micritisation 
Description : 
Cette micritisation se résume à une enveloppe sombre à la périphérie des grains. 
 
Interprétation : 
La micritisation des bioclastes aurait eu lieu à l’interface eau-sédiment ou sous quelques 
centimètres de sédiment par des organismes microperforants (Henrich et Wefer, 1986; 
Freiwald, 1995).  Les enveloppes micritiques, en fantômes, ont permis une certaine 
préservation des grains malgré leur dissolution et dolomitisation (Fig. 3-20, A). 

3.3.1.2.2. Ciment isopaque périgranulaire IC 
Description : 
Un ciment isopaque périgranulaire (IC) est encore visible sur quelques grains malgré la 
dolomitisation ultérieure (Fig. 3-19, B et 3-20, B). Il est limpide et palissadique, ce qui 
pourrait indiquer une recristallisation et une stabilisation de ces ciments en domaine 
météorique avant la dolomitisation D1 (cf. ci-après). 
 
Interprétation : 
Les ciments IC sont probablement précoces et de diagenèse phréatique marine (Purser, 1973; 
Schroeder, 1973; Schroeder et Purser, 1986; Brigaud et al., 2009). Il est difficile de remonter à 
la minéralogie initiale de ces ciments en raison de la dolomitisation. Plusieurs auteurs 
(Mackenzie et Pigott, 1981; Pigott, 1981; James et Choquette, 1983; Sandberg, 1983; Scoffin, 
1987) indiquent que le chimisme de l’océan a changé au cours du Phanérozoïque d’où des 
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ciments abiotiques soit calcitiques soit aragonitiques, tandis que d’autres auteurs (Heller et 
al., 1980; Sandberg et Popp, 1981; Strasser, 1986; Chow et James, 1987; Singh, 1987; 
Swirydczuk, 1988) soutiennent que les minéralogies calcitique et aragonitique ont pu 
coexister à même époque  et font appel, pour expliquer les différences de minéralogies, à 
des conditions environnementales locales, hydrauliques, physico-chimiques… La plupart des 
micrites et ooïdes du Phanérozoïque auraient été aragonitiques (Bates et Brand, 1990). 
Comme certains IC sont encore reconnaissables, malgré dissolution et dolomitisation, ils 
pourraient avoir été en calcite hautement magnésienne (High Magnesian Calcite ou HMC), 
plus stable que l’aragonite à la dissolution en domaine météorique, et qui aurait été 
dolomitisée a posteriori. 
 

3.3.1.2.3. Dissolution des bioclastes et du cœur des ooïdes 
Description : 
Les ooïdes montrent tous une dissolution plus ou moins forte de leurs cœurs, antécédente à 
la dolomitisation. Cette dissolution n’a pas affecté les parties micritisées des ooïdes dans 
lesquelles la structure corticale n’est cependant plus identifiable (Fig. 3-20, C et D). 
 
Interprétation : 
Les ooïdes pourraient avoir été en HMC avec une micritisation plus ou moins intense, par 
analogie aux ooïdes de la Formation Smackover (Swirydczuk, 1988). Une autre hypothèse 
serait que le cœur des ooïdes ait été en aragonite et leurs cortex en HMC, ces derniers plus 
résistants aux dissolution et  dolomitisation ultérieures étant préservés en fantômes. La 
dissolution des ooïdes est un phénomène ubiquiste à l’échelle sud-provençale et implique 
donc un processus de même échelle. Sachant que la Formation du Vallon de Toulouse est 
localisée sous une discontinuité majeure d’émersion (et probablement d’épikarstification, cf. 
3.1.2.1) (Floquet et al., 2007), il est possible qu’elle ait subi une dissolution durant cet 
épisode, sous faible enfouissement, ce qui est cohérent avec le fait que les ooïdes soient peu 
ou pas compactés (Fig. 3-20, C). 
 

3.3.1.2.4. Dolomite de remplacement et ciment D1 
Description : 
D1 est une dolomite de texture subhédrale à euhédrale avec des cristaux de 200 à 500 µm de 
taille. En lumière naturelle, quand D1 est en remplacement, elle apparaît sale, et quand D1 
est en ciment, elle est limpide. Elle ne montre aucune coloration à l’AFK (Fig. 3-20, C). En 
cathodoluminescence, elle est de teinte violet terne et montre des surcroissances de 
dolomite dite D2, limpide en lumière naturelle et rouge terne en cathodoluminescence (Fig. 
3-20, E et F). Les cristaux de D1 créent une texture sucrosique qui offre une porosité 
intercristalline, fréquemment cimentée par la calcite de blocage C1. Les valeurs de D1 en 
δ18O et δ13C (V-PDB) (n = 15) varient respectivement de -1,48 à 4,94 ‰ (µ = 1,55 ‰ et SD = 
1,98 ‰) et de -0,57 à 2,69 ‰ (µ = 0,22 ‰ et SD = 1,00 ‰) (Fig. 3-21). Les valeurs des teneurs 
en Fe varient de 56,3 à 68,8 ppm, en Mn, de 8,7 à 19,8 ppm, en Na de 66,4 à 1456,9 ppm, et 
en Sr de 54,2 à 66,0 ppm (n mesures = 3). La valeur du rapport 87Sr/86Sr est de 0,707205. 
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Figure 3-20 (page précédente) : Dolomite en remplacement et en ciment D1. Lames observées en 
lumière naturelle (LN), après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK), et en 
cathodoluminescence (CL). A- F7 dolomitisé à fantômes de gastéropodes (G) et de lamellibranche (L) 
(LN, ET 2). B- Fantôme de péloïde (P) dolomitisé entouré d’un ciment périgranulaire (flèches jaunes) 
(LN, ET 2). C- F7 dolomitisé avec fantômes d’ooïdes et sparite de blocage rose-rouge (flèches jaunes) 
(LN + AFK, ET 24). D- Zoom sur un rhomboèdre de dolomite (D1) montrant plusieurs fantômes 
d’ooïdes, un ciment dolomitique intergranulaire (flèche jaune) et de la sparite de blocage C1 dans 
la porosité intercristalline (LN, ET 23). E- F7 dolomitisé par D1 à texture euhédrale, avec fantômes 
d’ooïdes, et sparite de blocage (C1a et C1b). D2 forme un fin liseré en surcroissance limpide sur D1 
(LN, ET 23). F- D1 à teinte rouge sombre terne, et D2 en surcroissance rouge vif. C1 de blocage 
montre un cœur non-luminescent (C1a) et des bords zonés orange et jaune vifs (C1b) (CL, ET 23). G- 
F7 dolomitisé à fantômes de péloïdes, avec fracture remplie par C1 (LN, ET4a). H- D1 de teinte 
violet terne, C1a non-luminescente et C1b  zonée à teintes orange et jaune vif (CL, ET4a). 

 
Interprétation : 
La texture euhédrale de la dolomite D1 indique qu’elle s’est formée dans une gamme de 
température inférieure à 50°C (Sibley et Gregg, 1987). La texture, avec préservation de 
fantômes d’ooïdes, traduit une dolomitisation d’un calcaire plutôt que de la dolomitisation 
d’une dolomite pré-existante, ce qui rejoint l’interprétation de Nagy et al. (2004) pour des 
faciès identiques. La teinte de cathodoluminescence violet terne à bordeaux terne est la 
teinte intrinsèque de la dolomite (Amieux, 1981) indiquant qu’elle n’est ni inhibée par Fe ni 
activée par Mn, ce que confirment ses faibles teneurs en Fe et Mn. Ces valeurs suggèrent un 
fluide dérivé d‘eaux marines plutôt que d’eaux météoriques habituellement plus riches en Fe 
et Mn (Brand et Veizer, 1980; Moore, 2001a). Les deux fortes valeurs de Na, autour de 1000 
ppm, sont proches de celles des dolomites marines actuelles. Par contre, les faibles valeurs 
de Sr ne correspondent pas à celles des dolomites marines actuelles (Land et Hoops, 1973; 
White, 1978; Land, 1980). Cette contradiction  pourrait être expliquée de trois façons : 

- par la contamination des dolomites par des inclusions intracristallines de NaCl , 
augmentant la teneur en ppm de Na ; 

- par une recristallisation rapide de la dolomite en domaine marin, faisant chuter sa 
teneur en Sr d’après le mécanisme décrit par Land (1980) et Dawans et Swart (1988) ; 

- par la contamination actuelle des échantillons à haute teneur en Na par les embruns, 
la mer se trouvant à moins de 10 km (explication peu vraisemblable). 

 
La deuxième explication ne peut être retenue, la dissolution des ooïdes étant antérieure à la 
dolomitisation, et le système ayant quitté le domaine marin précoce. Une contamination des 
dolomites par le sodium marin du Jurassique semble plus plausible, les basses valeurs de Sr 
et Na reflétant plutôt les teneurs réelles des dolomites, ce qui implique une altération 
diagénétique ultérieure à la dolomitisation D1, probablement des recristallisations vers des 
valeurs plus stœchiométriques de la dolomite, recristallisations souvent associées à des 
baisses de la teneur en Sr et Na (Bein et Land, 1983; Banner, 1995). 
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Figure 3-21 : Valeurs de δ18O et de δ13C (V-PDB) ‰ de la dolomite D1, de la dolomite D2 et de la 
calcite C1. Le rectangle noir marque les valeurs des calcaires marins de l’Oxfordien supérieur et le 
rectangle noir en tireté marque les valeurs du Tithonien, d’après Allan et Wiggins (1993), Dera et 
al.(2011) et Gigout (2011). Le rectangle en trait plein gris montre les valeurs attendues pour la 
dolomite marine à l’Oxfordien supérieur et le rectangle en tireté gris montre les valeurs attendues 
pour la dolomite marine au Tithonien, avec un fractionnement positif de 3 ‰ (Land, 1980). 

Les valeurs isotopiques en δ18O (V-PDB) de la dolomite D1 sont situées au-delà des valeurs 
des calcaires marins de l’Oxfordien supérieur. Malgré le fractionnement positif de 3 ‰ de la 
dolomite (Land, 1980), seule une partie des valeurs de D1 se trouve dans la gamme des 
valeurs attendues. La partie située au-delà indique une évaporation du fluide parent de la 
dolomite. Ce fluide serait originaire d’environnements de dépôts évaporatoires et à forte 
salinité, ce qui n’est pas compatible avec les environnements de dépôts de la Formation du 
Vallon de Toulouse qui étaient ouverts sur le domaine marin franc,  à fort hydrodynamisme, 
et in fine non propices à la génération de saumures. Les sources majeures de magnésium 
pourraient avoir été les environnements de dépôts inter- à supratidaux des Formations du 
Défens, de La Gineste et de La Madrague de Montredon, ayant généré des corps 
dolomitiques stratiformes précoces (cf. ci-après). 
C’est pour cette raison que les valeurs des calcaires et des dolomies marines du Tithonien 
ont été reportées (Fig. 3-21) : en effet, les valeurs en δ18O (V-PDB) de la dolomite D1 
indiquent qu’elle pourrait provenir de fluides d’âge Tithonien. L’infériorité des valeurs 
mesurées par rapport aux valeurs attendues indiquerait une recristallisation sous 
température plus élevée, durant l’enfouissement, ce qui est compatible avec les valeurs des 
éléments traces. 
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Les valeurs de δ13C, en partie plus négatives que celles attendues, montreraient l’influence 
du passage du fluide parent dans la zone de réduction des sulfates dans les premiers mètres 
du sédiment (Allan et Matthews, 1982; Burns et Baker, 1987), ce qui pourrait expliquer aussi 
les faibles valeurs en Mn et Fe, ces éléments étant réduits en sulfures (Berner, 1969; Berner, 
1984) et donc moins concentrés dans le fluide interstitiel pour la dolomitisation ultérieure. 
La dolomite D1 serait donc issue d’un fluide d’origine marine sous faible enfouissement, 
probablement ultérieurement à la diagenèse directement liée à la discontinuité d’émersion 
SD2, c’est à dire durant le dépôt des formations dolomitiques tithoniennes, ce qui signifie 
sous un enfouissement maximum compris entre 250 et 300 m.  
 
 

 

 
Figure 3-22 : Distribution de la moyenne 
(point noir) et de l’écart-type  et de 
l’écart-type (trait horizontal noir passant 
par le point noir) de D1 sur le diagramme 
de fractionnement, montrant la 
température en fonction du δ18O (PDB) 
pour différentes valeurs du δ18Oeau en 
prenant l’équation de Fritz et Smith 
(1970). 

 

 

 

 

 

 

 

 
  

Figure 3-23 : Report de la valeur du 
rapport 87Sr/86Sr de D1 (triangle blanc) 
sur la courbe de McArthur et Howarth 
(2004).La tranche de temps Tithonien est 
représentée en grisé. La courbe noire 
représente les valeurs moyennes d’âge, 
et les courbes grises représentent 
l’intervalle de confiance à 95 %. La valeur 
de D1 montre que celle-ci est issue d’eau 
marine tithonienne, donc d’âge plus 
récent que celui du dépôt de la 
Formation du Vallon de Toulouse (la 
bande gris foncé représente la tranche de 
temps Oxfordien supérieur). 
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Étant donné que la Provence se trouvait à une latitude de 27 à 30°N au Tithonien (Dercourt 
et al., 1993), les températures des eaux de surface devaient être d’environ 25 à 30°C 
(Liedmann et Koch, 1990). En prenant un gradient géothermique normal de 30°C/km, la 
dolomite D1 se serait formée entre 32,5 et 34°C, ce qui correspondrait à des fluides avec des 
δ18O (V-SMOW) > 0 ‰ et dépassant les 4 ‰ (Fig. 3-22). Ces salinités de δ18O (SMOW) sont 
celles de fluides marins soumis à évaporation, en cohérence avec les fluides dolomitisants et 
générant des évaporites d’âge Tithonien. 
La valeur de 0,707205 du rapport 87Sr/86Sr  est celle d’une eau marine d’âge Tithonien, ce qui 
est en parfaite cohérence avec l’interprétation émise précédemment (Fig. 3-23). 
 

3.3.1.2.5. Dissolution partielle de D1, fracturation F1 et dolomite D2 
Description : 
Dans de nombreux cas, D1 montre des golfes de dissolution que comble D2 par surcroissance 
sur D1 (Fig. 3-24, A et B). D2 vient aussi en remplissage des premières fractures (F1) 
observables dans cette formation. D2 est limpide en lumière naturelle et rouge faiblement 
luminescente en cathodoluminescence (Fig. 3-24, A, B, C et D). Elle est épaisse de quelques 
dizaines de µm au maximum, ce qui n’a pas permis son prélèvement systématique pour des 
mesures géochimiques. Sa seule valeur de δ18O et de δ13C (V-PDB) est de 0,16 ‰ et 0,42 ‰ 
respectivement (Fig. 3-21). 
 
 
Interprétation : 
D2 est synchrone d’une première phase de fracturation F1. Comme cette fracturation affecte 
D1, elle lui est postérieure et aurait donc eu lieu sous un enfouissement supérieur à 250 à 
300 m. D2 se met aussi en place avant la stylolitisation, processus qui peut débuter à partir 
de 300 m selon Fabricius (2000) et présente son intensité maximum entre 600 et 900 m 
(Dunnington, 1967a; Lind, 1993). Cette surcroissance D2 sur corrosion pourrait être 
interprétée comme le résultat de dissolution de la dolomite D1 aussitôt suivie de 
recristallisation locale, dans un système semi-clos avec peu d’export de dolomite dissoute, 
seulement dans les fractures F1. Une corrosion sous faible enfouissement pourrait être liée à 
des infiltrations d’eaux météoriques ou de mixing (Bögli, 1964; Plummer, 1975). D2, d’après 
sa signature isotopique, semble en tous cas issue d’un fluide avec le même stock de carbone 
et d’oxygène que D1, ce qui appuierait l’hypothèse d’une diagenèse en système assez clos. 
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Figure 3-24 : Corrosion de D1 et précipitation de D2 ; sparite de blocage C1. Lames observées en 
lumière naturelle (LN) et en cathodoluminescence (CL). A- D1 avec surcroissance limpide de D2, 
sparite de blocage C1 (LN, ET 26). B- D1 (violet terne à bleu nuit) montrant des corrosions et 
remplissage des golfes de corrosion par D2 (rouge terne et vif), sparite de blocage C1 (non 
luminescente et zonée orange) (CL, ET 26). C- Ooïdes partiellement dissous et dolomitisés par D1 
avec surcroissance de D2, sparite de blocage C1a (LN, ET 22). D- D1 (violet terne) avec surcroissance 
de D2 (rouge terne) et sparite de blocage C1a (non luminescente) (CL, ET 22). E- Dolomite D2 en 
ciment autour de D1, dissoute et dédolomitisée en partie par C1. La calcite C2 microsparitique 
vient en blocage (LN, RO 3). F- Même photographie qu’E avec dolomite D2 à teinte rouge vif à terne, 
dont le cœur est partiellement dissous, et qui entoure un lithoclaste ou bioclaste transformé en D1 
(CL, RO 3). G- Dolomite D2 en ciment dans une fracture et en appui sur D1 (sale). D2 est dissoute et 
dédolomitisée en partie par C1b (LN, RO 2). H- Même photographie que G avec dolomite D1 de 
teinte rose terne et dolomite D2 en ciment dans la fracture à teinte rouge vif au cœur et violet 
terne pour la dernière bande. La sparite C1b dédolomitise en partie D2 avec une teinte noir à 
orange vif et vient en blocage avec une teinte orange terne (LN, RO 2). 
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3.3.1.2.6. Calcite de blocage C1, fracturation F2 et dédolomite 
Description : 
La calcite de blocage C1 est une sparite à cristaux de 50 à 500 µm de taille. Elle est limpide en 
lumière naturelle, rouge en coloration à l’AFK, et zonée en bandes noires (C1a) et jaune-
orangées (C1b) en cathodoluminescence  (Fig. 3-25). Elle est associée à une fracturation F2 
qui recoupe toutes les phases précédentes. C1 vient en blocage des vides et est associée à la 
dédolomitisation de D1 et D2. Elle contient des inclusions monophasées liquides. Ses clivages 
sont bien soulignés. Elle est antérieure à la stylolitisation. Ces valeurs (n = 18) en δ18O et δ13C 
(V-PDB) vont de -2,78 ‰ à 0,98 ‰ (µ = -1,15, SD = 1,04) et de -7,30 ‰ à -10,65 ‰ (µ = -8,45, 
SD = 1,30) respectivement (Fig. 3-22). Une valeur du rapport 87Sr/86Sr est de 0,708392. 
 
Interprétation : 
La zonation en cathodoluminescence de cette calcite C1 indique des changements fréquents 
du potentiel d’oxydo-réduction, du pH ou de la teneur en éléments traces, du fluide qui est à 
son origine (Amieux, 1982; Machel, 1985). Les valeurs assez basses de δ18O et de δ13C 
pourraient indiquer des fluides météoriques contenant du carbone dérivé des sols, 
généralement enrichi en 12C en raison de la dégradation de la matière organique (Hudson, 
1977; James et Choquette, 1984). Ceci implique une proximité du carbone dérivé de sols, car 
le fluide n’a pas été tamponné par les carbonates marins fossiles durant son évolution 
jusqu’à la précipitation de C1. Les inclusions liquides montrent que C1 s’est formée à une 
température inférieure à 50°C soit, avec un gradient géothermal de 30°C/km, à moins de 
1600 m, ce qui est accord avec le fait que l’enfouissement de ces séries n’aurait pas dépassé 
1400 m (Gallois, 2011) et cf. 3.5.). La valeur de 87Sr/86Sr donne un âge Aquitanien, ce qui 
indiquerait une interaction avec des carbonates marins de l’Aquitanien au Burdigalien (Fig. 3-
26) et en conséquence une origine télogénétique, cohérente avec les signatures isotopiques 
et ses teintes de cathodoluminescence. 
 

3.3.1.2.7. Microsparite C2 
Description : 
La microsparite C2 est présente en cristaux de 5 à 10 µm de taille, de teinte sale en lumière 
naturelle (Fig. 3-24, E). Elle vient en blocage des ciments D2. En cathodoluminescence, elle 
est sombre et montre quelques taches orange (Fig. 3-24, F). Elle n’a pas été analysée 
géochimiquement en raison de sa très faible occurrence dans la formation (1 seule 
observation). 
 
Interprétation : 
Comme C2 est postérieure à C1, elle est donc aussi télogénétique.  
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Figure 3-25 : Calcite de blocage C1. Lames observées en lumière naturelle (LN) et en 
cathodoluminescence (CL). A- Sparite de blocage C1 entourant les dolomites D1 et D2 (LN, ET 25). 
B- Sparite de blocage C1 à cœur non luminescent et à bords zonés en noir, orange terne et jaune vif 
(CL, ET 25). C- Sparite de blocage C1 entourant D1 et D2 et en remplissage de fracture F2 (LN, ET 27). 
D- Sparite de blocage C1 à cœur non luminescent et à bord orange vif entourant D1 et D2 (CL, ET 
27). E- Sparite de blocage C1a non ferreuse (rouge) entourant D1 et D2 au cœur d’un ooïde F- 
Sparite de blocage non luminescente C1a entourant D1 et D2 au cœur d’un ooïde (CL, ET 27). 
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3.3.2. La Formation du Défens : sédimentation et diagenèse en 
environnement palustre, après une discontinuité d’émersion et de 
dissolution (Kimméridgien supérieur ? - Tithonien inférieur) 

3.3.2.1.Principaux traits sédimentologiques, stratigraphiques et d’évolution 
environnementale  

La discontinuité majeure (surface durcie, perforée, avec dissolutions, épikarstification, 
fracturation… cf. ci-avant, SD2 sur Fig. 3-18, plus Fig. 3-26) qui sépare les Formations du 
Vallon de Toulouse et du Défens, correspondrait à une lacune stratigraphique d’une partie 
(ou de la totalité ?) du Kimméridgien (Floquet et al., 2007), soit à un hiatus temporel qui 
pourrait être compris entre 2,5 et 5 Ma. 

Figure 3-26 : Divers aspects de la surface de discontinuité majeure SD2 entre les Formations du 
Vallon de Toulouse et du Défens. Vues d’affleurements, et de lames colorées à l’AFK. A- Panorama 
d’une partie de la coupe du Défens. 1- Macro- et microfaciès montrant des remplissages par 
sédiment interne (flèches) dans F6 sous la discontinuité (LN + AFK, DEF 7). 2- Moules de dissolution 
de gastéropodes (en haut) et remplissage de vides (en bas) par des ciments non ferreux (rose) puis 
ferreux (mauve-violet) et à nouveau non ferreux (rose) dans F6 portant la discontinuité (LN + AFK, 
DEF 9). 3- Ciments anisopaques (flèches) non ferreux (rose) entourant des galets dans F2 à la base 
de la Formation du Défens, 1,20 m au dessus de la discontinuité, (LN + AFK, DEF 14). 

Les Formations du Défens et de La Gineste sont organisées en séquences de dépôts à très 
haute fréquence (STHF) détaillées par Dalmasso (2001), Dalmasso et Floquet (2002), Floquet 
et al. (2007), et réétudiées pour cette Thèse (Fig. 3-27). 
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Figure 3-27 : Coupe de la calanque du Défens (dans la Baie des Nations), comprenant le sommet de 
la Formation du Vallon de Toulouse, la Formation du Défens dans sa localité type, et plus de la 
moitié de la Formation de La Gineste. 67 STHF ont été définies, traduisant des évolutions 
d’environnements de dépôts, de palustres à subtidaux. La dolomitisation est sporadique dans le 
membre inférieur de la Formation de La Gineste et complète dans son membre supérieur. Oxf. = 
Oxfordien, Kim. = Kimméridgien, Titho. = Tithonien, inf. = inférieur, sup. = supérieur, Échant. = 
Échantillons, Pal. = Palustre, Supra. = Supratidal, Inter. = Intertidal et Sub. = Subtidal. B/M = 
Boundstone-Mudstone, W = Wackestone, P = Packstone, G = Grainstone et R = Rudstone, Évap. 
Pseu. = Pseudomorphoses d’évaporites. Se reporter à la légende volante pour la signification des 
figurés.   
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Une séquence typique de la formation du Défens exprime l’introduction en environnement 
de marais, sous conditions de tempêtes (faciès F2), d’environnements sous influences 
marines, supratidaux à intertidaux (faciès F3a), puis le retour d’environnements palustres 
avec paléosols et pédodiagenèse associée (faciès F1) (Dalmasso, 2001 ; Floquet et al., 2007) 
(Fig. 3-28). 
 

Figure 3-28 : Une STHF typique de la 
Formation du Défens montrant la 
succession de faciès F2 et F3a 
d’environnements supratidal à subtidal 
et de faciès F1 d’environnement 
palustre , soit une séquence 
d’inondation marine brutale 
(tempestite) puis de régression marine 
par remblayage sédimentaire jusqu’à 
émersion et installation de marécages. 

 
Au sein des STHF de ce type, les épi- (sinon véritables) karsts sont nombreux, incluant des 
remplissages sédimentaires pouvant pénétrer profondément vers le bas en traversant 
plusieurs séquences (cas des séquences 4 et 3 sur les Figs. 3-8, A et 3-27). Calcrètes, ciments 
vadoses abondent, traduisant bien le double impact des diagenèses météorique et marine 
dans la genèse de la formation (cf. paragraphe suivant sur la diagenèse). 
A une échelle supérieure, l’empilement des séquences STHF, montre l’accentuation des 
avancées franchement marines et, ainsi, une évolution générale vers des environnements de 
moins en moins palustres et de plus en plus supratidaux à intertidaux. La Formation du 
Défens a donc parfaitement enregistré une transgression marine (Dalmasso, 2001 ; Dalmasso 
et Floquet, 2002 ; Floquet et al., 2007). 
Au passage à la Formation de La Gineste, survient une dolomitisation marquée, associée au 
développement d’environnements inter- à supratidaux de type sebkha. Puis, à la partie 
inférieure de la Formation de La Gineste (Membre Calcaire Inférieur), les environnements de 
dépôts deviennent à dominante subtidale, exprimant probablement un maximum (relatif) 
d’approfondissement et/ou de transgression marine. La partie supérieure de la Formation de 
La Gineste (Membre Dolomitique Supérieur) est caractérisée par le retour d’environnements 
évoluant de subtidaux peu profonds à inter- et supratidaux, associés à une dolomitisation 
quasi générale. Les dolomites sont agencées en corps stratiformes, épais de 20 cm à 1 - 2 m, 
et continus à l’échelle de l’affleurement (centaine de mètres) (Fig. 3-29). 
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Figure 3-29  : Dolomite stratiforme et envahissante au sommet de la Formation du Défens et à la 
base de la Formation de La Gineste (transition), en relation avec la genèse des séquences de dépôts. 
La dolomite (flèches jaunes) affecte F2 (A1 et B1) et F4 (C1) et semble avoir eu lieu après le dépôt, 
en ciments (A1) et en remplacement (B1 et C1). A2- Dolomite autour des éléments en ciment 
sparitique (blanc) (lame colorée à AFK, DEF 15). B2- Fantômes de cailloux noirs dans la dolomite 
(lame colorée à AFK, DEF 19). C2- Oncoïde résistant à la dolomite de remplacement partiellement 
dédolomitisé (rose-rouge) (lame colorée à AFK, DGIN 22). 

 

3.3.2.2.Diagenèse 
Mis à part la diagenèse intrinsèque à la discontinuité sédimentaire majeure séparant les 
Formations du Vallon de Toulouse et du Défens, les Formations du Défens et de La Gineste 
montrent les phases diagénétiques successives suivantes : 1) dolomitisation de 
remplacement et pyrite dans les paléosols, 2) cimentation anisopaque en pendants, 
aragonitiques et en calcite hautement magnésienne (HMC) et cimentation micritique, 3) 
cimentation anisopaque en pendants laminés en calcite faiblement magnésienne, 
microstalactites, calcrètes, cimentation micritique et ciment de calcite en mosaïque 
équigranulaire, 4) dolomitisation en remplacement et en ciment D1, 5) dissolution et 
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recristallisation de l’aragonite et de la calcite HMC en calcite LMC (EC), 6) cimentation 
dolomitique D2, 7) compaction mécanique, 8) calcite de blocage non ferreuse SB1 et 
fracturation F1, 9) calcite de blocage ferreuse SB2 et fracturation F2, 10) compaction 
chimique et stylolitisation, et 11) calcite de blocage non ferreuse SB3, fracturation F3 et 
dédololomitisation. 
 

3.3.2.2.1. Ciments associés à la discontinuité majeure SD2 
Description : 
Macroscopiquement, SD2 montre des figures de dissolution et d’épikarstification (Fig. 3-30, A 
et B), des perforations, de la ferruginisation et de la fracturation. Sous SD2, les vides de 
dissolution sont comblés par des sédiments internes (Fig. 3-26, 1). Sur SD2 même, les vides 
de dissolution sont aussi remplis par des sédiments internes silteux, et en plus par des 
ciments calcitiques anisopaques (CCA), épais de 10 à 100 µm, qui sont (Fig. 3-30, C, D et E) : 
 

- de la calcite non ferreuse, fibreux, sale en LN, à fantômes de laminations, non 
luminescente à faiblement luminescente orange terne (CCA1), épaisse de 10 à 200 
µm ; 

- de la calcite non ferreuse, drusique, limpide en LN, non luminescente à marron terne 
(CCA2), épaisse de 50 à 300 µm ; 

- de la calcite ferreuse, limpide en LN, luminescente orangé à jaune vif (CCA3), épaisse 
de 1 à 25 µm. 
 

La porosité résiduelle est bloquée par une sparite SB1 non ferreuse avec des cristaux 
pouvant atteindre une taille de 500 µm. Certains vides sont comblés par des ciments 
anisopaques pendants CAP, puis par des calcrètes et des dédolomites (Fig. 3-30, F). 
Les valeurs isotopiques des CCA (1, 2 et 3 indifférenciées) (n = 4) varient de -5,11 à -2,27 ‰ 
en δ18O (V-PDB) (µ = -3,64 ; SD = 0,19) et de -7,43 à -4,08 ‰ en δ13C (V-PDB) (µ = -3,64 ; SD = 
0,19) (Fig. 3-31). 
 
 
Interprétation : 
Les ciments calcitiques anisopaques CCA traduisent la mise en place d’une zone vadose. Les 
inclusions « sales » dans CCA1, laminé en CL, pourraient correspondre à des résidus de 
matière organique.  Les zonations en cathodoluminescence dans la calcite limpide de CCA2 
et CCA3 indiqueraient des variations de teneurs en Mn et Fe (ce que souligne la coloration 
mauve à violette de CCA3). Cette variation de chimisme des ciments serait associée à la 
ferruginisation de la surface SD2 en relation avec la circulation vadose des eaux météoriques 
durant la période d’émersion. Les valeurs isotopiques des CCA sont cohérentes avec celles 
d’eaux météoriques (Brand et Veizer, 1981) et sont différentes des valeurs des carbonates 
marins du Tithonien. Les calcrètes et la dédolomite postérieurs à CCA pourraient être liés à la 
diagenèse de remise en eau d’environnement palustre à intertidal. Ainsi SD2 aurait 
enregistré la diagenèse météorique vadose associée à l’émersion puis la diagenèse liée à la 
remise en eau.  
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Figure 3-30 : Diagenèse associée à la surface de discontinuité SD2 entre les Formations du Vallon de 
Toulouse et du Défens (DEF 9a). Photographies d’affleurement et de lames minces observées en 
lumière naturelle (LN), ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) et en 
cathodoluminescence (CL). A- Dissolution d’un bivalve laissant son moule vide. B- Epikarstification 
avec figures (marquées par les tireté jaunes) de groove et basin sensu James et Choquette (1984). 
C- Ciments calcitiques anisopaques (CCA) comprenant CCA1 (rose sale), CCA2 (rose), CCA3 (bleu), et 
sparite de blocage SB1 (rose) (LN + AFK). D- En CL : CCA1 est orange terne à noir, CCA2 noir à 
marron terne et CCA3 orange à jaune vif. SB1 est marron terne. E- CCA1 est sale alors que CCA2 et 
CCA3 sont limpides. SB1 est limpide et bloque la porosité résiduelle (même cliché que D en LN). 
F- Calcrète, dédolomite dD1 et calcite de blocage SB1 en appui sur un ciment anisopaque pendant 
(CAP) probablement issu d’une diagenèse associée à la Formation du Défens (LN). 
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Figure 3-31 : Valeurs de δ18O et de δ13C (V-PDB) ‰ de toutes les phases diagénétiques analysées 
dans la Formation du Défens. Une covariance positive apparaît entre le δ18O et le δ13C. Le rectangle 
noir en tireté marque les valeurs des calcaires marins au Tithonien, d’après Allan et Wiggins (1993), 
Dera et al.(2011) et Gigout (2011). Le rectangle gris en tireté correspond à la position des valeurs 
attendues pour la dolomite marine au Tithonien, avec un fractionnement positif de 3 ‰ (Land, 
1980). Toutes les valeurs mesurées sont différentes de celles des carbonates marins  du Tithonien 
sauf D1 qui reste néanmoins hors du domaine des dolomites marines du Tithonien.  

3.3.2.2.2. Dolomite de remplacement et pyrite dans les paléosols 
Description : 
Des rhomboèdres de dolomite, dédolomitisés ou dissous, sont visibles dans les glaebules des 
dépôts de paléosols. Ils sont associés à des cristaux framboïdes de pyrite (Fig. 3-2). 
 

 
Figure 3-32 : A- Dolomite (flèches jaunes) et microcristaux framboïdes de pyrite (points noirs) au 
cœur d’un nodule de micrite ou glaebule (LN, DEF 12). B- Même faciès que A avec la micrite 
luminescente rouge (probablement en raison de présence de matière organique) et dédolomite à 
luminescence orange vif. La pyrite n’est pas luminescente (points noirs) (CL, DEF 12). 
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Interprétation : 
Dolomitisation et pyritisation sont fréquentes dans les paléosols (Freytet et Verrecchia, 2002). 

3.3.2.2.3. Ciments anisopaques pendants aragonitiques et en calcite 
hautement magnésienne (HMC) recristallisés et ciment micritique 

Description : 
Des ciments anisopaques pendants calcitiques, jamais ferreux, sont présents dans la 
Formation du Défens. Ils peuvent être : 

- « sales », à nombreuses inclusions solides, en pendants, à cristaux en dents de chien 
et palissadiques (CAP) (Fig. 3-33, A et B), noirs à rares patches orangés en CL, épais de 
50 à 1000 µm ; 

- « sales », à nombreuses inclusions solides, à aspect nuageux et fibreux en calcite 
radiaxiale (rRFC) , rose vif, violet et bleu nuit en CL (Fig. 3-33, C et D), épais de 200 à 
500 µm; 

- micritiques (CM), sombres en lumière naturelle, orangés à rosés terne en CL (Fig. 3-33, 
A, B et F), épais de 10 à 2000 µm. 

Les valeurs isotopiques des rRFC (n = 2) varient de -3,78 à -3,50 ‰ en δ18O (V-PDB) (µ = -
3,64 ; SD = 0,19), et de -2,11 à -4,58 ‰ en δ13C (V-PDB) (µ = -3,34 ; SD = 1,74) (Fig. 3-31). 
 
Interprétation : 
Ces ciments anisopaques caractérisent une zone vadose. 
Les morphologies cristallines des ciments CAP à inclusions « sales » dans les sparites en 
dents de chien ou palissadiques pourraient indiquer un précurseur aragonitique ayant 
recristallisé après une cimentation de type beach rock en domaine marin (Purser, 1969; 
Grover et Read, 1978). 
Les ciments à aspect nuageux et fibreux radiaxial rRFC correspondent probablement à des 
calcites initialement en HMC et ayant recristallisé (Lohmann et Meyers, 1977; Aissaoui, 1988; 
Durlet, 1996; Vincent et al., 2007) en LMC. Elles indiqueraient une précipitation en milieu 
marin (Davies et Nassichuk, 1990), vadose (Stenzel et James, 2009). 
Les ciments micritiques CM en HMC peuvent se former soit en milieu marin profond 
(Schlager et James, 1978; Hook et al., 1984; Wilber et Neumann, 1993), soit en milieu 
subtidal récifal (Longman, 1980; Pierson et Shinn, 1985), soit encore en milieu intertidal avec 
formation de beach rock (Meyers, 1987) ou non (Durlet, 1996). 
Les valeurs isotopiques des rRFC montrent une recristallisation sous eaux météoriques avec 
un apport de carbone peut être dérivé des sols et faisant chuter le δ13C. L’alternance des 
rRFC et de ciments anisopaques marins pourrait être indicatrice d’environnement intertidal.  
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Figure 3-33 : Ciments anisopaques pendants aragonitiques et en calcite hautement magnésienne, 
recristallisés, et ciment micritique. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou après coloration à 
l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) et en cathodoluminescence (CL). A- Ciment calcitique 
anisopaque palissadique « sale » et non ferreux (CAP) probablement d’origine aragonitique et 
marine, fait de deux générations séparées par un ciment micritique (CM) (LN, DEF 14). B- Même 
cliché que A (CL) avec le ciment calcitique anisopaque palissadique (CAP) noir, légèrement 
recristallisé dans les zones orangées vives, ciment micritiques CM rose à orangé terne à vif, et 
sparite de blocage SB1 rouge terne (DEF 14). C- Ciment en pendants de calcite radiaxiale fibreuse 
(RFC), à aspect turbide et nuageux, recristallisé (rRFC), sur un ciment pendant anisopaque 
palissadique CAP (haut à droite de l’image) (LN, DEF 12). D- Même cliché que C (CL) avec la calcite 
radiaxiale fibreuse recristallisée rRFC à teintes violet terne, rose vif, rouge vif et bleu nuit. La CAP 
est noire et orange vif et aussi partiellement recristallisée (haut à droite de l’image, DEF 12). E- 
Ciment anisopaque palissadique (CAP), puis ciment laminé microstalactitique (CLM), tous deux non 
ferreux. Le vide résiduel est partiellement occupé par des silts ainsi que par une calcite 
équigranulaire non ferreuse (CE) (LN + AFK, DEF 14). F- Générations successives de ciments et 
remplissage de sédiment interne à ostracodes (Os.). Du bas vers le haut en succession normale : 
CAP limpide, CM sombre, CAP limpide, CM sombre, sédiment interne à ostracodes, CAP limpide et 
CM sombre (LN, DEF 14). 
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3.3.2.2.4. Ciments anisopaques pendants laminés en calcite faiblement 
magnésienne, microstalactites, calcrètes, ciment micritique et 
ciment de calcite en mosaïque équigranulaire 

 
Description : 
D’autres ciments anisopaques apparaissent laminés, microstalactitiques (CLM), « sales » en 
lumière naturelle (présence de matière organique ?) non luminescents en CL, et peuvent 
former des spéléothèmes épais de 100 µm à quelques cm. Un ciment micritique (CM), 
orange en CL, est associé à ces ciments microstalactitiques (Fig. 3-34, C et D). Ces CLM 
peuvent être plus limpides et sont parfois recristallisés en sparite (rCLM). Ils sont alors violets, 
noirs ou oranges ternes en CL (Fig. 3-34, E et F). Ce type de sparite peut également combler 
les vides sous la forme d’un ciment en mosaïque équigranulaire (CE) (Fig. 3-33, E et 3-34, C, D, 
G et H). Existent aussi des calcrètes laminés, « sales » en lumière naturelle, non luminescents 
en CL (Fig. 3-34, A et B), épais de 500 µm à 5-6 cm. 
 
Les valeurs isotopiques des CE (n = 3) varient en δ18O de -4,82 à -7,01 ‰ (V-PDB) (µ = -5,57 ; 
SD = 1,07), en δ13C de -2,43 à -4,92 ‰ (V-PDB) (µ = -3,49 ; SD = 1,49). Les valeurs isotopiques 
des CLM (n = 3) varient en δ18O de -3,00 à -5,67 ‰ (V-PDB) (µ = -4,12 ; SD = 1,38), en δ13C de 
-2,11 à -4,58 ‰ (V-PDB) (µ = -3,14 ; SD = 1,71) (Fig. 3-31). 
 
 
Interprétation : 
Ces ciments anisopaques, notamment ceux structurés en microstalactites (spéléothèmes), 
caractérisent une zone vadose météorique, d’épikarst à cavités aussi remplies de sédiment 
interne silteux à ostracodes peut-être cavernicoles (Fig. 3-34, H) (Dunham, 1969 ; Aissaoui et 
Purser, 1983 ; James et Choquette, 1984 ; Scholle et Ulmer-Scholle, 2004). L’absence de fer 
dans ces ciments fait que ces derniers étaient peut-être en calcite faiblement magnésienne 
(LMC), ce que confirmerait le peu de recristallisation observé en cathodoluminescence (Fig. 
3-34, D et H). Les ciments micritiques pourraient avoir été associés au développement des 
calcrètes en domaine météorique (Nash et Smith, 2003; Stokes et al., 2007). Le ciment en 
calcite équigranulaire (CE) entre les spéléothèmes, parfois pendant et associé au ciment 
micritique serait aussi d’origine météorique (Müller, 1971; Grover et Read, 1978). La 
similarité des valeurs isotopiques des CLM et des CE indique un fluide parent commun, 
probablement météorique (avec δ13C et δ18O négatifs) ou de mélange comme le montre la 
covariance positive des valeurs (Allan et Matthews, 1982) (Fig. 3-31), ce qui est possible 
étant donné que les dépôts de la Formation du Défens traduisent à l’évidence des répétitions 
d’émersions et d’immersions. 
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Figure 3-34 (page précédente): Ciments anisopaques laminés, calcrètes et spéléothèmes. Lames 
observées en lumière naturelle (LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium 
(AFK) et en cathodoluminescence (CL). A- Calcrète (CAL) recoupé par un vide de dissolution, 
cimenté par la dolomite D1 non ferreuse que surmonte la sparite de blocage non ferreuse SB1 (LN + 
AFK, DEF 15a). B- Calcrète (CAL) et calcite équigranulaire en mosaïque partiellement dissoute (CE) 
(LN + AFK, DEF 10). C- Ciment laminé pendant « sales » microstalactitique (CLM) en spéléothème 
accompagné d’un ciment micritique (CM), et calcite équigranulaire en mosaïque (CE) dans les vides 
(LN + AFK, DEF 16). D- Même cliché que C (en CL) avec CLM noir, CM luminescent orange, et CE 
noire (DEF 16). E- Ciment anisopaque palissadique « sale » (CAP) et ciment laminé 
microstalactitique recristallisé (rCLM) antérieur au ciment laminé microstalactitique (CLM) dont les 
teintes foncées seraient dues à des résidus de matière organique (LN, DEF 14). F- Même cliché que 
E (en CL) avec CAP de teinte noire à orangée, suivi de rCLM faiblement luminescent à zonations de 
sparite palissadique à cœur noir et bord orange. Les ciments laminés montrent des teintes violet 
terne lorsqu’ils sont « sales » (résidus organiques ?) et orangé lorsqu’ils sont limpides et 
partiellement recristallisés (DEF 14). G- Spéléothèmes légèrement basculés, associés à la calcite 
équigranulaire non ferreuse (CE) en remplissage des vides, et au ciment micritique (CM). Tous sont 
recoupés par une fracture remplie de calcite de blocage ferreuse fBS2 (LN + AFK, DEF 15a). H- 
Structure géopétale avec cimentations par de la calcite anisopaque palissadique (CAP), puis par un 
ciment micritique (CM), avant remplissage par un sédiment interne à ostracodes (Os.) et 
comblement du vide restant par de la sparite équigranulaire en mosaïque (CE) (LN + AFK, DEF 17). 

 
 

3.3.2.2.5. Dolomite D1 en remplacement et en ciment 
Description : 
Comme décrit plus haut (cf. 3.3.2.1.), la dolomitisation est principalement stratiforme mais 
peut être aussi envahissante, latéralement et vers le bas. Elle correspond à une dolomite D1 
qui affecte tout faciès =en remplacement (Fig. 3-29) ou est disposée en ciment dans les vides 
de dissolution recoupant les calcrètes et ciments précoces. En remplacement, elle a une 
texture subhédrale à euhédrale (Fig. 3-35, A, B, E et F) et, en ciment, une texture euhédrale 
(Fig. 3-35, C et D). Elle peut cristalliser en surcroissance sur des rRFC ou CAP, avec des 
cristaux de 200 à 2000 µm de taille. Elle n’est pas ferreuse et montre en 
cathodoluminescence des zonations violet terne, orange terne, rose terne et rouge vif (Fig. 3-
35, B, D et F). Elle peut être totalement ou partiellement dédolomitisée (Fig. 3-35, G et H). 
Les valeurs isotopiques de D1 (n = 2) vont de -1,02 à -0,11 ‰ en δ18O (V-PDB) (µ = -0,56 ; SD 
= 0,65) et de 0,66 à 1,20 ‰ en δ13C (V-PDB) (µ = 0,93 ; SD = 0,39) (Fig. 3-31). Les valeurs du 
rapport 87Sr/86Sr sont de 0,707124 et de 0,707146 (Fig. 3-36). 
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Figure 3-35 (page précédente): Dolomite D1 en remplacement et en ciment. Lames observées en 
lumière naturelle (LN) et en cathodoluminescence (CL). A- Dolomite D1 subhédrale en 
remplacement de la micrite (Mic.) et s’appuyant sur des rRFC (LN, DEF 15a). B- Même cliché que C 
(en CL) avec la dolomite D1 rose terne et la micrite (Mic.), probablement recristallisée, orange vif. 
Seule la micrite en petits galets et en contact avec les bords externes de la dolomite est orange, la 
micrite de l’encaissant reste marron sombre. La dolomite s’appuie en partie sur des rRFC orange vif 
et noir (DEF 15a). C- Vide de dissolution recoupant un calcrète (CAL) et cimentation du pourtour du 
vide par la dolomite D1 puis remplissage du vide résultant par SB1. D- Même cliché que C (en CL) 
avec D1 zonée en bandes orange et rose terne avec une bande externe rouge vif, et sparite de 
blocage SB1 orange terne. E- Dolomite D1 en remplacement et en ciment du pourtour de galets 
noirs dans F2. La dolomite en remplacement est sale et celle en ciment dans l’espace 
intergranulaire est limpide (LN, DEF 18). F- Même cliché que E (en CL) avec D1 en remplacement et 
en ciment violet terne, et avec SB1 en remplissage de la porosité résiduelle orange terne (DEF 18). 
G- Dédolomitisation partielle dD1 du cœur de D1 et cimentation par SB1 entre les cristaux de D1 
(LN, DEF 18). H- Même cliché que G (en CL) avec D1 violet terne et dans son cœur dD1 à 
luminescence marron terne et noir. SB1 est orange terne à marron (DEF 18). 

 

Interprétation : 
Étant donné que la dolomite D1 intervient après des dissolutions météoriques, elle pourrait 
avoir été liée à la remise en eau marine marquant la base de chaque STHF. Des saumures, 
saturées en Mg, se sont sans doute formées précocement dans les environnements inter- à 
supratidaux de certaines STHF. Ces saumures auraient percolé vers le bas et latéralement 
dans les pores et dolomitisé la matrice ou formé des ciments.  
Les valeurs isotopiques mesurées sur deux échantillons de D1 suggèrent que celle-ci dérive 
d’un fluide marin ainsi que d’une légère recristallisation indiquée par la diminution du  δ18O 
par rapport aux valeurs de dolomite marine attendues pour le Tithonien (Fig. 3-31). En 
prenant les mêmes températures de surface (entre 25 et 30°C) que celles définies à propos 
de la Formation du Vallon de Toulouse (Fig. 3-22), la salinité du fluide responsable de la 
dolomitisation aurait été comprise entre -1,5 et 0,5 ‰ δ18O (V-SMOW) (Fig. 3-37), soit une 
eau marine légèrement modifiée par une eau douce, ce qui suggèrerait un modèle de 
mélange pour la dolomitisation (Badiozamani, 1973). Cependant, une telle salinité pourrait 
ne pas à correspondre à celle du fluide dolomitisant mais plutôt, au moins en partie, à celle 
du fluide de recristallisation ultérieure. Ainsi, sans diminution du δ18O due à la 
recristallisation, le fluide dolomitisant aurait pu être plus salé et tomber dans la gamme des 
fluides marins (> 0‰ δ18O (V-SMOW). Cette interprétation semble confirmée par les valeurs 
de 87Sr/86Sr qui donnent un âge Tithonien inférieur à l’eau parente de la dolomite D1. 
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3.3.2.2.6. Calcite de blocage sparitique non ferreuse SB1 et fracturation F1 
Description: 
Une première sparite de blocage SB1 apparaît non ferreuse, à teintes de luminescence 
orange terne, en cristaux épais de quelques dizaines de microns à plusieurs millimètres (Fig. 
3-31, C, D, E, F ; 3-33, A et B ; 3-34, A). SB1 colmate une première génération de fractures, F1, 
présente dans les trois formations de la coupe du Défens. Les valeurs isotopiques de SB1 (n = 
7) vont de -5,79 à -3,17 ‰ en δ18O (V-PDB) (µ = -4,65 ; SD = 0,93) et de 0,80 à -6,60 ‰ en 
δ13C (V-PDB) (µ = -2,60 ; SD = 2,50) (Fig. 3-31). La valeur de 87Sr/86Sr est de 0,707358 (Fig. 36). 
 
Interprétation: 
Les teintes de luminescence de SB1 correspondraient à la présence de Mn et à l’absence de 
Fe. L’évolution vers des valeurs négatives en δ13C indiquerait une incorporation de carbone 
dérivé du CO2 des sols par dégradation de matière organique, et interaction avec le carbone 
du carbonate encaissant en profondeur. Ceci est interprété comme étant un argument de 
diagénèse météorique d’enfouissement peu profond (100 à 200 m) (James et Choquette, 
1984). Les fluides sources de SB1 auraient pu interagir avec des carbonates datés autour de 
138 Ma (Valanginien) d’après la valeur de 87Sr/86Sr (Fig. 36). 
  

SB1 
D1 

Figure 3-36 : Report sur la courbe 
de McArthur et Howarth (2004) 
des valeurs de 87Sr/86Sr  de D1 
(carrés). La bande grise représente 
la tranche de temps Tithonien. La 
courbe noire représente les 
valeurs moyennes d’âge et les 
courbes grises représentent 
l’intervalle de confiance à 95 %. D1 
serait donc issue d’eau marine 
tithonienne. Les croix  noires 
représentent les trois âges 
possibles pour SB1. 

 

 

Figure 3-37 : Distribution des 
moyennes et des écarts-types de 
D1 sur le diagramme de 
fractionnement, montrant la 
température en fonction du δ18O 
(V-PDB) pour différentes valeurs 
du δ18Oeau en prenant l’équation 
de Fritz et Smith (1970). 
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3.3.2.2.7. Calcite de blocage sparitique ferreuse fSB2 et fracturation F2 
Description: 
Une seconde sparite de blocage fSB2, ferreuse et non luminescente, est aussi présente dans 
les trois formations de la coupe du Défens. SB2 colmate une deuxième génération de 
fractures, F2, recoupant toutes les phases diagénétiques antérieures. 
 
 
Interprétation: 
La présence de fer en quantité importante pourrait indiquer que fSB2 résulte d’une 
diagenèse plus profonde que pour SB1 dans la mesure où un aquifère plus profond est 
potentiellement moins soumis à un renouvellement des eaux et à oxydation et peut ainsi 
rester chargé en Fe2+ en milieu réducteur. 

 

3.3.2.2.8. Conclusion  
 
La surface de discontinuité supportant la formation du Défens a enregistré une diagenèse 
intrinsèque, essentiellement marquée par des dissolutions. 
 
Au-dessus, la Formation du Défens a subi des diagenèses précoces à la fois météoriques et 
marines. La diagenèse météorique à créé des vides par karstification mais a aussi 
partiellement comblé ces vides ainsi que la porosité primaire intergranulaire par cimentation. 
Les ciments anisopaques ont ainsi rempli 5 à 90 % des vides créés, ce qui a donné des 
propriétés pétrophysiques très hétérogènes à toute échelle (centimétrique à pluri-métrique). 
La diagenèse marine précoce a complété la poronécrose par cimentation. À la partie 
supérieure de la Formation du Défens, la diagenèse marine inter- à supratidale a conduit à 
une dolomitisation très précoce et au développement de corps dolomitiques stratiformes, la 
dolomitisation tendant de plus à être envahissante. 
 
La Formation du Défens n’existant que de manière ponctuelle (elle ne peut être représentée 
que par des lits d’épaisseur centimétrique à décimétrique à galets noirs), ses impacts 
diagénétiques ne sont pas évidents comme ils le sont dans sa localité-type. Pourtant, avec la 
discontinuité sédimentaire basale SD2, c’est un élément clé de compréhension de l’évolution 
du système sédimento-diagénétique de la Plate-Forme Sud-Provençale d’âge Jurassique 
supérieur. Latéralement, là où les évidences sédimentologiques d’émersion, de karstification 
et de dissolution manquent, les indices de ces phénomènes doivent être recherchés dans 
l’évolution diagénétique de la Formation du Vallon de Toulouse sous-jacente, notamment 
dans la dissolution de ses ooïdes et dans sa dolomitisation différée. 
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3.3.3. La Formation de La Gineste : une dolomitisation syngénétique ou 
très faiblement différée (Tithonien inférieur) 

 
La Formation de La Gineste a été étudiée dans les quatre secteurs d’étude mais seulement 
deux logs ont été levés à haute résolution dans les coupes de la calanque du Défens (Fig. 3-
27) et du col de La Gineste (Fig. 3-38). 
 

3.3.3.1.Principaux traits sédimentologiques, stratigraphiques et d’évolution 
environnementale 

Le passage entre les Formations du Défens et de La Gineste est transitionnel et matérialisé 
par le remplacement des faciès F1 et F2 par les faciès F3 à F7. 
 
Dans la coupe de la calanque du Défens, levée sur 75 m d’épaisseur (Fig. 3-27), le Membre 
Calcaire Inférieur de la Formation de La Gineste est organisé en 37 STHF faites (dans le cas 
d’une séquence typique, Fig. 3-39, A) de l’empilement des F4 – F3c - F3a qui montre une 
évolution d’environnements subtidaux à inter-supratidaux. Une brèche d’effondrement après 
dissolution d’évaporites, épaisse de 2 à 3 m (Fig. 3-40), marque le passage au Membre 
Dolomitique Supérieur à dépôts quasi totalement dolomitisés et à évaporites. Ce membre 
est fait d’au moins 30 STHF (celles levées) où se succèdent les faciès d’environnements 
surtout inter- et supratidaux, confinés, évaporatoires. 
 
Dans la coupe du col de La Gineste (localité-type de la formation), levée sur 150 m 
d’épaisseur), 31 STHF ont été définies (Fig. 3-38). Une séquence typique est faite de 
l’empilement des F5b - F5a - F3c - F3a (Fig. 3-39, B), enregistrant une évolution depuis des 
environnements subtidaux vers des environnements inter- et supratidaux, c'est-à-dire une 
évolution par diminution de profondeur commandée par le comblement sédimentaire 
(Dalmasso, 2001, Travassac, 2003 ; Floquet et al., 2007). 
 
La différence de nombre de STHF dans les 2 coupes, pourrait être due à la situation 
paléogéographique. La coupe du col de La Gineste était en position plus externe sur la plate-
forme, position déterminant probablement plus d’espace disponible pour la sédimentation 
et moins d’émersions, par rapport à la coupe de la calanque du Défens qui était en position 
très interne et régulièrement émergeante sur la plate-forme (Dalmasso, 2001). 
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Figure 3-38 : Coupe de la route du col de La Gineste, localité type de la Formation de La Gineste. 31 
STHF ont été définies, traduisant des évolutions d’environnements de dépôts, de subtidaux à 
supratidaux. La dolomitisation est partielle dans le faciès F5b tandis qu’elle est totale dans les 
autres faciès. Échant. = Échantillons, Pal. = Palustre, Supra. = Supratidal, Inter. = Intertidal et Sub. = 
Subtidal. B/M = Boundstone-Mudstone, W = Wackestone, P = Packstone, G = Grainstone et R = 
Rudstone. Se reporter à la légende volante pour la signification des figurés. 
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Figure 3-39 : Séquences à très haute fréquence typiques de la Formation de La Gineste, dans la 
coupe de la calanque et pointe du Défens. A- STHF du Membre Calcaire Inférieur montrant une 
évolution d’environnements subtidaux à inter-supratidaux (avec illustrations macro- et 
microscopiques). B- STHF du Membre Dolomitique Supérieur montrant une évolution 
d’environnements subtidaux à supratidaux (avec illustrations macro- et microscopiques). Les 
numéros des STHF dans les triangles jaunes sont ceux de la Fig. 3-27.  
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Figure 3-40 : Déformations synsédimentaires liées aux cristallisation et dissolution de sulfates dans 
le Membre Supérieur Dolomitique de la Formation de La Gineste dans la coupe de la pointe du 
Défens. Photographies d’affleurements et de lames observées en lumière naturelle (LN) ou après 
coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). A- Brèche d’effondrement par 
dissolution d’évaporites anhydritiques et gypseuses. B- Zoom sur la brèche faite d’éléments 
calcaires sub-anguleux clairs emballés dans une matrice dolomicritique foncée. 
C- Pseudomorphoses de gypse, calcitisées, dans une matrice dolomicritique (LN + AFK, DEF 21). D- 
Fentes de retrait circumgranulaires (déshydratation ou dessiccation) (flèches jaunes) dans les 
éléments calcaires sub-anguleux de (B), indiquant l’émersion (LN + AFK, DEF 20). E- Méga-tepee par 
cristallisation précoce de gypse (évaporite capillaire), déformant les bancs sur une épaisseur 
d’1,5 m. F- Stromatolites ondulants dolomitisés (S) situés sur un nodule d’anhydrite 
pseudomorphosée en calcite (P). 

 
La position très interne de la coupe de la calanque et de la pointe du Défens est démontrée 
par la fréquence des pseudomorphoses d’évaporites (quasiment absentes de la coupe du col 
de La Gineste).  
L’existence du Membre Calcaire Inférieur dans cette coupe pourrait être liée à une induration 
précoce des micrites à oncoïdes et stromatolites (F4, F3c et F3a) grâce à l’activité 
microbienne, induration qui aurait rendu ces faciès résistants à la dolomitisation (Fig. 3-29, 3). 
La préservation des oncoïdes de la dolomitisation dans le Kimméridgien jurassien 
(Dahanayake, 1977), résulterait d’une induration précoce analogue. 

3.3.3.2. Diagenèse 
La Formation de La Gineste montre les phases diagénétiques successives suivantes : 1) 
cimentation isopaque fibreuse IFC, 2) cristallisation d’anhydrite et gypse, 3) cristallisation de 
pyrite, 4) dolomitisation en remplacement D1, 5) dissolution et recristallisation de l’aragonite 
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et de la calcite HMC en calcite LMC (EC), 6) cimentation dolomitique D2, 7) compaction 
mécanique, 8) calcite de blocage non ferreuse SB1 et fracturation F1, 9) calcite de blocage 
ferreuse fSB2 et fracturation F2, 10) compaction chimique et stylolitisation, et 11) calcite de 
blocage non ferreuse SB3, fracturation F3 et dédololomitisation. 

3.3.3.2.1. Ciment isopaque fibreux (IFC) 
Description : 
Ce ciment, « sale », cryptocristallin, non ferreux et non luminescent, isopaque (10 à 20 µm 
d’épaisseur), est présent autour des grains ou de leurs débris. 
 
Interprétation : 
Ce type de ciment IFC, généralement aragonitique ou en HMC, est connu en domaine 
phréatique, marin (Schroeder et Purser, (1986). Leur recristallisation en calcite 
cryptocristalline, en surface, serait très précoce (Evamy, (1973). 

3.3.3.2.2. Anhydrite et gypse  
Description : 
Des pseudomorphoses calcitisées de cristaux monocliniques ou en fer de lance (de taille 
millimétrique) de gypse (Fig. 3-40, C et 3-41, A, C et D), et de nodules d’anhydrite (de taille 
centimétrique) (Fig. 3-40, F et 3-41, B) sont fréquentes. Des structures en chicken-wire sont 
visibles. La calcite de remplacement est non luminescente (Fig. 3-41, C et D). 
 
Interprétation : 
La cristallisation des gypses et anhydrites, associés aux stromatolites, avec structures de 
chicken wire, est bien connue dans les environnements de sebkha actuels (Amiel et Friedman, 
1971; Holtkamp, 1985; Müller et al., 1990; Al-Zamel et Al-Sarawi, 1998) et anciens (Wood et 
Wolfe, 1969; Treesh et Friedman, 1974; Achauer, 1982; Bouroullec et Deloffre, 1982). Ainsi, 
ces évaporites résultent d’une diagenèse synsédimentaire (évaporites capillaires pour 
l’essentiel). 

3.3.3.2.3. Pyrite 
Description : 
La pyrite apparaît sous la forme de cubes isolés ou framboïdes (Berner, 1969) au sein de la 
micrite ou dans les lamines microbiennes. Elle est opaque en lumière naturelle, non 
luminescente. 
 
Interprétation : 
Ce type de pyrite, le plus souvent associé à des filaments microbiens ou cyanobactériens, 
peut être généré par la réduction microbienne très précoce (éogénétique) des sulfates (BSR) 
(Berner, 1972; Raiswell et Berner, 1985). 
 

3.3.3.2.4. Dolomite de remplacement D1 
Description : 
La dolomite D1 a le plus souvent, en lumière naturelle, le cœur « sale » et l’extérieur limpide. 
Elle est non colorée à l’alizarine et au ferricyanure de K (Fig. 3-42, A). Les cristaux, de moins 
de 10 µm à 250 µm de taille, sont subhédraux quand ils sont agglomérés (Fig. 3-42, B),  et 
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euhédraux lorsqu’ils sont dispersés dans la matrice (Fig. 3-42, A). D1 remplace partiellement 
ou totalement la matrice carbonatée et les grains (Fig. 3-42, B) et cimente parfois les vides 
(Fig. 3-42, G et H). D1 montre parfois des cristaux arrondis dans les dépôts supratidaux, 
similaires à ceux décrits dans D1 dans le chapitre 2, (Fig. 3-42, A, B et D). En 
cathodoluminescence, lorsque D1 est zonée, ses teintes sont orangé terne à rouge vif et 
pourpre terne, et, lorsqu’elle n’est pas zonée, elle est de teinte violet-bleu nuit faiblement 
luminescent (3-42, A et B). Ces caractéristiques de D1 sont les mêmes dans tous les dépôts.  
Les isotopes stables de D1 (n = 37) varient de -8,45 à 1,37 ‰ en δ18O (V-PDB) (µ = -4,29 ; SD 
= 0,65) et de -2,57 à 3,27 ‰ en δ13C (V-PDB) (µ = 1,48 ; SD = 1,40) (Fig. 3-43). Les valeurs de 
87Sr/86Sr sont de 0,707077 et 0,707182 (Fig. 3-44). Les valeurs, en ppm, en Mn varient de 
6,61 à 61,23, en Fe de 122,78 à 610,99, en Sr de 71,54 à 224,54, et en Na de 231,33 à 
1418,16 (n = 11) (Fig. 3-45). 
 

   
Figure 3-41 : Pseudomorphoses de gypse et d’anhydrite. Lames observées en lumière naturelle (LN) 
ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). 
A- Lamines stromatolitiques ondulantes contenant des pseudomorphoses de gypse en cristaux 
monocliniques ou en fer de lance (flèches jaunes) remplis d’un sédiment interne silteux et d’une 
calcite non ferreuse (rose) (LN + AFK, DGIN 19). B- Structure en (micro) chicken wire avec 
remplacement des nodules d’anhydrite par une sparite non ferreuse en mosaïque (P) et d’une 
partie de la micrite par la dolomite D1, micrite apparaissant encore en fantôme sous forme d’un 
liseré sombre (flèche) délimitant les anciens nodules d’anhydrite. La micrite (Mic.) est 
partiellement dolomitisée (LN + AFK, DEF 21). C- Pseudomorphose isolée de gypse (P) dans un 
wackestone péloïdal partiellement dolomitisé (D1), avec des amas de micrite non dolomitisée (Mic.) 
(LN, RGIN 20). D- Même photographie que C (en CL) avec la dolomite D1 et la micrite Mic. à 
luminescence bleu nuit, et la calcite en remplacement de la pseudomorphose P de gypse de teinte 
noire. La luminescence homogène pour Mic. et D1 pourrait être liée à une recristallisation (CL, 
RGIN 20). 
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Figure 3-42 (page précédente) : Dolomite D1 en remplacement et en ciment. Lames observées en 
lumière naturelle (LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en 
cathodoluminescence (CL). A- Dolomite à texture euhédrale, en remplacement partiel de la micrite 
(LN + AFK, DGIN 6). B- Dolomite à texture subhédrale, en remplacement total de la micrite (LN + 
AFK, DGIN 22a). C- Dolomite à texture subhédrale et à cristaux arrondis montrant des amas plus 
sales (flèches), en remplacement de la micrite (LN, DGIN 22a). D- Même photographie que C (en CL) 
avec la dolomite en remplacement de la micrite, avec les cœurs des rhomboèdres en orange (1e 
phase) et les zonations périphériques en rose terne (phases ultérieures). Les amas plus sales dans C 
(flèches) sont constitués uniquement de rhomboèdres orange donc de la 1e phase de dolomite 
(DGIN 22a). E- Dolomite en remplacement de la micrite et calcite équigranulaire (EC) en 
remplacement de l’anhydrite (LN, DEF 21). F- Même photographie que E (en CL) avec la dolomite 
D1en remplacement de la micrite (violet terne) et la calcite zonée équigranulaire (EC) en 
remplacement de l’anhydrite (DEF 21). G- Dolomite « sale » de remplacement de la micrite et 
limpide en ciment, montrant des sous-phases D1a, D1b et D1c (LN, DEF 19). H- Même photographie 
que G (en CL) avec la dolomite de remplacement de la micrite. Cette dolomite est zonée, de 
l’intérieur à l’extérieur d’un rhomboèdre, comme suit : cœur orangé à bord rose terne (D1a) puis 
bandes orange terne vers l’extérieur (D1b) et enfin bandes rose terne, rouge vif puis rose terne 
(D1c). 

Interprétation : 
L’association de la dolomite D1, en remplacement de la matrice, avec les évaporites, dans les 
dépôts supratidaux indique une origine synsédimentaire (McKenzie et al., 1980; Frisia, 1991; 
Strohmenger et al., 2010). La même dolomite dans les dépôts intertidaux et subtidaux 
semble directement provenir des environnements supratidaux. Une telle interprétation est 
renforcée par la présence de D1 dans les terriers du faciès F5b, qui auraient été plus 
perméables aux fluides dolomitisants, et à partir desquels l’ensemble du faciès peut être 
dolomitisé. Ce mécanisme de dolomitisation dans et par les terriers est bien connu dans 
d’autres formations carbonatées (Gingras et al., 2004; Swart et al., 2005) et peut même 
conduire à la formation de super-drains comme dans le cas du Membre Arab-D de la 
Formation Arab du Jurassique supérieur (Meyer et al., 2000). 
Les valeurs de δ13C respectent les signatures attendues pour le Tithonien, ce qui indique que 
D1 dérive bien d’un carbone marin d’âge Tithonien. Les valeurs très négatives en δ18O 
indiqueraient soit une formation de D1 sous des températures plus élevées que celles de 
surface, soit une recristallisation avec fluides plus négatifs en δ18O, probablement 
météoriques. 
L’hypothèse d’augmentation de température peut être rejetée en raison de la présence de 
sulfates, de son aspect « sale » indiquant un remplacement, de sa texture sub- et euhédrale 
indiquant une température de formation inférieure à 50°C (Gregg et Sibley, 1984), et des 
valeurs de 87Sr/86Sr qui montrent une origine d’eau marine du Tithonien. 
Par contre, la présence de zonations pourrait indiquer des recristallisations (Reinhold, 1998), 
ce qui validerait une influence de fluides plus négatif en δ18O. Une légère augmentation en 
δ13C accompagne la diminution en δ18O et serait imputable à la recristallisation de D1 avec 
des fluides météoriques enrichis en CO2 atmosphérique (Emrich et al., 1970; Hudson, 1977). 
Il est donc délicat de calculer les températures de formation de D1 puisque les isotopes 
stables reflètent plutôt un épisode de recristallisation (valeurs les plus négatives en δ18O). 
Dans une STHF type, les valeurs isotopiques des faciès subtidaux à supratidaux montrent un 
δ13C dans la gamme de celui des carbonates marins du Tithonien, mais en même temps un 
δ18O plus négatif de fluide de recristallisation ultérieure (Fig. 3-46). Cela traduirait que les 
signatures isotopiques de D1 reflètent principalement la diagenèse marine synsédimentaire 
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et météorique syngénétique et que la mésogenèse ou la télogenèse n’ont pas modifié les 
valeurs isotopiques précoces. 

 
Figure 3-43 : Valeurs de δ18O et de δ13C (V-PDB) ‰ de toutes les phases analysées dans la 
Formation de La Gineste. Le rectangle noir en tireté marque les valeurs des calcaires marins au 
Tithonien d’après Allan et Wiggins (1993), Dera et al.(2011) et Gigout (2011). Le rectangle gris en 
tireté montre les valeurs attendues pour la dolomite marine au Tithonien, avec un fractionnement 
positif de 3 ‰ (Land, 1980). 

Les teneurs en Mn et en Fe (Fig. 3-45, A) qui semblent être positivement covariantes, 
traduiraient des fluides de recristallisation réducteurs, d’enfouissement peu profond (Meyers 
et Lohmann, 1985), peut être météoriques, car les aquifères deviennent rapidement 
réducteurs sous le niveau de battement de la nappe d’eau (water table) de sorte que les ions 
Mn2+ et Fe2+,non oxydés, s’y concentrent (Veizer, 1983; James et Choquette, 1984). 
Les valeurs en Sr (Fig. 3-45, B), inférieures à celles des dolomites marines) traduisent une 
recristallisation en domaine sous-saturé par rapport à l’eau de mer, qui s’accompagne d’une 
perte de Sr (Turekian, 1964).  
Une recristallisation est moins déductible des teneurs de Na (Fig. 3-45, B) car certains 
échantillons ont gardé des valeurs (>1000 ppm) compatibles avec les signatures marines 
initiales, tandis que d’autres ont subi un appauvrissement en Na, fréquent lors de diagenèse 
météorique ou d’enfouissement (Land et Hoops, 1973; White, 1978; Land, 1980). En résumé, 
comme pour le δ18O, les éléments traces Mn, Fe, Sr et Na montrent la préservation de la 
signature initiale marine de la dolomite  ou son altération ultérieure. 
Les différentes analyses et observations valident une dolomitisation de reflux per descensum 
quasi immédiate (Fig. 3-46). Les saumures dolomitisantes proviendraient des dépôts 
d’environnements supratidaux arides des toits des STHF et percoleraient dans les dépôts 
inter- à subtidaux des parties inférieures des STHF. Une recristallisation en domaine 
météorique ou de faible enfouissement a pu fréquemment affecter ces dolomites 
éogénétiques. 
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Figure 3-45 : Diagramme croisé de la teneur en Mn, Fe, Sr et Na de D1, SB1, SB2 et SB3 en ppm. 
A- Mn (x) par rapport à Fe (y). B- Sr (x) par rapport à Na (y). 

3.3.3.2.5. Dissolution et recristallisation de l’aragonite et de la calcite 
HMC en calcite équigranulaire (EC) en LMC  

Description : 
Certains vides, de taille inframillimétrique à pluri-centimétrique, comblés par des ciments 
calcitiques, sont à l’évidence des moules d’organismes, les plus fréquents étant ceux de 
nérinées et de rudistes. Les nérinées sont recristallisées en sparite équigranulaire non 
ferreuse (EC) (Fig. 3-47, A) et les rudistes montrent une recristallisation de la couche interne 
de leur coquille initialement en aragonite (Bøggild, 1930; Kennedy et Taylor, 1968; Skelton, 
1974) en calcite LMC (Fig. 3-47,B). 
 
Interprétation : 
La dissolution de l’aragonite et de la HMC est bien connue en domaine météorique (Bathurst, 
1975) et amène à la formation de vides et à la (recristallisation en) ou cristallisation de calcite 
faiblement magnésienne (LMC) (Milliman, 1974; Brand et Veizer, 1980). Il est donc probable 
que les dépôts le Formation de La Gineste aient subi une dissolution météorique précoce.
 

A B 

Figure 3-44 : Report sur la 
courbe de McArthur et Howarth 
(2004) de la valeur de 87Sr/86Sr 
de D1, SB1, D2 et SB3. Le trait 
grisé représente la tranche de 
temps Tithonien. La courbe 
noire représente les valeurs 
moyennes d’âge et les courbes 
grises représentent l’intervalle 
de confiance à 95 %. Seule D1 
est d’âge Tithonien. 

 

SB1 
D1 
D2 
SB3 
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Figure 3-46 : Dolomitisation 
per descensum par reflux de 
saumures très précoces à 
partir des environnements de 
des dépôts F3a et F3c 
supratidaux à intertidaux 
dans les dépôts F5a et F5b 
des environnements 
subtidaux, essentiellement 
via les bioturbations. Le front 
de dolomitisation majeur 
traverse les faciès lités 
granulaires, poreux, et 
s’arrête dans les faciès 
boueux F5b, peu ou pas 
poreux, mais la 
dolomitisation se poursuit à 
la faveur des terriers (T). Des 
traces d’oxydation (Ox.) de la 
pyrite sont visibles dans les 
dépôts supratidaux à lamines 
cyanobactériennes (F3a). 
Échelle = pièce de 1 cm de 
diamètre. Se reporter à la 
légende volante pour la 
signification des figurés. 
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Figure 3-47 : Recristallisation en LMC équigranulaire de la partie aragonitique de coquille de 
rudistes, et de test de nérinées. 

3.3.3.2.6. Ciment dolomitique D2 
Description : 
La dolomite D2, en cristaux euhédraux de 50 à 500 µm de taille, cimente des vides de 
dissolution. Elle est limpide en lumière naturelle, non colorée à l’alizarine et au ferricyanure 
de potassium (Fig. 3-48, A et B). Elle croît en appui sur D1 dans les vides moldiques ou non 
moldiques (Fig. 3-48, B et C). En cathodoluminescence, elle montre les zonations suivantes, 
du centre vers l’extérieur: violet terne au cœur, fine et rouge vif, fine et violet terne, épais et 
rose faiblement luminescent, épaisse et violet terne à l’extérieur (Fig. 3-48, C, D, E et F). Elle 
peut également être parfois totalement non luminescente (Fig. 3-48, G et H). 
Les isotopes stables de D2 (n = 7) varient de -9,41 à -3,51 ‰ en δ18O (V-PDB) (µ = -6,45 ; SD = 
2,49) et de 0,61 à 3,00 ‰ en δ13C (V-PDB) (µ = 1,74 ; SD = 0,70) (Fig. 3-43). Sa valeur de 
87Sr/86Sr est de 0,707406 (Fig. 3-44).  
 
Interprétation : 
La forme euhédrale des cristaux de D2 correspond à une cristallisation à des températures 
inférieures à 50°C (Gregg et Sibley, 1984). La croissance de D2 dans D1 ou en appui sur D1 
semble liée à une dissolution de D1 puis à une recristallisation. Ses valeurs isotopiques, très 
proches de celles de D1, indiquent un lien génétique entre D1 et D2. Sa luminescence 
indique la présence d’activateurs mais, en raison de l’absence de dosage des éléments traces, 
il est difficile de dire lesquels. La valeur de 87Sr/86Sr (Fig. 3-44) étant légèrement supérieure à 
celle attendue pour le Tithonien (ce qui est parfois observé pour des faibles degrés de 
recristallisation, (Durocher et Al-Aasm, 1997) indiquerait que D2 est bien influencée par le 
stock de carbone et de strontium des carbonates tithoniens. Elle aurait pu recristalliser 
rapidement après le dépôt, puis incorporer des activateurs sous faible enfouissement, 
d’autant plus qu’elle est recoupée par des fractures F1 et F2 et par les stylolites, ce qui exclut 
une formation sous enfouissement profond (>300m). De plus, elle vient dans la porosité 
intergranulaire, ce qui a limité la compaction, voire l’a empêché (Fig. 3-48, G et H). Si D2 s’est 
formée à des températures comprises entre 25 et 30°C (celles des eaux de surfaces durant le 
Tithonien, cf. 2.2.1. diagenèse) et une température inférieure à 50°C (en tenant compte d’un 
gradient géothermique normal de 30°C/km), cela implique que : 
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Figure 3-48 (page précédente): Ciment dolomitique D2. Lames observées en lumière naturelle (LN) 
ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). 
A- Dolomite D1 « sale »de remplacement d’un bioclaste (foraminifère ?) et cristallisation de D2 en 
ciment dans les vides et dans un rhomboèdre de D1. La micrite (Mic.) n’est que partiellement 
dolomitisée (LN, RGIN 17). B- Même photographie qu’A (en CL) avec des zonations roses dans D2 
qui s’appuie sur D1 non zonée et de teinte pourpre terne (RGIN 17). C- D1 « sale » en 
remplacement total de la matrice et cristallisation de D2 limpide dans des vides moldiques de 
dissolution et en appui sur D1 (LN + AFK, RGIN 14). D- D1 en remplacement partiel de la micrite et 
cristallisation de D2 dans les vides ou sur D1 (LN + AFK, RGIN 17). E- Dolomite D1 en remplacement 
partiel de la micrite et des enveloppes micritiques des bioclastes, et cimentation des vides par D2 
limpide (LN, RGIN 17) F- Même photographie qu’E (en CL) avec la dolomite D1 de remplacement à 
teinte pourpre terne, et le ciment dolomitique D2 zoné en croissance dans les vides (RGIN 17). G- 
Dolomite D2 limpide (soulignée par le tireté noir) dans l’espace intergranulaire ; faible compaction 
des grains (LN, RGIN19b). H- Même photographie que G (en CL) avec D2 non luminescente, ce qui 
peut indiquer une recristallisation (RGIN19b). 

 
- le fluide parent aurait possédé une salinité comprise entre -9 ‰ et un peu moins de 

0 ‰ en δ18O (V-SMOW) (Fig. 3-49), ce qui correspond à des fluides quasi marins ou à 
des fluides météoriques peu ou très appauvris en 18O. Les aquifères peu profonds ont 
en effet des valeurs peu négatives (Sacks, 1996; Mukherjee et al., 2007), comparables 
aux valeurs de l’eau trouvées pour des latitudes correspondant à celles de la 
Provence au Tithonien et au Crétacé inférieur, tandis que les valeurs plus négatives (< 
-8 ‰) sont plus spécifiques d’aquifères plus profonds (Hearn  et al., 1989) ; 

- l’enfouissement de D2 aurait été au maximum de 900 m. De ce point de vue, le peu 
de compaction observée dans les faciès affectés par D2 montre qu’elle  se serait 
formée sous enfouissement de quelques centaines de mètres. 

3.3.3.2.7. Compaction mécanique 
Description: 
La plupart des faciès montrant leurs porosités intergranulaires ou moldiques cimentées, sont 
très peu compactés (Fig. 3-48, G et H et 3-50, A et B).  
 
  

Figure 3-49 : Distribution de la 
moyenne et de l’écart-type de D2 
sur le diagramme de 
fractionnement, montrant la 
température en fonction du δ18O 
(V-PDB) pour différentes valeurs 
du δ18Oeau, en prenant l’équation 
de Fritz et Smith (1970). 
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Interprétation : 
Les ciments, parmi lesquels, D1, D2, EC ou les sulfates, mis en place très rapidement dans 
l’histoire diagénétique, ont empêché la compaction mécanique. 

 
Figure 3-50 : Faible intensité de la compaction mécanique. A et B- Calcite (EC) en remplacement de 
bioclastes aragonitiques ou intergranulaire, en HMC, non ferreuse, préservant les faciès de la 
compaction. 

3.3.3.2.8. Calcite de blocage non ferreuse SB1 et fracturation F1 
Description : 
La calcite de blocage SB1 est une sparite à cristaux de 100 µm à 2 mm de taille (Fig. 3-51). 
Elle est non ferreuse (Fig. 3-51, A et B)et montre en cathodoluminescence des zonations de 
bandes noir et orange vif (Fig. 3-51, D) ou une luminescence homogène très faible, marron 
terne. Elle est limpide en lumière naturelle (Fig. 3-51, C) et montre de nombreuses inclusions 
solides ainsi que des inclusions liquides monophasées (Fig. 3-51, C). Elle est associée à une 
phase de fracturation F1 (Fig. 3-1, A). 
Les isotopes stables de D1 (n = 9) varient de -9,25 à -6,69 ‰ en δ18O (V-PDB) (µ = -8,05 ; SD = 
1,03) et de -6,20 à -4,47 ‰ en δ13C (V-PDB) (µ = -5,54 ; SD = 0,63) (Fig. 3-43). 
La valeur de 87Sr/86Sr est de 0,707392 (Fig. 3-44). 
Les valeurs en ppm de Mn varient de 16,76 à 28,83, de Fe de 116,39 à 279,24, de Sr de 66,25 
à 133,80, et de Na de 263,68 à 1674,08 (n = 2) (Fig. 3-45). 
 

Interprétation : 
Les inclusions fluides monophasées indiquent une température de formation sous 50°C 
(Goldstein, 1990). Les zonations en cathodoluminescence attestent de variations du potentiel 
d’oxydo-réduction du fluide parent de SB1, sachant que celui-ci n’était pas riche en fer 
(absence de coloration violette). Les valeurs isotopiques négatives en δ18O et en δ13C 
indiquent probablement un enrichissement du fluide parent en 12C dérivé de sols ainsi qu’un 
appauvrissement en 18O lié soit à une fluide météorique soit à une augmentation de 
température (Moore, 2001b). En raison des basses valeurs de Mn, Fe et Sr, une origine 
météorique du fluide est plausible (Banner, 1995). 
La valeur de 87Sr/86Sr montre une possible interaction avec des carbonates du Crétacé 
inférieur, comme dans le cas de la sparite de blocage SB1 de la Formation du Défens. SB1 
serait donc mésogénétique d’enfouissement limité à 100 à 200 m (?). Avec un tel 
enfouissement et des inclusions liquides monophasées, les températures de formation de 
SB1 devaient être comprises entre 25 et 50°C, ce qui correspond à des fluides avec un δ18O 
(V-SMOW) négatif, jusqu’à -7 ‰ (Fig. 3-52), caractéristiques d’aquifères météoriques (Craig, 
1961) et d’enfouissement peu important (Sacks, 1996; Mukherjee et al., 2007). 
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Figure 3-51 : Calcite de blocage SB1, non ferreuse. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou 
après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). 
A- Calcite de blocage SB1 non ferreuse, avant SB2 ferreuse et SB3 non ferreuse (LN + AFK, RGIN 
12b). B- SB1 dans une fracture recoupant D2. La pyrite cubique (Pyr.) est dans la matrice micritique 
(LN + AFK, RGIN 16). C- Calcite de blocage SB1 non ferreuse à inclusions solides « sales » dans un 
vide de dissolution et en appui sur D2 (LN, RGIN 16). D- Même photographie que C (en CL) avec SB1 
noir au cœur et orange vif sur les bords en appui sur D2 zonée en différentes teinte de rose, terne 
au cœur et vif à l’extérieur (RGIN 16). 

 

 

Figure 3-52 : Distributions des 
moyennes et des écarts-types 
de SB1 sur le diagramme de 
fractionnement, en prenant 
l’équation d’Anderson and 
Arthur (1970; Anderson et 
Arthur, 1983). 
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3.3.3.2.9. Calcite de blocage ferreuse fSB2 et fracturation F2 
Description : 
La calcite de blocage ferreuse fSB2 est associée à la phase de fracturation F2. Elle est faite de 
cristaux de 50 à 100 µm de taille. Elle est limpide et n’est pas luminescente (Fig. 3-53). 
Ses teneurs, en ppm, en Mn varient de 15,11 à 35,28, en Fe de 737,84 à 1029,69, en Sr de 
22,50 à 49,13, et en Na de 540,97 à 1625,37 (n = 2) (Fig. 3-45). 
 

 
 

Figure 3-53 : Calcite de blocage ferreuse fSB2 et fracturation F2. Lames observées en lumière 
naturelle (LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en 
cathodoluminescence (CL). A- Calcite de blocage ferreuse fSB2 (mauve) en surcroissance sur SB1 
non ferreuse (rose) et avant SB3 non ferreuse également (LN + AFK, DGIN 10). B- Calcite de blocage 
ferreuse fSB2 (mauve) en surcroissance sur SB1 non ferreuse et avant SB3, le tout en remplissage 
de fracture (LN + AFK, RGIN 17). C- fSB2 (mauve) après SB1 dans une fracture qui recoupe D1 (LN + 
AFK, RGIN 9). D- fSB2 à teinte orange terne recoupant D2 (CL, RGIN 16). 

Interprétation : 
Étant donné que le fluide parent de la calcite de blocage fSB2 a incorporé du fer en milieu 
réducteur, il devait être éloigné des environnements de surface plutôt oxydants (James et 
Choquette, 1984).   Deux hypothèses sur la présence de Fe seraient : 

- que ce Fe soit lié à la bauxitisation d’âge Crétacé moyen. (Masse et Philip, 1976)En 
effet, le paléokarst associé à la genèse du Bombement Durancien sensu Masse et 
Philip (1976) et affectant la série sédimentaire d’âge Jurassique supérieur a été empli 
de bauxite (comm. pers. M. Floquet). Les eaux météoriques auraient pu alors se 
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charger en fer et ainsi affecter les formations étudiées ; 
- que ce Fe provienne de la stylolitisation ou de la compaction de dépôts argileux. 

Comme fSB2 est recoupé par les stylolites et comme les formations riches en 
calcaires argileux sont situées nettement en profondeur (âge Bajocien-Bathonien, 
(Arnaud et Monleau, 1979; Floquet et al., 2007), cette hypothèse est rejetée. En 
outre, si la compaction d’argiles avait été la source de Fe, il est probable que la teneur 
en Sr aurait été plus élevée ainsi que celle en Mn. 

 
La faible teneur en Sr caractériserait une eau plutôt météorique (Banner, 1995). 

3.3.3.2.10. Compaction chimique et stylolitisation 
Description : 
La stylolitisation recoupe  presque toutes les phases diagénétiques sauf la calcite SB3 (Fig. 3-
54, A et B). Deux épisodes de stylolitisation ont eu lieu, donnant des plans horizontaux S1 et 
des plans verticaux S2) se recoupant de manière orthogonale (Fig. 3-4, C). Certains joints 
stylolitiques sont vides (sans résidu insoluble), d’autres montrent de la sparite de blocage 
SB3. 
 
Interprétation : 
La compaction chimique peut débuter très rapidement mais son intensité étant liée en partie 
à la charge lithostatique, elle intervient généralement à partir de 300 m (Brown, 1990; 
Carrio-Schaffhauser et al., 1990; Fabricius, 2000). Classiquement, les stylolites générés par la 
charge lithostatique verticale sont orthogonaux à cette charge, ce qui est le cas des plans 
horizontaux S1 (Fig. 3-54, C). Les plans verticaux S2, recoupant orthogonalement les plans S1, 
auraient été générés par une contrainte horizontale, probablement liée à la compression 
pyrénéo-provençale fini-crétacée (exhumation de la série d’âge Jurassique et Crétacé, 
Gisquet et al. 2012). 
 

3.3.3.2.11. Calcite de blocage non ferreuse SB3, fracturation F3 et 
dédololomitisation 

Description : 
La calcite de blocage SB3, en cristaux de 100 µm à 3 mm de taille, est non ferreuse (Fig. 3-
55, A). Elle présente en cathodoluminescence des zonations noir, orange vif et jaune vif 
quasiment de mêmes épaisseurs (de 200 à 400 µm) (Fig. 3-55, D). En lumière naturelle, elle 
est limpide et présente des inclusions liquides monophasées (Fig. 3-55, B et C). Elle est 
associée à une phase de fracturation F3 qui peut réemprunter F1 et F2. Elle colmate des 
vides de dédolomitisation et, dans ce cas, a une texture grumeleuse en 
cathodoluminescence (Fig. 3-55, A, E, F). 
Les  teneurs, en ppm, en Mn varient de 22,30 à 53,89, en Fe de 201,94 à 668,82, en Sr de 
40,63 à 97,62, et en Na de 191,40 à 3614,08 (n = 3) (Fig. 3-45). 
La valeur de 87Sr/86Sr est de 0,707891 (Fig. 3-44). 
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Figure 3-54 : Compaction chimique et stylolitisation incluant des plans horizontaux S1 et des plans 
verticaux S2 recoupant S1. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou après coloration à 
l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). A- S1 (flèches 
oranges) recoupant les ciments SB1, fSB2 et D2 (LN, RGIN 16). B- Même photographie que A (en CL) 
avec S1 (flèches oranges) recoupant  les ciments SB1 (marron terne), SB2 (orange terne) et D2 (rose 
vif). (RGIN 16). C- S1 recoupé par S2 (LN, RGIN 38). D- S1 ouvert avec SB3 à l’intérieur (LN + AFK, 
DGIN 22a). 

Interprétation : 
Comme la calcite de blocage SB3 remplit certains stylolites horizontaux probablement 
réouverts durant la surrection des séries, et comme elle n’est pas ferreuse, le fluides parent 
devait provenir d’un environnement oxydant proche de la surface.  De plus, ses teintes de 
luminescence zonées indiquent des variations du potentiel d’oxydo-réduction du fluide 
parent (Machel, 1985), ce qui est compatible avec un fluide proche de la surface et soumis 
aux fluctuations saisonnières (Edmunds et al., 1973; Kvale et al., 1994). Les variations des 
teneurs en éléments traces sont en accord avec cette interprétation, la faible teneur en Sr 
plaidant de plus pour une eau plutôt météorique (James et Choquette, 1984).  
Le sodium pourrait indiquer un mélange avec de l’eau salée, marine. De ce point de vue, le 
87Sr/86Sr donne un âge Miocène, ce qui laisse à penser qu’il y aurait eu soit influence de la 
transgression marine d’âge Miocène (mélange eau marine - eau douce dans les 
environnements très littoraux de l’époque, (Gallois, 2011), soit interaction avec des 
carbonates marins du Miocène qui auraient en partie tamponné le fluide à l’origine de SB3 
(Fig. 3-44). 
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Figure 3-55: Calcite de blocage SB3 et dédolomite. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou 
après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). 
A- Calcite de blocage non ferreuse SB3 dans les fractures (F) et dédolomitisation dans D2 (LN + AFK, 
DGIN 25).  B- Calcite de blocage non ferreuse SB3 en remplissage des vides de dissolution dans D1 
(LN + AFK, DGIN 33). C- Calcite de blocage non ferreuse SB3 dans un  vide de dissolution (LN, DGIN 
33). D- Même photographie que C (en CL) avec la calcite non ferreuse SB3 zonée en bandes 
épaisses de 100 à 300 µm, non luminescentes et luminescentes jaune vif et orange vif (DGIN 33). 
E- Dédolomite (dDol) de D1 (Mic. = micrite) (LN, DGIN 18). F- Même photographie que E (en CL) 
avec la texture grumeleuse donnée par les teintes de la calcite SB3 dans le cœur des rhomboèdres 
de D1 dédolomitisée (dDol) (Mic. = micrite) (DGIN 18). 
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Un autre argument pour la mise en place de SB3 sous des conditions proches de surface est 
la dédolomitisation qui peut avoir lieu à proximité de la surface ou en surface par : 
 

- oxydation de la pyrite libérant de l’acide sulfurique capable de dissoudre la dolomite 
et de précipiter de la calcite (Evamy, 1963) ; 

- pCO2 atmosphérique et de l’eau de pluie, à température inférieure à 50°C, suffisants 
pour dissoudre la dolomite (De Groot, 1967) ; 

- excès de calcium ou chute du rapport Mg/Ca (<1) , dus à la dissolution du gypse 
(Evamy, 1967; Abbott, 1974; Black et al., 1983; Bischoff et al., 1994), permettant une 
dédolomitisation (Hsü, 1963). 

-  
Comme l’oxydation de la pyrite est observée ici à l’affleurement, ainsi que la dissolution par 
eaux de pluie, sous pression atmosphérique, il est probable que la génèse de SB3 et la 
dédolomitisation soient liées à l’exhumation. 
 

3.3.3.2.12. Conclusions 
La dolomitisation dans la Formation de La Gineste est directement liée au dépôt de chacune 
des STHF qui la constituent. Les saumures saturées en Mg et nées dans les environnements 
de dépôts supratidaux des sommets des STHF, ont dolomitisé syngénétiquement ou très 
précocement les dépôts sous-jacents d’environnements inter- à subtidaux. Les reflux se sont 
faits per descensum et latéralement, d’abord à la faveur des porosités et perméabilités 
initiales, sédimentaires, des faciès granulaires, puis vers le bas, dans les faciès à dominante 
« boueuse » en grande partie grâce aux terriers qui ont joué un rôle de drains. 
 
La dolomitisation, principalement marine et de remplacement, après dissolution des grains 
aragonitiques ou en HMC lors de diagenèse météorique très précoce, a donné à la roche une 
importante porosité intercristalline. L’acquisition d’une telle porosité intercristalline a donc 
été très précoce, sous enfouissement nul ou très faible. Si la porosité n’a pas été totalement 
obturée par les sparites de blocage et si, de plus la dédolomitisation a affecté la roche, la 
Formation de La Gineste peut présenter des porosités intercristallines évaluées visuellement 
entre 10 et 20% dans les faciès granulaires péloïdaux et oo-bioclastiques à rides et litages 
obliques. La création tardive de porosité par dédolomitisation, sous conditions proches de 
la surface (télogenèse), pourrait être responsable des bonnes perméabilités mesurées dans 
les aquifères provençaux. 
 
Comme les meilleures porosités se développent dans les bancs dolomitiques, initialement de 
faciès granulaires péloïdaux et oo-bioclastiques, il est possible que ces bancs forment des 
drains stratiformes continus. Cependant, il est très difficile de prévoir leur extension latérale 
du fait 1) des variabilités faciologiques intrinsèques aux STHF et 2) de la quasi impossibilité 
de corréler ces STHF hors affleurement, étant donné qu’ont été privilégiés comme moteurs 
de leur genèse, des processus autocycliques locaux et propres au bassin de sédimentation, 
plutôt que des variations d’accommodation à impact sédimentaire de plus grand échelle 
(Dalmaso et Floquet, 2001). 
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3.3.4. La Formation de La Madrague de Montredon : la réduction des 
sulfates comme préalable à la dolomitisation ?  

La Formation de la Madrague a été étudiée dans les secteurs d’étude de la Nerthe, de l’Etoile 
et de La Gineste-Madrague de Montredon, mais seul un log à haute résolution a été réalisé, 
dans la coupe de La Madrague de Montredon. Ce log montre la totalité de la partie visible de 
la Formation de La Madrague de Montredon dans sa localité type, ainsi qu’une partie de la 
Formation du Mont-Rose, dans sa localité type également (Fig. 3-56). 

3.3.4.1.Principaux traits sédimentologiques, stratigraphiques et d’évolution 
environnementale 

Le passage de la Formation de La Gineste à celle de La Madrague de Montredon est marqué 
par le développement des faciès à stromatolites généralement ondulants et souvent 
préservés en calcaire. 
Dans la localité type, la partie visible, épaisse d’environ 70 m, de la Formation de La 
Madrague de Montredon (en manqueraient ici environ 30 m, formant sa partie basale) est 
faite de l’empilement de séquences de dépôts à très haute fréquence (STHF) comprenant 
chacune les mêmes types de faciès dolomitico-calcaires, le tout décrit et interprété en détail 
par Dalmasso (2001), puis revu d’un point de vue génétique par Dalmasso et Floquet (2001). 
La coupe a été réétudiée dans le cadre de cette Thèse, en particulier pour définir les phases 
diagénétiques subies par la formation et caler celles-ci par rapport aux STHF et aux 
événements ultérieurs. 40 STHF ont été ici relevées, dont une séquence typique montre la 
succession des faciès F5a, F3c et F3b, exprimant une évolution depuis un environnement de 
dépôt subtidal très peu profond à intertidal jusqu’à un environnement supratidal (Fig. 3-57). 
La Formation de La Madrague de Montredon a la particularité de montrer de nombreuses 
structures et figures de cristallisation et de dissolution de sulfates ainsi que de 
biominéralisations : pseudomorphoses de gypse (Fig. 3-58, A), ou d’anhydrite (Fig. 3-58, B), 
microbrèches d’effondrement après dissolution des évaporites (Fig. 3-58, C), gonflements de 
lamines stromatolitiques à diverses échelles (centimétrique, décimétrique et métrique) (Fig. 
3-58, D, E et F). Les faciès à stromatolites sont peu ou pas dolomitisés (Fig. 3-59, A) tandis 
que les faciès à litages obliques, à rides de courants, granulaires à l’origine, le sont 
intensément.  
L’induration précoce de la micrite (et la très faible porosité résultante) par médiation des 
films cyanobactériens dans les stromatolites, aurait bloqué la percolation des fluides 
dolomitisants (Fig. 3-59, C). Au contraire, les faciès initialement granulaires, poreux, auraient 
permis la circulation des fluides (Fig. 3-59, D). De plus, la précipitation de gypse et/ou 
d’anhydrite qui fixe du Ca et augmente ainsi le rapport Mg/Ca du fluide résiduel (Aharon et 
al., 1977) favorise la cristallisation de dolomite (Kinsman, 1966; Bathurst, 1975; Sibley et 
Gregg, 1987; Zentmyer et al., 2011). Le fait que les pseudomorphoses d’anhydrite soient très 
souvent localisées à l’interface entre calcaire et dolomie (Fig. 3-59, B) semble correspondre à 
ce processus. Cette diagenèse très précoce renforce les contrastes initiaux de porosité et 
crée très précocement des drains ou des barrières pour la circulation des fluides. Le réservoir 
résultant a ainsi dû être segmenté verticalement par ces contrastes de porosité de manière 
précoce. 
La cristallisation d’évaporites plus les omniprésentes évidences d’émersions répétées (fentes 
de dessiccation (Fig. 3-59, E) et traces de passage de racines (Fig. 3-59, F)) attestent de 
conditions climatiques arides et évaporatoires. 
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Figure 3-56 (page précédente) : Coupe de La Madrague de Montredon et du Mont Rose dans leurs 
localités types. Sont représentés les 70 m supérieurs (base non visible) de la Formation de La 
Madrague de Montredon et les 40 premiers m de la Formation du Mont-Rose. 40 STHF ont été 
définies dans la Formation de la Madrague de Montredon et 12 dans celle du Mont-Rose, chacune 
traduisant généralement des évolutions d’environnements de dépôts, de subtidaux très peu 
profonds à supratidaux. Pal. = Palustre, Supra. = Supratidal, Inter. = Intertidal et Sub. = Subtidal. 
B/M = Boundstone-Mudstone, W = Wackestone, P = Packstone, G = Grainstone et R = Rudstone. Se 
reporter à la légende volante pour la signification des figurés.  

 

 
 

Figure 3-57 : Séquence typique de la Formation de La Madrague de Montredon montrant la 
succession F5a (à litages obliques), F3c (à flaser bedding et rides de courant), et F3b (à lamines 
stromatolitiques avec pseudomorphoses d’anhydrite en nodules calcitiques (en blanc)). La dolomite 
affecte totalement F5a, partiellement F3c et très peu F3b. Échelle = pièce d’1 cm de diamètre. Se 
reporter à la légende volante pour la signification des figurés. 

Les proportions de dolomie et d’évaporites, et de stromatolites, diminuent vers le haut 
jusqu’à presque disparaître ce qui correspond au passage à la Formation du Mont-Rose. 
Cette dernière formation montre désormais une dominance de faciès calcaires oo-
bioclastiques, auxquels s’ajoutent, en sommet des STHF, des faciès à laminations 
cyanobactériennes et fenestrae. De tels faciès, plus une biodiversité normale, traduisent une 
nette ouverture sur le large marin, sans que les profondeurs moyennes aient pour autant 
changé (les évidences d’émersion sont aussi nombreuses) (Dalmasso, 2001 ; Dalmasso et 
Floquet, 2001). Un changement de régime hydrodynamique (meilleur renouvellement des 
eaux) plus un probable changement climatique ont probablement été les contrôles majeurs 
de la fin des processus de dolomitisation et de genèse d’évaporites. De ce point de vue, une 
diminution de l’aridité et une augmentation de l’humidité est envisagée au Berriasien 
inférieur (Deconinck et al., 1988). 
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Figure 3-58 : Structures liées à des évaporites  dans la Formation de La Madrague de Montredon. A- 
Pseudomorphoses de gypse en calcite (PG) dans un mudstone en couverture d’un stromatolite. B- 
Pseudomorphoses d’anhydrite (PA) en calcite et en silice, au sein de dolosparite/dolomicrosparite à 
rides de courant (environnement intertidal probable). C- Microbrèche d’effondrement par 
dissolution d’évaporites avec ciment calcitique inter-éléments. D- Petits bombements 
stromatolitiques vus du dessus, en partie liés à la croissance précoce de nodules d’anhydrite (PA) 
engendrant la déformation des voiles cyanobactériens. E- Déformation d’échelle métrique par 
cristallisation d’anhydrite (pseudomorphoses PA en blanc) et gonflement résultant dans des dépôts 
laminés d’environnement intertidal. F- Ondulations d’échelle métrique dans un banc 
stromatolitique. Échelle = pièce d’1 cm de diamètre.  
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Figure 3-59 : Dolomitisation sélective des faciès et marqueurs inter- à supratidaux. Lames 
observées en lumière naturelle (LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium 
(AFK) ou en cathodoluminescence (CL). A- Dolomitisation préférentielle des faciès initialement 
granulaires (d’environnement très probablement intertidal), les  faciès à stromatolites restant 
calcaires. B- Dolomitisation préférentielle des faciès initialement granulaires (d’environnement très 
probablement intertidal), avec pseudomorphoses calcitiques de nodules d’anhydrite à l’interface 
avec les faciès à stromatolites restés calcaires. C- Faciès mudstone à pseudomorphoses calcitiques 
de gypse (PG), non dolomitisé, d’environnement inter- à supratidal (LN + AFK, MDG 22). D- 
Packstone-grainstone péloïdal F5b, totalement dolomitisé, montrant encore aujourd’hui une 
porosité intergranulaire (LN + AFK, MDG 29). E- Fentes de dessiccation (flèches), vue de dessus. 
F- Rides de courants à lamines tronquées au sommet. G- Rides de courant en sommet de banc. La 
flèche donne le sens du courant. H- Rides de courant en coupes (flèches) sur un sédiment finement 
granulaire dolomitisé, que recouvre un sédiment plus fin microgranulaire dolomitisé (plus clair). 
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3.3.4.2. Diagenèse 

La Formation de La Madrague de Montredon montre les phases diagénétiques successives 
suivantes : 1) micritisation, 2) cimentation isopaque IC, 3) cristallisation d’anhydrite et gypse 
précoces, 4) dolomite de remplacement D1, 5) dissolution des grains aragonitiques, 
recristallisation des ciments HMC en calcite palissadique ou équigranulaire et ciment 
équigranulaire en mosaïque, 6) silicification des gypse ou anhydrite, 7) cimentation 
dolomitique D2 et fracturation F1, 8) compaction mécanique, 9) calcite de blocage SB1 et 
fracturation F2, 10) calcite de blocage SB2 et fracturation F3, 11) compaction chimique et 
stylolitisation, 12) cimentation par dolomite baroque SD et fracturation F4, et 13) calcite de 
blocage SB3, dédolomitisation et fracturation F5. 

3.3.4.2.1. Micritisation 
Description : 
Certains bioclastes montrent une micritisation à leur périphérie, qui se traduit par enveloppe 
sombre autour du grain (Fig. 3-60, A). 
 
Interprétation : 
Comme précédemment décrite, la micritisation des grains est en partie le fruit de l’action de 
micro-perforants (Henrich et Wefer, 1986; Freiwald, 1995). 

3.3.4.2.2. Ciment calcitique isopaque IC 
Description : 
Un ciment isopaque, d’épaisseur <20 µm, est visible autour de certains grains. La plupart du 
temps, il est dolomitisé ou recristallisé en calcite palissadique ou équigranulaire (Fig. 3-60, B). 
 
Interprétation : 
Les ciments isopaques sont précoces et issus de la diagenèse marine phréatique (Purser, 
1973; Schroeder, 1973; Schroeder et Purser, 1986; Brigaud et al., 2009). Leur minéralogie 
initiale était probablement en calcite hautement magnésienne (HMC) ayant recristallisé en 
LMC par la suite (Durlet et Loreau, 1996). Actuellement, ils sont soit en LMC, soit en 
dolomite. 
 

3.3.4.2.3. Anhydrite et gypse précoces 
Description : 
Les pseudomorphoses de gypse et d’anhydrite sont fréquentes dans presque tous les faciès. 
Les évaporites ont cristallisé en remplaçant ou en déplaçant  le sédiment hôte (Fig. 3-58, A et 
B ; Fig. 3-59, B et C). Les pseudomorphoses sont en calcite et/ou en silice, les nodules étant 
plus particulièrement en silice calcédoine ou microquartz (Fig. 3-60, C et D). La plupart des 
pseudomorphoses nodulaires se trouvent dans les faciès granulaires d’environnements sub- 
à intertidaux, et la plupart des pseudomorphoses de cristaux lenticulaires de gypse se 
trouvent dans les faciès « boueux » d’environnements inter- à supratidaux. 
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Figure 3-60 : Micritisation, ciment isopaque, pseudomorphoses d’évaporites. Lames observées en 
lumière naturelle (LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en 
cathodoluminescence (CL). A- Micritisation précoce (flèches) d’un débris d’algue. B- Ciment 
isopaque fibreux recristallisé (IC) en périphérie de péloïdes (LN + AFK, MDG 8). C- 
Pseudomorphoses de gypse (PG), remplissage de la cavité de dissolution du gypse par un silt 
cristallin interne,  calcite non ferreuse (rose) de blocage final de la cavité (LN + AFK, MDG 16). D- 
Pseudomorphose d’anhydrite (PA) silicifiée, ayant cristallisé dans une matrice micritique (Mic) (LN, 
MDG 16). E- Pseudomorphose d’anhydrite silicifiée (SI) et pyrite (Pyr.) dans une matrice micritique 
(LN, MDG 9’). F- Microcristaux de pyrite (<20 µm) dispersés dans une micrite (Mic.) avec une 
pseudomorphose siliceuse d’un microcristal de gypse (PG). 
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Interprétation : 
Le fait que le sédiment hôte ait été déformé par la croissance des évaporites indique qu’il 
n’était alors pas encore induré et donc que la cristallisation des évaporites a été précoce. Les 
gypses en fer de lance et en cristaux monocliniques sont aussi de bons indicateurs de 
cristallisation précoce en domaine aride et chaud : ils sont connus actuellement dans les 
sebkhas (Kinsman, 1966; Bush, 1973). L’anhydrite en bancs ou nodules se forme au dessus du 
niveau de la nappe d’eau soit, en théorie, au dessus des gypses (Warren et Kendall, 1985). 
Les gypses sont également présents dans les salinas, où l’anhydrite est absente en raison des 
conditions subaquatiques (Warren, 1982; Wahab, 1991; Perkins et al., 2009). Dans la 
Formation de La Madrague de Montredon, les nodules se trouvant majoritairement sous les 
gypses en fer de lance pourraient avoir été des nodules de gypse, en suivant Warren (1982) 
qui montre que la croissance de nodules de gypse dans une tranche de sédiment épaisse de 
0,6 à 1 m -peut amener la déformation de stromatolites. Après cristallisation, les nodules de 
gypse auraient pu être déshydratés et transformés. Quoiqu’il en soit, ces évaporites étaient 
synsédimentaires ou très précoces. 

3.3.4.2.4. Pyrite 
Description : 
La pyrite se présente en cristaux cubiques, automorphes à sub-automorphes, isolés quand ils 
ont une taille de 200 µm (Fig. 3-60, E) ou en groupe lorsqu’ils sont de taille inférieure à 20 
µm (Fig. 3-60, F). La pyrite est fréquemment associée aux stromatolites et à proximité des 
pseudomorphoses d’évaporites nodulaires. 
 
Interprétation : 
La présence de pyrite à proximité de pseudomorphoses de sulfates et dans les stromatolites 
semble indiquer une origine précoce. Le métabolisme des films cyanobactériens des 
stromatolites aurait réduit, par bactério-sulfato-réduction ou BSR, les sulfates en solution 
dans les premiers mètres du sédiment et ainsi libéré du soufre pouvant se complexer avec le 
fer (Berner, 1972; Raiswell et Berner, 1985). 

3.3.4.2.5. Dolomite de remplacement 
Description : 
La dolomite D1, à cristaux de moins de 10 µm à 80 µm de taille, subhédraux, (Fig. 3-61, A et 
B), « sale » en lumière naturelle, non colorée à l’alizarine et au ferricyanure de K, remplace 
matrice et grains. Elle ne renferme aucune inclusion liquide. En cathodoluminescence, ses 
teintes sont bleu terne à violet terne, sans aucune zonation (Fig. 3-61, C, D, E et F). 
Les isotopes stables varient de -3,74 à 7,97 ‰ en δ18O (V-PDB) (µ = 2,01 ; SD = 2,86) et de -
0,62 à 2,95 ‰ en δ13C (V-PDB) (µ = 1,07 ; SD = 0,81) (n = 34) (Fig. 3-62). 
La valeur de 87Sr/86Sr est de 0,707272 (Fig. 3-63). 
Les teneurs, en ppm, en Mn varient de 16,76 à 28,83, en Fe de 116,39 à 279,24, en Sr de 
66,25 à 133,80, et en Na de 263,68 à 1674,08  (n = 8) (Fig. 3-64). 
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Figure 3-61 : Dolomite de remplacement D1. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou après 
coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). A- 
Dolomite D1 et sparite de blocage SB1 non ferreuse dans F3c (LN + AFK, MDG 25). B- Dolomite D1 
dans un faciès à dissolutions partielles dont les vides sont cimentés par SB1 non ferreuse (LN + AFK, 
MDG 17). C- Stromatolites dans F3b partiellement dolomitisé par D1 (LN, MDG 33b). D- Même 
photographie que C (en CL) avec D1 de teinte uniforme, violet terne (MDG 33b). E- D1 dans un 
faciès péloïdal avec une pseudomorphose en silice (SI) d’évaporite (LN, MDG 55). F- Même 
photographie que E (en CL) avec D1 de teinte  bleu nuit terne  et avec la silice (SI) non luminescente 
noire (MDG 55). 
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Interprétation : 
La texture subhédrale de D1 indiquerait une température de formation inférieure à 50°C 
(Gregg et Sibley, 1984). Le remplacement, avec préservation de la texture, est souvent une 
preuve de dolomitisation précoce (McKenzie et al., 1980; Frisia, 1991; Strohmenger et al., 
2010). 

 
Figure 3-62 : Valeurs de δ18O et de δ13C ‰ (V-PDB) des phases D1, SD, micritique, SB1 et SB3, 
analysées dans la Formation de La Madrague de Montredon. Le rectangle en tireté noirs marque les 
valeurs des calcaires marins au Tithonien d’après Allan et Wiggins (1993), Dera et al.(2011) et 
Gigout (2011). Le rectangle en tireté gris montre les valeurs attendues pour la dolomite marine au 
Tithonien, avec un fractionnement positif de 3 ‰ (Land, 1980). 

 

Les valeurs de D1 en δ13C sont voisines de celles des carbonates marins du Tithonien, preuve 
qu’elle dérive d’une eau marine. Les valeurs en δ18O sont celles attendues pour une dolomite 
marine mais sont aussi plus positives ou plus négatives (Fig. 3-62). Les valeurs plus positives 
sont les preuves d’une augmentation de la salinité, cohérente avec la densité importante des 
évaporites. Les  valeurs de Sr (Fig. 3-64) sont faibles pour des dolomites de type évaporatoire, 
en comparaison des dolomites de l’Holocène (Butler, 1969; Behrens et Land, 1972). Ceci 
pourrait être dû à la recristallisation sous fluides météoriques (Turekian, 1964; Yoo et Lee, 
1998), aussi en relation avec les basses valeurs de δ18O de certaines dolomites. Les faibles 
valeurs de Mn et Fe (Fig. 3-64) sont compatibles avec une origine marine précoce, ainsi que 
les valeurs de Na, assez variables et pouvant refléter à la fois la signature marine initiale et 
un appauvrissement durant l’enfouissement. Ces dolomites se seraient donc formées très 
précocement en environnements de sebkha. Les températures de formation de ces 
dolomites relevées dans ces environnements sont comprises entre 30 et 40ºC (McKenzie, 
1981) et correspondent à des salinités de fluides parents comprises entre 0 et 8 ‰ en δ18O 
(V-SMOW), d’après l’équation de Fritz et Smith (1970) (Fig. 3-65). Ces valeurs sont celles 
d’eaux marines sursalées, en cohérence avec le modèle proposé. 
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Figure 3-64 : Diagramme croisé de la teneur (en ppm) en Fe, Mn, Sr et Na de D1, D2, SB1 et SD. A- 
Mn (x) par rapport à Fe (y). B- Sr (x) par rapport à Na (y).  

 
 

 
 
  

Figure 3-65 : Distribution de la 
moyenne et de l’écart-type de D1 
(cadre noir) et D2 (cadre gris) sur le 
diagramme de fractionnement, 
montrant la température en fonction 
du δ18O (V-PDB) pour différentes 
valeurs du δ18Oeau en prenant 
l’équation de Fritz et Smith (1970). 

 

Figure 3-63: Report sur la courbe de 
McArthur et Howarth (2004) des 
valeurs de 87Sr/86Sr de D1 et D2, 
dont trois âges sont possibles. La 
bande grisée représente la tranche 
de temps du Tithonien. Seule D1 est 
d’âge Tithonien. La courbe noire 
représente les valeurs moyennes 
d’âge et les courbes grises 
représentent l’intervalle de 
confiance à 95 %. 
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3.3.4.2.6. Dissolution des grains aragonitiques, recristallisation des 
ciments HMC, en calcite palissadique ou équigranulaire et ciment 
équigranulaire en mosaïque LMC (C1) 

Description : 
Certains grains et bioclastes montre une dissolution totale ou partielle, accompagnée de la 
recristallisation en ciments palissadiques périgranulaires et intragranulaires ou de blocage 
(C1) (Fig. 3-66). Les ciments sont non ferreux et non luminescents et sont issus de la 
recristallisation d’IC. 
 
 

 
 

Figure 3-66 : Dissolution et recristallisation en LMC (C1) des ciments aragonitiques ou HMC. Lames 
observées en lumière naturelle (LN), après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) 
ou en cathodoluminescence (CL). A- Cimentation de la périphérie des grains par le ciment C1, 
palissadique et non ferreux (flèche) ainsi qu’en remplissage de grains totalement dissous (tireté 
jaune). La dolomite (D1) et la silice (SI) sont postérieures à C1 (LN + AFK, MDG 35). B- Cimentation 
de C1 non ferreux à l’intérieur de grains dissous (flèche) et entre les grains, avant la silicification des 
grains par SI (en blanc) (LN + AFK, MDG 47). C- Dissolution du cœur des grains remplis par SB1 (rose) 
ou restés vides (flèches) (LN + AFK, MDG 55). D- Dolomite D1 de remplacement partiel du cœur des 
grains, postérieure à C1 qui recristallise sur le pourtour des grains (LN + AFK, MDG 52). 
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Interprétation : 
La dissolution des grains en aragonite et en HMC est connue pour être lié à la stabilisation en 
LMC des phases minérales instables en domaine météorique (Bathurst, 1975; Brand et Veizer, 
1980). 

3.3.4.2.7. Silicification des nodules de gypse ou d’anhydrite 
Description : 
Les nodules d’évaporites sont silicifiés en partie ou totalement (Fig. 3-67, A). Certains cristaux 
sont complètement remplacés par la silice (Fig. 3-67, B), sous forme de calcédoine ou de 
micro-quartz (Fig. 3-67, A, C, D et E). La silice montre de nombreuses inclusions « sales » de 
dolomite D1 ainsi que des vides en forme de baguettes, pouvant être des fantômes 
d’anhydrite (Fig. 3-67, C et D). En cathodoluminescence, la silice est non luminescente, de 
teinte noir à gris sombre (Fig. 3-67, E et F). La cartographie au Quantax (Fig. 3-67, E et F) 
montre que les nodules de silice contiennent du Sr. 
 
Interprétation : 
La présence de Sr dans la silice confirmerait que cette dernière remplace des évaporites, 
structurellement riches en Sr (Alonso-Azcárate et al., 2006; Warren, 2006). La silicification 
des nodules d’anhydrites est connue pour se dérouler de manière précoce lorsque le 
sédiment est encore meuble (Nissenbaum, 1967). Cette silicification peut être polyphasée : 
débuter durant la diagenèse marine, se poursuivre en eaux mixtes et s’achever dans des eaux 
météoriques, le tout sous des températures inférieures à 40°C (Milliken, 1979). Elle peut 
également être liée à l’augmentation de la salinité des fluides interstitiels durant la diagenèse 
précoce et être associé au processus de dolomitisation (Maliva, 1987). La silicification dans la 
Formation de La Madrague de Montredon présente ces critères de diagenèse complexe 
précoce. 
 

3.3.4.2.8. Ciment dolomitique D2 et fracturation F1 
Description : 
D2, limpide en lumière naturelle, est un ciment dolomitique en surcroissance sur D1 ou croît 
dans les vides (Fig. 3-68, A et B). D2 est fait de cristaux euhédraux, de 10 à 500 µm de taille. 
D2 est non ferreux. En cathodoluminescence, il montre les zonations suivantes, du cœur à la 
périphérie : violet terne, rouge vif, violet terne et rose terne (Fig. 3-68, C et D).  
D2 se trouve aussi dans des fractures (Fig. 3-68, E et F) et ressemble à la dolomite éponyme 
(D2) des Formations du Vallon de Toulouse et de La Gineste (Fig. 3-24 et 3-48) dans la mesure 
où D2 pousse de la même manière dans D1 avec les mêmes teintes de cathodoluminescence. 
Les isotopes stables de D2 varient de -2,84 à 1,35 ‰ en δ18O (V-PDB) (µ = -0,39 ; SD = 0,49) 
et de -0,87 à 0,53 ‰ en δ13C (V-PDB) (µ = -0,84 ; SD = 1,40) (n = 6) (Fig. 3-62). 
La valeur de 87Sr/86Sr est de 0,707415 (Fig. 3-63). 
Les valeurs, en ppm, sont de 35,25 pour Mn, de 967,23 pour Fe, de 25,59 pour Sr et de 75 
pour Na (n = 1) (Fig. 3-64). 
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Figure 3-67 (page précédente) : Silicification des sulfates et des grains carbonatés. Lames observées 
en lumière naturelle (LN) ou polarisé-analysée (LPA), après coloration à l’alizarine et ferricyanure de 
potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). A- Silicification totale d’un nodule d’évaporite 
par de la silice en microquartz (flèches) (LN + AFK, MDG 21). B- Silice en remplacement des ooïdes 
et des agrégats dans un grainstone oo-bioclastique (F7) dont le ciment isopaque périgranulaire 
dolomitisé est encore visible (IC) (LN + AFK, MDG 47). C- Silice en remplacement d’un nodule 
d’évaporite montrant des vides à bords rectilignes semblables à des baguettes d’anhydrite dissoute 
(flèches jaunes) (LN, MDG 9) D- Nodule de silice en calcédoine avec extinction ondulante (flèches 
jaunes)  (LPA, MDG 9) E- Pseudomorphoses de gypse en amas silicifié (SI) (LN, MDG 55). F- Même 
photographie que E (en CL) avec les pseudomorphoses silicifiées de gypse  non luminescentes 
entouré de D1 bleu nuit (MDG 55). G- Cartographie élémentaire par méthode Quantax montrant la 
silicification d’un nodule dans une matrice micritique riche en Ca (MDG 16). H- Le nodule de silice 
contient du strontium détectable par l’appareil (plusieurs centaines de ppm) (MDG 16). 

 
Interprétation : 
Les cristaux subhédraux de D2 indiquent qu’elle a cristallisé à des températures inférieures à 
50°C (Gregg et Sibley, 1984). Comme D2 a cristallisé en appui sur D1 ou dans D1, elle semble 
avoir été liée à une phase de dissolution de D1 et de recristallisation. Elle apparaît aussi 
associée, comme dans les formations précédentes, à une phase de fracturation F1. Les 
valeurs isotopiques montrent un décalage négatif <1 ‰ en δ18O par rapport aux valeurs des 
carbonates marins du Tithonien (Fig. 3-62), ce qui indiquerait soit une augmentation de 
température, soit des eaux plus douces du fluide parent. Le décalage négatif <1 ‰ du δ13C 
peut indiquer un apport en 12C de matière organique dégradée, donc d’eau plutôt 
météorique, mêlée au stock de carbone marin du Tithonien. La valeur de 87Sr/86Sr donne 
trois âges possibles (Fig. 3-63). Il est envisageable que la légère augmentation de valeur par 
rapport à celle attendue pour le Tithonien soit liée à une légère recristallisation (Durocher et 
Al-Aasm, 1997). 
Sachant que D2 est recoupé par les stylolites et par les phases de fracturation associées à 
SB1 ou SB2 (cf. ci-après), celle-ci ne semble pas liée à une diagenèse profonde. De plus, 
comme elle affecte des faciès peu compactés, elle pourrait avoir joué un rôle d’inhibiteur à la 
compaction mécanique, ce qui la place dans les mêmes conditions de genèse que D2 de la 
Formation de La Gineste, c'est-à-dire à moins de 300 m d’enfouissement et avec des 
températures comprises entre 25 et 50°C au maximum. 
Les salinités du fluide parent de D2 auraient été comprises entre -2 ‰ et 4 ‰ (V-SMOW) (Fig. 
3-65), ce qui correspond à des fluides légèrement météoriques à marins. Ces salinités sont 
différentes de celles de D2 de la Formation de La Gineste, où toutes étaient plutôt 
météoriques. La Formation de La Madrague surmontant celle de La Gineste, il est possible 
que le fluide ait évolué en baissant de salinité avec la profondeur. Il est aussi possible que D2 
ait hérité de la salinité plus forte de la dolomite D1 de la Formation de La Madrague de 
Montredon (Fig. 3-62). 
En somme la dolomitisation D2 se serait faite comme pour les Formations de La Gineste et 
du Vallon de Toulouse, c'est-à-dire sous faible enfouissement, principalement liée à une 
recristallisation de D1, avec remobilisation du Mg, sous contraintes structurales de 
fracturation. 
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Figure 3-68 : Ciment dolomitique D2. Lames observées en lumière naturelle (LN), après coloration à 
l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). A- Surcroissance 
dans un vide de D2 (limpide) sur D1 (« sale »). D1 est dédolomitisée (dDol) et SB1 vient après D2 en 
blocage (LN, RO 21). B- Surcroissance limpide de D2 sur D1 (« sale ») (LN, RO 22). C- Même 
photographie qu’A (en CL) avec D2 en surcroissance zonée sur D1 et en ciment dans un vide. D1 est 
violet terne au cœur et partiellement dédolomitisée (dDOl) avec une texture grumeleuse à cristaux 
de calcite à cœur noir et bord orange vif. SB1 est marron terne et noir non luminescent (RO 21). D- 
Même photographie que B (en CL) avec la surcroissance zonée rouge à rose vif autour de D1 violet 
terne (RO 22). E- D2 en surcroissance rouge à rose vif autour de D1 violet terne, et en ciment dans 
les fractures (CL, RO 22). F- D2 en ciment dans les fractures recoupant D1 et recoupée par une 
fracture remplie de SB1 (LN, MDG).  
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3.3.4.2.9. Compaction mécanique 
Description : 
La plupart des faciès sont compactés, qu’ils soient calcaires ou dolomitiques, y compris les 
ciments précoces marins et météoriques (Fig. 3-69, A et B). La compaction se traduit par des 
desquamations des ciments marins sur les ooïdes et par des contacts concavo-convexes 
entre les ooïdes (Fig. 3-69, C). Certains faciès sont neanmoins peu compactés avec 
préservation de porosité (Fig. 3-69, D). 
  
Interprétation : 
La compaction mécanique peut débuter rapidement sous quelques mètres de sédiment puis 
continuer avant de laisser place progressivement à la compaction chimique (stylolitisation). 
La compaction mécanique peut s’accompagner de fracturation et de migration de fluides 
pouvant dolomitiser la roche hôte sur leur trajet (Mountjoy et Halim-Dihardja, 1991). Ainsi, 
D2 aurait été en partie contrôlée par la compaction mécanique et la fracturation associée. 
 
 

 
Figure 3-69 : Compaction mécanique différentielle. Lames observées en lumière naturelle (LN), 
après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). 
A- Péloïdes fortement compactés avec contacts tangentiels (LN + AFK, MDG 48). B- Péloïdes et 
intraclastes à ciments périgranulaires isopaques précoces fortement compactés et dolomitisés (LN 
+ AFK, MDG 54). C- Figures de compaction des ooïdes avec contacts concavo-convexes (a et b) et 
ooïdes déformés au sens de Carozzi (1961) en forme de canard ou d’éléphant (cercle jaune), 
compaction suivie par une cristallisation de sparite de blocage intergranulaire (blanc) (LN, MDG 63). 
D- Faciès péloïdal avec les grains (dont Favreina) en contact mais peu compactés et avec une 
porosité intergranulaire encore visible (LN + AFK, MDG 38). 
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3.3.4.2.10. Calcite de blocage SB1 et fracture F2 
Description : 
La sparite de blocage SB1, en cristaux de 50 µm à 3 mm de taille, à plans de clivage bien 
visibles, est limpide, non ferreuse, à inclusions solides. En cathodoluminescence, elle montre 
soit des zonations larges de 200 à 500 µm et de teinte marron terne à noir, et fines de 10 µm 
et de teinte orange vif, soit une bande uniforme noire (Fig. 3-70, D). 
Les isotopes stables de SB1 varient de -7,70 à –0,52 ‰ en δ18O (V-PDB) (µ = -5,90 ; SD = 2,15) 
et de -3,27 à 1,66 ‰ en δ13C (V-PDB) (µ = -0,87 ; SD = 1,48) (n = 9) (Fig. 3-62). 
Les valeurs, en ppm, sont de 14,53 et 19,25 pour Mn, de 118,68 et 171,82 pour Fe, de 119,31 
et 227,90 pour Sr, et de 205,20 et 1285,20 pour Na (n = 2) (Fig. 3-64). 
 

 
Figure 3-70 : Sparite de blocage non ferreuse SB1. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou 
après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). 
A- Sparite de blocage non ferreuse SB1 en remplissage d’un vide (de dissolution d’évaporite ?) (LN + 
AFK, MDG 28). B- SB1 non luminescente dans une fracture à liseré orangé sur les épontes (CL, ET 
16). C- SB1 dans une fracture recoupant un faciès à pellets et péloïdes compacté (LN, MDG 35). D- 
Même photographie que C (en CL) avec SB1 non luminescente dans la fracture (MDG 35). 

Interprétation : 
Les inclusions liquides monophasées de SB1 indiquent une formation sous 50°C (Goldstein, 
1993). 
SB1 se met en place après la compaction, après D2, et est recoupée par les sparites de 
blocage SB2 et SB3 ainsi que par les stylolites (cf. compaction chimique). 
Ses faibles variations de luminescence indiquent que le potentiel d’oxydo-réduction du fluide 
parent variait peu pendant sa croissance. 
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Les valeurs de δ13C montrent que le carbone de SB1 pouvait dériver directement du stock de 
carbone marin du Tithonien peut être parfois enrichi en 12C par des fluides météoriques 
(James et Choquette, 1984). Les valeurs assez négatives de δ18O soutiennent cette 
interprétation d’influence de fluides à salinité basse. Les teneurs en éléments traces (valeurs 
de Fe autour de 150 ppm et valeurs de manganèse et de strontium assez basses) sont 
cohérentes avec celles d’un aquifère météorique de faible enfouissement (Banner, 1995) (Fig. 
3-64).  Les fortes variations des teneurs en sodium pourraient être dues à la présence ou 
l’absence d’inclusions riches en NaCl dans la roche dans laquelle a circulé le fluide parent de 
SB1. 
 

3.3.4.2.11. Sparite de blocage SB2 et fracture F3 
Description : 
Cette sparite de blocage n’a été observée qu’en peu d’endroits, et spécifiquement dans des 
fractures F3. Elle montre des cristaux, de 100 µm à 3 mm de taille, « sales » et très clivés, non 
luminescente noire ou luminescente marron terne à noir (Fig. 3-71).  
 

 
Figure 3-71 : Sparite de blocage SB2. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou après coloration 
à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). A- Sparite de 
blocage SB2 dans une fracture F3 recoupant la micrite (Mic.), D1 et D2 (LN, RO 19). B-Même 
photographie que A (en CL) avec la sparite de blocage SB2 dans une fracture F3 recoupant la micrite 
(Mic.), D1 et D2, avec une luminescence marron terne à rouge terne et noir (RO 19). C- Sparite de 
blocage SB2 dans une fracture (F3), recoupée par une fracture ultérieure remplie par SB3 (LN, RO 
26). D- Même photographie que C (en CL) avec la sparite de blocage SB2 dans la fracture (F3) à 
luminescence orange terne, et recoupée par des fractures remplies de sparite SB3 noir et orange vif 
(RO 26).  
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Interprétation : 
La teinte de luminescence assez homogène pourrait indiquer peu de variation de potentiel 
d’oxydo-réduction du fluide et donc un système clos, probablement plus profond que celui 
de SB1. Le fort clivage des calcites étant habituellement attribué à des contraintes 
tectoniques (Austin et Evans, 2009), celui de SB1 pourrait être lié aux phases tectoniques fini-
Crétacé et éo-Tertiaire conduisant à l’exhumation de la série d’âge Mésozoïque. 
 

3.3.4.2.12. Compaction chimique et stylolitisation 
Description : 
Les stylolites, plus développés dans les faciès dominés par la micrite que les faciès dominés 
par les grains, ont des amplitudes de 100 à 200 µm et de 1 à 2 mm. Ils recoupent toutes les 
phases diagénétiques antérieures (Fig. 3-72, A) et sont seulement recoupés par SB3 (Fig. 3-72, 
B). Ils sont parfois anastomosés (Fig. 3-72, C et D). Ils sont parallèles aux plans de 
stratification. 
 
 

 
 

Figure 3-72 : Compaction chimique et stylolitisation. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou 
après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). A- Stylolites (flèches) qui décalent 
la fracture remplie de SB1 (LN + AFK, MDG 28). B- Stylolites (flèches jaunes) recoupés par une 
fracture remplie de calcite SB3 (LN + AFK, MDG 15). C- Stylolites anastomosés (flèches jaunes), 
recoupés par deux fractures remplies de calcite SB3 (qui recoupent aussi SB1 (LN, MDG 33). D- 
Stylolites anastomosés (flèches jaunes) dans un stromatolite (Mic. = micrite) (LN, MDG 33b)  
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Interprétation : 
La compaction chimique peut débuter rapidement durant l’enfouissement, dès -20 m pour 
les microstylolites au contact des grains (Railsback, 1993), puis augmente d’intensité à partir 
de -300 m (Fabricius, 2000) et est généralisée à -600 m (Dunnington, 1967b). Dans la 
Formation de la Madrague de Montredon, la stylolitisation, qui a débuté tôt aux contacts 
entre les ooïdes (cf. compaction mécanique), est généralisée à tous les faciès, ce qui 
caractérise la diagenèse d’enfouissement. 
 

3.3.4.2.13. Ciment de dolomite baroque SD et fracture F4 
Description : 
De la dolomite baroque ou Saddle Dolomite SD,  à cristaux anhédraux de 100 µm à 2 mm de 
taille,  est localisée dans les fractures F4 et les vides à proximité des grandes failles qui 
recoupent la série sédimentaire d’âge Jurassique supérieur et Crétacé Inferieur. Elle n’a été 
trouvée que dans le secteur de la Nerthe (Fig. 3-4). Elle est « sale » et montre une extinction 
roulante en lumière naturelle et polarisée – analysée (Fig. 3-73, A, B et C), des teintes bleu 
nuit à rose terne en cathodoluminescence (Fig. 3-73, D). SD peut envahir les strates sur 
plusieurs mètres à plusieurs centaines de mètres latéralement aux failles. 
 

 
Figure 3-73 : Dolomite baroque SD. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou lumière naturelle 
polarisée et analysée (LPA) ou en cathodoluminescence (CL). A- Dolomite baroque SD en ciment 
dans une fracture (LN, RO 20). B- Même cliché que A (en LPA) de dolomite baroque en ciment, 
montrant une extinction ondulante, dans une fracture (RO 20). C-  Dolomite baroque SD en ciment 
dans une fracture avec une sparite de blocage indéterminée (SB) dans l’espace intercristallin (LN, 
RO 20). D- Même cliché que C (en CL) de dolomite baroque SD avec une teinte bleu nuit et rose 
terne sur les bords, dont l’espace intercristallin est bouché par une sparite de blocage indéterminée 
(peut être SB3) (RO 20). 
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Interprétation : 
Les failles avec SD sont localisées en bordure du fossé oligocène de Marseille, de sorte que 
cette SD pourrait s’être formée en relation avec la fracturation de rifting de cette époque. Les 
géométries des corps à dolomite baroque associés aux failles ont été modélisées par 
Lamarche et al. (2011) dans l’article ci-inséré dans ce mémoire de Thèse. 
 

3.3.4.2.14. Calcite de blocage SB3, dédolomitisation et fracture F5 
Description : 
La sparite de blocage SB3, en cristaux de 100 µm à 2 mm de taille, « sales » et fortement 
clivés, est non ferreuse (Fig. 3-74, A et C). En cathodoluminescence, elle montre une zonation 
en bandes épaisses de moins de 10 µm et de teinte orange vif, jaune vif à noir, et en bandes 
noires pouvant être épaisses de 100 µm (Fig. 3-74, B et D). Elle est présente dans des 
fractures F5 qui recoupent les stylolites (Fig. 3-72, B et C). Elle est également présente dans 
le cœur de rhomboèdres dédolomite (Fig. 3-70, B). 
Les isotopes stables de SB3 varient de -1,60 à –1,02 ‰ en δ18O (V-PDB) (µ = -1,37 ; SD = 0,31) 
et de -5,89 à -4,42 ‰ en δ13C (V-PDB) (µ = -5,28 ; SD = 0,77) (n = 3) (Fig. 3-62). 
 

 
 
Figure 3-74 : Sparite de blocage SB3. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou lumière 
naturelle polarisée et analysée (LPA) ou en cathodoluminescence (CL). A- SB3 sale dans une 
fracture recoupant D1, D2 et SB1 (LN, RO 25). B- Même photographie que A (en CL) avec SB3 
montrant des zonations noir et orange vif dans la fracture recoupant D1 rose terne et D2 rose vif et 
SB1 non luminescente (CL, RO 25). C-   SB3 sale cimentant la porosité intercristalline en s’appuyant 
sur D1 et D2 (LN, ET 15 ). D- Même photographie que C (en CL) avec SB3 zonée de noir et d’orange 
et de jaune vif  s’appuyant sur D1 et D2 (ET 15). 
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Interprétation : 
Par ses teintes de cathodoluminescence, SB3 ressemble à la calcite de blocage C1 de la 
Formation du Vallon de Toulouse, ainsi qu’à la sparite de blocage éponyme (SB3) associée à 
la dédolomitisation dans la Formation de La Gineste. Les données isotopiques sont 
également semblables à celles de la Formation du Vallon de Toulouse. Ainsi, SB3 pourrait 
être également une calcite liée à la télogenèse avec une importante contribution du carbone 
dérivé de sols lui donnant sa signature négative en δ13C. L’aquifère dans lequel circulait le 
fluide parent devait être proche de la surface pour permettre la dédolomitisation et les 
variations rapides du potentiel d’oxydo-réduction, sous conditions plutôt oxydantes vu 
l’absence de fer dans SB3. SB3 pourrait donc être la même phase diagénétique que SB3 dans 
la Formation de La Gineste et que C1 dans la Formation du Vallon de Toulouse, mise en place 
à partir d’un mélange entre eau douce et eaux marines du Miocène ou à partir d’eaux ayant 
interagi avec des carbonates du Miocène, durant l’exhumation de la série sédimentaire. 

3.3.4.2.15. Conclusions 
La Formation de La Madrague de Montredon est marquée par une augmentation 
considérable de densité de pseudomorphoses d’évaporites et de faciès stromatolitiques 
restés calcaires. La dolomitisation est typique d’environnements supratidaux de sebkha. La 
dolomitisation s’est faite à partir des fluides, saturés en Mg, de ces environnements par 
reflux très précoce dans les faciès granulaires sous jacents d’environnements inter- et 
subtidaux. Les faciès bindstones stromatolitiques et « boueux » avec pseudomorphoses de 
gypse, indurés très précocement et les moins poreux initialement, sont les moins dolomitisés. 
La dolomitisation précoce, marine à hypersaline, des faciès granulaires a amené une 
meilleure résistance à la compaction par rapport aux faciès restés calcaires. Si la porosité 
intergranulaire ou intercristalline des faciès granulaires dolomitisés n’a pas été obturée par 
des ciments de blocage calcitiques, les porosités peuvent dépasser 15 %. En subsurface, ces 
formations sont perméables, au vu de leurs réserves en eau aujourd’hui exploitées. 
L’acquisition de la porosité a donc été précoce, réalisée sous très faible enfouissement, mais 
a pu être ré-ouverte tardivement lors de la télogenèse par décalcification et 
dédolomitisation. Seuls les dépôts subtidaux d’une STHF montrent constamment de bonnes 
porosités, ceux ci étant presque toujours dolomitisés. Corréler latéralement ces dépôts 
poreux est difficile car, quand elle est visible à l’affleurement, leur extension apparaît réduite 
(Fig. 3-75). À plus grande échelle, la corrélation s’avère encore plus compliquée puisqu’il a 
été considéré (cf. ci-avant) que la genèse des STHF était plus liée à des facteurs autocycliques, 
de dynamique sédimentaire propre à la plate-forme, qu’à des variations d’accommodation, 
potentiellement enregistrable à travers tout le bassin de sédimentation. 
 

 
Figure 3-75 : Extension latérale (environ 7 m) et variation d’épaisseur (de 0 à 70 cm) d’un corps 
dolomitique stratiforme poreux (entouré d’un tireté jaune) au sein  de faciès à stromatolites 
(flèches) non ou peu dolomitisé (flèches). 

50 cm 

E 
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3.4. Évolution des propriétés réservoirs et contrôle par la diagenèse 
précoce, différée et tardive 

Des phases de création et de destruction de porosité ont été identifiées sur les quatre 
formations étudiées. Ainsi, outre le contrôle faciologique initial, les phases diagénétiques 
contrôlant pour l’essentiel la genèse et l’évolution des propriétés réservoirs sont : la 
dolomitisation précoce et différée, la dissolution des grains aragonitiques ou en HMC, la 
cimentation de blocage, la dolomitisation liée aux failles, et la dédolomitisation et 
décalcification. Ces phases ont affecté différemment les formations étudiées. Ainsi, une 
séquence diagénétique peut présenter la succession de phases telle que représentée sur la  
figure 3-76 sans pour autant montrer l’ensemble des phases reconnues dans la formation. 
Les formations ont toutes subi une mésogenèse et une télogenèse quasiment similaires. 
Leurs différences d’évolution diagénétique sont liées aux diagenèses précoce et différée. 
 
Il est possible de proposer une paragenèse générale représentant chacune des phases 
reconnues dans son domaine de formation. Dans le domaine de la diagenèse 
synsédimentaire, les phases n’ont pas d’ordre chronologique absolu dans la mesure où la 
diagenèse météorique peut venir avant ou après la diagenèse marine et se répéter dans le 
temps (exemple de la Formation du Défens). L’ensemble des phases est reporté sur un 
diagénétogramme en fonction des formations, et en signalant leurs influences sur la porosité 
(Fig. 3-77). 
 
En résumé, les augmentations de porosité sont liées aux phases : 

- météoriques avec formation d’épikarst et dissolution des grains en aragonite ou en 
HMC ainsi que des évaporites (Fig. 3-78, A et B) ; 

- d’enfouissement peu profond avec la dolomitisation différée D1 et la dolomitisation 
D2, donnant une texture sucrosique (Fig. 3-78, A, B, C et D) ; 

- de désenfouissement avec dédolomitisation et décalcification des ciments de blocage 
(Fig. 3-78, D). 

Aucune porosité intergranulaire ou intragranulaire n’a été observée dans les faciès restés 
calcaires. 
Pour que la porosité soit préservée, il faut que le réseau poreux soit soustrait ou protégé de 
la compaction mécanique et chimique. En l’absence d’imbibition par des hydrocarbures ou 
autre fluide,  il semble que ce soit les sparites de blocage (d’enfouissement faible) qui aient 
assuré le maintien du réseau poreux. Ce dernier a en outre été ré-ouvert durant la 
télogenèse. 
 
Les diminutions de porosité sont liées aux phases : 

- de cimentation de calcites météoriques ; 
- de compaction mécanique et chimique 
- de cimentations de calcites de blocage, méso- ou télogénétiques ; 
- de cimentation de dolomite baroque ou non dans les corps dolomitiques associés aux 

failles ; 
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Figure 3-76 : Exemple d’une séquence diagénétique prise dans chacune des formations étudiées. Les dessins sont réalisés à partir d’observations faites en 
lumière naturelle après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (LN + AFK) et en cathodoluminescence (CL). La diagenèse la plus variable est 
celle ayant lieu avant D2, c'est-à-dire la diagenèse précoce ou différée. 
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Figure 3-77: Diagénétogramme regroupant l’ensemble des phases diagénétiques observées dans les formations étudiées. Les 3 bandes grises soulignent 
les 3 groupes de phases qui augmentent la porosité : 1) de dissolution météorique précoce et de faible enfouissement, 2) de dolomitisation de reflux 
différée et 3) de dédolomitisation et décalcification durant la télogenèse. 
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Figure 3-78 : Les porosités les plus fortes dans les formations étudiées. Lames observées en lumière 
naturelle (LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). A- Porosité 
moldique à intercristalline dans un packstone peloïdal (LN, ET 20). B- Porosité moldique et 
intercristalline d’un grainstone oolithique bouchée par de la sparite de blocage (SB3 rose) (LN + AFK, 
ET 23). C- Dolomite à texture euhédrale sucrosique à porosité intercristalline partiellement 
bouchée par de la sparite de blocage (SB3) (LN, RO 14). D- Dolomite à texture subhédrale 
sucrosique montrant des résidus de calcite de blocage partiellement dissoute (flèches) (LN + AFK, 
RGIN 41). 

 
 
 
 
Au cours de cette thèse, l’étude des géométries des corps dolomitiques a fait l’objet de deux 
publications : 
l’une sur les corps liés aux failles et situés sous la Formation du Vallon de Toulouse (Lamarche 
et al., (2011) ; 
et l’autre sur les corps à la fois liés aux failles et stratiformes, appartenant à toutes les 
formations d’âge Jurassique supérieur voire Crétacé inférieur (Gisquet et al., (accepté). 
Ces travaux sont présentés ci-après. 
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3.5. Enfouissement et exhumation des formations étudiées 
Les phases diagénétiques principales ont été replacées face à une courbe d’enfouissement 
(Fig. 3-9) ainsi qu’à une courbe d’évolution moyenne de la porosité pour les faciès présentant 
encore aujourd’hui des porosités de 10 à 20 %. La courbe d’enfouissement a été construite 
après corrections de la bathymétrie, de l’eustatisme, de l’épaisseur des dépôts et de la 
compaction. 
Après leurs dépôts, les formations jurassiques ont été enfouies d’abord rapidement puis plus 
lentement du Berriasien au Barrémien, période durant laquelle D2 et SB1 se mettent en 
place. Ensuite, l’enfouissement s’est accéléré à l’Aptien-Albien (rifting pyrénéo-provençal) 
pour atteindre un peu plus de 1100 m vers la fin de l’Albien. Un désenfouissement survient à 
l’Albien final - Cénomanien inférieur associé à la formation du Bombement Durancien, 
moment de dépôt de bauxite à l’échelle régionale, accompagné de la mise en place de SB2. 
Un nouvel enfouissement a lieu au Crétacé supérieur (ouverture du Bassin Sud-Provençal, 
jusqu’au Santonien moyen). A la fin du Crétacé, le raccourcissement pyrénéo-provençal fait 
remonter localement les formations à la surface qui subissent une érosion dès le Crétacé 
terminal (Leleu, 2005). Des corps dolomitiques, parfois, liés aux failles et chevauchements se 
mettent alors en place et recoupent les corps dolomitiques stratiformes. L’exhumation par 
surrection se poursuit ensuite jusqu’au paroxysme du raccourcissement Pyrénéo-provençal à 
l’Éocène moyen (Tempier, 1987). Enfin l’ensemble de la série a été remise au niveau du- ou 
peu en dessous du niveau de la mer lors de la transgression miocène, après le rifting 
oligocène. La calcite SB3 finale s’est alors mise en place en recoupant les phases antérieures 
dont les stylolites. 

3.6. Modèle sédimento-diagénétique régional ; extension latérale des 
corps dolomitiques stratiformes 

Cinq modèles géologiques de dépôts, correspondant à cinq stades d’évolution de la plate-
forme sud-provençale, repris de Dalmasso (2001), sont proposés (Figs. 3-80 et 3-81). 

3.6.1. Stade 1 
Après la discontinuité majeure SD1 entre Callovien et Oxfordien, une transgression marine à 
la fin de l’Oxfordien moyen conduit à l’installation d’un système de plate-forme carbonatée 
où se sont largement développés des shoals à faciès oo-bioclastiques constituant l’essentiel 
de la Formation du Vallon de Toulouse (Fig. 3-80, stade 1). De tels faciès à dominante 
granulaire furent de potentiels réservoirs. 

3.6.2. Stade 2 
A la fin de l’Oxfordien (ou au Kimméridgien inférieur ?, datation non assurée), la plate-forme 
carbonatée est mise à l’émersion d’abord par simple remblayage sédimentaire, puis par 
accommodation négative d’après les évidences d’érosion, essentiellement par dissolution 
météorique (Fig. 3-80, stade 2). Les grains aragonitiques ou en HMC furent alors dissous, les 
fractures et les pores élargis, une importante porosité moldique créée.  L’érosion est 
particulièrement bien exprimée au toit de la formation par la discontinuité majeure SD2, 
correspondant à un hiatus stratigraphique estimé être compris entre 2.5 et 5 Ma. Une telle 
discontinuité, d’émersion et d’altération météorique permettant le développement d’une 
porosité importante, est primordiale en terme de création de réservoir (Goldstein, 1988; Sun 
et Esteban, 1994; Saller et al., 1999; Carlson et al., 2003). 
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Figure 3-79 : Courbes d’enfouissement pour la base de la Formation du Défens (trait gris) et pour la base de la Formation du Vallon de Toulouse (VDT, trait 
noir). Les phases diagénétiques sont représentées, hormis celles, précoces, marines et météoriques. L’évolution relative de la porosité (ϕ) est représentée 
par la courbe du bas. Les acronymes sont ceux de la figure 3-76. Fm. = Formation, Bomb. = Bombement. Modifié à partir de Gallois (2011).
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3.6.3. Stade 3 
Au Tithonien inférieur (ou dès la fin du Kimméridgien ?, datation non assurée), advient une 
nouvelle transgression marine. Localement, le tout début de cette transgression est 
enregistré par des dépôts d’environnements palustres constituant la Formation du Défens. 
Ces dépôts, à poro-perméabilité sédimentaire initiale très importante, subissent une 
diagenèse vadose, mixte, météorique et marine, caractéristique. L’accentuation de la 
transgression marine, enregistrée au passage de la Formation du Défens au Membre Calcaire 
Inférieur de la Formation de La Gineste (Fig. 3-80, stade 3), voit le développement de corps 
dolomitiques stratiformes à partir d’environnements sédimento-diagénétiques de sebkha 
inter-supratidale. De tels corps possèdent de bonnes porosités mais sont de faibles 
extensions latérales et éparses sur la plate-forme. 
 

3.6.4. Stade 4 
Sur la plate-forme carbonatée marine, de grande extension au Tithonien inférieur, s’empilent 
désormais de nombreuses séquences, à très haute fréquence, de dépôts d’environnements 
subtidaux très peu profonds à supratidaux, constituant la Formation de La Gineste, 
notamment son Membre Supérieur Dolomitique (Fig. 3-79, stade 4). En effet, se développent 
alors presque partout des corps dolomitiques stratiformes, souvent associés à des évaporites 
dans les aires internes. La dolomitisation part des saumures des environnements supratidaux, 
en affecte les faciès, ainsi que les faciès des environnements inter- à subtidaux, par reflux 
sous enfouissement quasi nul ou très faible (intraséquentiel ou dans quelques séquences à 
très haute fréquence (éodiagenèse et diagenèse très légèrement différée). 
C’est probablement à ce moment que la Formation du Vallon de Toulouse est intensément 
dolomitisée, par reflux de telles saumures, mais nettement différé (laps de temps d’environ 5 
Ma (?)). 
  

3.6.5. Stade 5 
La Formation de La Madrague de Montredon traduit essentiellement l’aggradation et la 
progradation des faciès des environnements de sebkha les plus confinés de la plate-forme, 
riches en d’évaporites (Fig. 3-79, stade 5). Ces faciès sont soit initialement granulaires et 
intensément dolomitisés, déterminant des corps poreux stratiformes mais d’extension 
latérale (décamétrique à hectométrique) et d’épaisseur (métrique à plurimétrique), soit à 
dominante stromatolitique peu ou pas poreux qui, par induration précoce, sont restés 
calcaires. 
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Figure 3-80 : Modèles géologiques de la Plate-Forme Sud-Provençale au Jurassique supérieur et 
Crétacé basal à 5 stades d’évolution paléo-environnementale depuis la discontinuité majeure SD1 
entre Callovien et Oxfordien jusqu’à la discontinuité SD3 entre Berriasien moyen et supérieur, au 
toit de la Formation du Mont Rose, d’après Dalmasso (2001). Le stade 1 correspond au 
développement de la plate forme carbonatée à dépôts granulaires oo-bioclastiques dominants à 
l’Oxfordien supérieur. Le stade 2 correspond à l’abandon de la plate-forme, à son émersion, à de la 
dissolution et porogenèse… (moment de formation de SD2). Le stade 3 correspond à la base de la 
transgression marine fini-jurassique avec faciès palustres à supratidaux et dolomitisation précoce. 
A partir de ce stade 3, des reflux de saumures dolomitisent de manière différée et envahissante, la 
Formation du Vallon de Toulouse. Le stade 4 correspond au développement des environnements de 
sebkha, dont les saumures dolomitisent tout dépôt initialement poreux par reflux précoce et 
déterminant des corps dolomitiques stratiformes. Le stade 5 correspond à la généralisation des 
environnements de sebka et de la diagenèse dolomitisante associée. 

 

 
 
Figure 3-86 : Localisation des coupes pointées sur les blocs diagrammes de la Fig. 3-79 et levées par 
Dalmasso (2001) pour construire les modèles géologiques. Figuration simplifiée de la fracturation 
Tertiaire en Basse-Provence Occidentale. D’après Dalmasso (2001). 
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3.7.  Apport de l’étude des analogues provençaux du Jurassique 
supérieur à la compréhension des super-drains dans la Formation Khuff 

 
Pour de strictes raisons de confidentialité exigée par TOTAL, 

les données concernant le réservoir de la Formation Khuff dans ce chapitre 3.7 comparatif, 
ont été supprimées afin qu'elles ne soient pas diffusées. 

N'est donné ici que ce qui concerne les analogues provençaux, 
après minimes modifications d’adaptation du texte. 

 

3.7.1. Points communs entre la Formation Khuff et les formations du 
Jurassique supérieur de Basse-Provence Occidentale 

3.7.1.1. Surface de discontinuité et dolomie associée à une transgression marine 
………………………… 

………………………... 
 
En Provence, grâce à de plus grandes possibilités d’accès aux données géologiques sur 
affleurements par rapport aux carottes de subsurface, de telles surfaces d’émersion, comme 
celle au toit de la Formation du Vallon de Toulouse, sont aisément identifiables et 
caractérisables. 
 
In fine, à l’affleurement en Provence, le réservoir le plus continu, montrant les meilleures 
porosités, et à potentielles bonnes perméabilités (dolomite sucrosique) est situé sous une 
surface de discontinuité de grande ampleur. 
 
Les mises en place, précoces ou diversement différées, de corps dolomitiques, à la faveur de 
transgressions marines post-émersions sont habituelles. La formation dolomitique du Vallon 
de Toulouse apparaît être continue et homogène, car la perméabilité du calcaire 
partiellement dissous était forte dans le cas de la Formation du Vallon de Toulouse, peut être 
en raison de la fracturation qui aurait permis aux saumures de percoler beaucoup plus 
profondément. 
…………………………… 

…………………………… 
 
Finalement, la formation de corps dolomitiques à haute perméabilité post-émersion et en 
liaison avec transgression marine est semblable en termes de processus, mais différente en 
termes d’échelle (Fig. 3-82). 
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Figure 3-82 : Comparaison du mécanisme de dolomitisation par reflux, après une émersion majeure généralisée, sur la Plate-Forme Carbonatée Sud-Provençale. Les super-drains et les meilleures porosités se situent dans les corps 
dolomitiques nés de reflux. Hém. T = hémicycle transgressif, Hém. R = hémicycle régressif. 
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3.7.1.2. Préservation du réseau poreux à la compaction par des ciments 
Les bonnes propriétés réservoirs sont développées grâce à une diagenèse précoce en lien 
avec la surface (diagenèse météorique ou dolomitisation différée par reflux). Le réseau 
poreux est maintenu par des ciments ou des saturations en fluide. Ces ciments sont 
dissous ……………… durant la télogenèse pour les formations du Jurassique supérieur de 
Provence.  
Ainsi, il existe des conditions constantes à la présence de porosités intercristallines et 
pouvant donner de bonnes perméabilités : une dissolution météorique + une dolomitisation 
par reflux (différée) + une cimentation ou pression de fluide bloquant la compaction + une 
réouverture de la porosité par dissolution ou un remplacement du fluide par un autre. 
 

3.7.1.3.Tailles des corps dolomitiques liées aux failles et cimentation 
………………………….. 

………………………….. 
En Provence, la dolomite liée aux failles cimente en majorité la porosité. Elle est liée aux 
failles inverses (Crétacé supérieur) ou normales et décrochantes de fossés d’effondrement 
(Oligocène). Latéralement aux failles, les tailles de corps dolomitiques sont d’échelle 
métrique à pluri-hectométrique. 
…………………………... 

…………………………… 

3.7.2. Différences entre la Formation Khuff et les formations du 
Jurassique supérieur de Basse-Provence Occidentale 

3.7.2.1.Corps dolomitiques stratiformes dans les parties transgressives 
des ………………..STHF des formations du Jurassique supérieur en Provence 

…………………………… 
…………………………… 

 
Les STHF dans les formations du Jurassique supérieur en Provence ne peuvent être 
regroupées en SHF homologues de celles de la formation Khuff. Cette différence s’explique 
par la paléogéographie, la paléobathymétrie, les différences d’échelle des corps 
sédimentaires, et peut-être surtout par les différences de modalité d’empilement des 
séquences (stacking pattern). 
………………………Les profondeurs maximales sur la Plate-Forme Provençale ne devaient qu’à 
peine atteindre -5 m…………………..de sorte qu’une variation d’accommodation d’échelle 
métrique sur la Plate-Forme Carbonatée Provençale n’affectaient qu’une aire limitée. Ainsi, 
établir des corrélations à l’ordre des séquences de dépôts à très haute fréquence (STHF) est 
peu réaliste. Ceci d’autant plus qu’il a été proposé (Dalmasso et Floquet, 2001) que ces STHF 
pourraient être autant contrôlées par des processus autocycliques à la Plate-Forme qu’à des 
variations d’accommodation. Des corrélations ne peuvent être établies là, qu’à l’ordre des 
séquences à basse fréquence. 
Il manque donc l’échelle des SHF dans les formations du Jurassique supérieur en Provence 
pour pouvoir établir des comparaisons avec les SHF de la Formation Khuff. 
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3.7.2.2.Diagenèse tardive et migration des hydrocarbures 
Une différence de taille entre la Formation Khuff et les formations du Jurassique supérieur en 
Provence, est l’absence d’hydrocarbures. ………………………….. La mise en charge du réseau 
poreux par des hydrocarbures arrête la diagenèse des réservoirs (Hawkins, 1978; Epstein et 
Friedman, 1983; Heasley et al., 2000), ce qui n’est pas le cas en Provence où la diagenèse se 
poursuit depuis le dépôt jusqu’à la télogenèse. ……………………………. . 

3.7.2.3.Segmentation des réservoirs et roches couvertures 
…………………….. 

…………………….. 
Dans le cas des formations du Jurassique supérieur en Provence, la segmentation est faite 
entre les calcaires très peu poreux et les dolomites poreuses. Les sulfates, moins abondants, 
ont été dissous précocement et n’ont pas pu assurer le rôle de roche couverture. 
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« Sans technique, un don n'est rien qu'une sale manie » 
Georges Brassens  
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Pour de strictes raisons de confidentialité exigée par TOTAL, 
les données concernant le réservoir de la Formation Khuff dans ce chapitre 4 conclusif, 

ont été supprimées afin qu'elles ne soient pas diffusées. 
N'est donné ici que ce qui concerne les analogues provençaux, 

après minimes modifications d’adaptation du texte. 
 
Ce travail combine l’approche sédimento-diagénétique d’un réservoir en subsurface et d’un 
analogue réservoir à l’affleurement. Le réservoir est situé dans la partie supérieure de la 
Formation Khuff, d’âge Permien supérieur à Trias inférieur en subsurface offshore du Qatar et 
de l’Iran. Il n’est accessible que par des données ponctuelles en 1D par les carottes 
permettant grâce à l’outil de la stratigraphie séquentielle de raisonner en 2D à toute échelle. 
L’analogue est constitué des formations calcaréo-dolomitiques d’âge Oxfordien à Tithonien à 
l’affleurement en Provence. L’analogue d’affleurement  permet de d’observer directement en 
2D et en 3D les objets géologiques à petite échelle (sur plusieurs dizaines de mètres) et à 
grande échelle (pluri-kilométrique). Cette qualité permet d’observer et de comparer des 
hétérogénéités, contrôlant les propriétés réservoirs, à toute échelle. L’affleurement permet 
d’obtenir un cadre stratigraphique en 2D, voire en 3D par les reconstitutions 
paléogéographiques, plus précisément qu’à partir de données de subsurface. Les deux objets 
étudiés permettent donc de résoudre les questions de l’extension des super-drains en 
subsurface et des contrôles de leur genèse. 

4.1. Quels contrôles sur la géométrie, l’extension  des corps 
dolomitiques  

4.1.1. Les corps dolomitiques stratiformes  
Les corps de dolomie stratiforme du réservoir en subsurface et de l’analogue réservoir se 
retrouvent sur plusieurs dizaines de kilomètres. 
 
………………………………………….. 

………………………………………….. 
 
Pour l’analogue réservoir d’affleurement, trois types de corps dolomitiques ont été mises en 
évidence avec un lien direct avec l’architecture sédimentaire : 

- ceux situés suite à un épisode d’émersion et sous la discontinuité SD2, qui sont 
explicables par une dynamique à l’échelle de la séquence de dépôts à basse 
fréquence (SBF). Ils sont associés à une dolomitisation différée envahissante en lien 
avec la dolomitisation précoce synsédimentaire dans l’hémicycle 
d’approfondissement de la SBF suivante. Ces corps dolomitiques sont continus et 
d’extension régionale (centaine de kilomètres) et épais d’une centaine de mètres ; 

- ceux situés dans la partie transgressive et régressive de l’hémicycle de la SBF suite à 
SD2. Ils sont associés à une dolomitisation par reflux différé.  Ils forment des corps 
dolomitiques stratiformes et continus à l’échelle régionale épais de plusieurs dizaines 
de mètres ;  

- ceux formés par les STHF, majoritairement de diminution de profondeur et qui 
montrent une dolomitisation précoce synsédimentaire. Ils sont d’extension métrique 
à hectométrique, d’épaisseur métrique et peu continus latéralement; 
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4.1.2. Les corps dolomitiques associés aux failles  
 
………………………………….. 

………………………………….. 
 
Pour l’analogue réservoir d’affleurement :   
La dolomite est liée à la mise en place de chevauchements donnant des anticlinaux. Cette 
compression a créé une surpression de fluides qui a permis de dissoudre en partie les corps 
dolomitiques précoces liés aux STHF. Les fluides résultants ont circulé de part et d’autres des 
failles en fonction des propriétés pétrophysiques de l’encaissant pour donner des 
morphologies et géométries en 3D en « arbre de Noël » ou en « champignons ». De part et 
d’autre des failles, leur étendue va de quelques mètres à quelques centaines de mètres  
 
………………………………….. 

………………………………….. 
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4.2. Quels sont les contrôles sur la genèse des corps dolomitiques 
avec ou sans super-drains? 

 
…………………………….. 

…………………………….. 
 
Pour l’analogue réservoir d’affleurement, ce sont également les corps dolomitiques qui 
montrent les meilleurs porosités et potentiellement les meilleurs perméabilité en raison des 
réseaux poreux intergranulaires et intercristallins.  
 
Dans les deux cas, les meilleures porosités sont acquises en grande partie durant l’éogenèse 
et chronologiquement par : la dissolution météorique, liée aux épisodes d’émersion et la 
dolomitisation par reflux associé aux dépôts dolomitiques précoces. 
 
……………………………… 

…………………………….. 
 
Dans le cas de l’analogue réservoir d’affleurement, les processus télogénétiques de 
décalcification et de dédolomitisation sont ceux permettant de rouvrir les porosités. La 
présence de super-drains n’est pas avérée en raison de l’absence de tests d’interférence et 
d’essai de puits permettant de les identifier. Néanmoins, les aquifères régionaux exploités ou 
encore soupçonnés de contrôler les écoulements à l’échelle d’un bassin versant, notamment 
celui du Beausset, sont constitués des formations équivalentes à celle de l’analogue 
d’affleurement. A la vue des propriétés réservoirs des corps dolomitiques étudiés, deux types 
pourraient inclure des super-drains ou jouer le rôle de stock sinon de drains : 

- ceux situés dans la Formation du vallon de Toulouse, étant massivement dissous et 
dolomitisés et continus régionalement : 

- ceux situés dans la Formation de la Madrague de Montredon et dans la Formation de 
la Gineste au niveau des corps granulaires des parties dolomitisés des STHF, plus fins 
et  probablement moins continus latéralement que les précédents mais pouvant être 
mis en relais par la fracturation ou les corps dolomitiques liés aux failles. 
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4.3. Perspectives  
 
………………………………………. 

………………………………………. 
 
Pour l’analogue réservoir d’affleurement : 
L’intégration de données pétrophysiques de subsurface et d’affleurement pour l’analogue, 
par des mesures de porosité, de perméabilité et de propriétés acoustiques permettrait 
d’isoler l’influence de la télogenèse sur la création de porosité et d’améliorer le modèle de 
réouverture des porosités acquises précocement. Des essais de pompages permettraient 
d’observer si l’écoulement en subsurface est lié à des propriétés matricielles ou structurales 
et de mettre en évidence la présence ou non de super-drains, sachant qu’à l’affleurement les 
dolomites sont plus fracturées et plus poreuses que les calcaires. Cette fracturation est-elle 
liée à la télogenèse et à l’exhumation des séries carbonatées ou à l’enfouissement ? La 
porosité en subsurface est elle également rouverte grâce aux dissolutions télogénétiques ? 
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jaune) (lame vue en LN, DEF-14). D- Dolomitisation complète d’une brèche polygénique, la 
dolomie remplaçant les éléments (flèches oranges pour des cailloux noirs) et les ciments. 306 

Figure 3-9 : F3a, mudstone à bindstone laminé (LN = lumière naturelle). A- Macrofacies totalement 
dolomitisé (dolomicrite / dolomicrosparite) avec lamines irrégulières de couleur rouille issues 
d’oxydation de microcristaux framboïdes de pyrite, donnant au faciès un aspect tigré (pièce = 
1 cm de diamètre) (Formation de La Gineste). B- Stromatolites calcaires à lamines faiblement 
ondulantes (pièce = 1 cm de diamètre) (Formation de La Madrague de Montredon). C- 
Microfaciès de A avec lamines irrégulières sombres de minéraux d’oxydation de pyrite 
(Formation de La Gineste, LN, RGIN 41) D- Microfaciès de B avec les lamines stromatolitiques 
et les lamines de pyrite et de résidus organique soulignant la structure du stromatolite 
(Formation de La Madrague de Montredon, LN, MDG 33b). ................................................. 307 

Figure 3-10 : F3b, mudstone-bindstone stromatolitique laminé à pseudomorphoses d’évaporites 
dans la Formation de La Madrague de Montredon. Lames observées en lumière naturelle (LN) 
ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). A- Macrofaciès montrant 
des laminations stromatolitiques avec des pseudomorphoses de gypse calcitisées de taille 
millimétrique (flèches jaunes) et des pseudomorphoses de nodules d’anhydrite calcitisée et 
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Figure 3-11 : F3c, mudstone à packstone péloïdal laminé. Lames observées en lumière naturelle 
(LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). A- Rides de courant 
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Figure 3-12 : F4, wackestone-packstone à oncoïdes. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou 
après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). A- Wackestone-packstone 
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du Défens, DEF 22). D- Oncoïdes, dont un avec le cœur à microcristaux oxydés de pyrite 
(flèche jaune), résistants à la dolomite de remplacement (LN + AFK, Formation de La Gineste, 
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Figure 3-13 : F5a, wackestone à packstone-grainstone bioclastique et à péloïdes. Lames observées 
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Gineste, RGIN 17). D- Dolomite en remplacement total du faciès, et cimentation de vides de 
dissolution de bioclaste par de la dolomite limpide et de la sparite de blocage (rose) (LN + 
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dissoute (le remplissage micritique de la cavité est préservé) avec son moule cimenté par de 
la dolomite et de la calcite (Formation de La Gineste). ......................................................... 316 

Figure 3-15 : F6, wackestone-packstone bioclastique. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou 
après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). A- Packstone bioclastique 
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Figure 3-17 : Panorama dans l’anticlinal de l’Etoile montrant les formations du Vallon de Toulouse 
(A), de La Gineste (B) et de La Madrague de Montredon (C), à lithologies dominées par la 
dolomite. ................................................................................................................................ 319 

Figure 3-18 : Coupes synthétiques, à partir de levés faits dans les secteurs de la Nerthe (A) et de 
l’Etoile (B), des formations du Vallon de Toulouse, de La Gineste et de La Madrague de 
Montredon, avec localisation des échantillons. La Formation du Défens est absente dans ces 
deux coupes seulement représentée par un lit dolomitique à cailloux noirs, épais de 
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Figure 3-19 : Différents faciès de la Formation du Vallon de Toulouse. Lames observées en lumière 
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blocage rose-rouge (LN + AFK, ET 23). B- Ancien packstone-grainstone bioclastique F5a 
dolomitisé, à fantômes de péloïdes (P) et de ciments périgranulaires isopaques (LN + AFK, RO 
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Figure 3-24 : Corrosion de D1 et précipitation de D2 ; sparite de blocage C1. Lames observées en 
lumière naturelle (LN) et en cathodoluminescence (CL). A- D1 avec surcroissance limpide de 
D2, sparite de blocage C1 (LN, ET 26). B- D1 (violet terne à bleu nuit) montrant des corrosions 
et remplissage des golfes de corrosion par D2 (rouge terne et vif), sparite de blocage C1 (non 
luminescente et zonée orange) (CL, ET 26). C- Ooïdes partiellement dissous et dolomitisés 
par D1 avec surcroissance de D2, sparite de blocage C1a (LN, ET 22). D- D1 (violet terne) avec 
surcroissance de D2 (rouge terne) et sparite de blocage C1a (non luminescente) (CL, ET 22). 
E- Dolomite D2 en ciment autour de D1, dissoute et dédolomitisée en partie par C1. La 
calcite C2 microsparitique vient en blocage (LN, RO 3). F- Même photographie qu’E avec 
dolomite D2 à teinte rouge vif à terne, dont le cœur est partiellement dissous, et qui entoure 
un lithoclaste ou bioclaste transformé en D1 (CL, RO 3). G- Dolomite D2 en ciment dans une 
fracture et en appui sur D1 (sale). D2 est dissoute et dédolomitisée en partie par C1b (LN, RO 
2). H- Même photographie que G avec dolomite D1 de teinte rose terne et dolomite D2 en 
ciment dans la fracture à teinte rouge vif au cœur et violet terne pour la dernière bande. La 
sparite C1b dédolomitise en partie D2 avec une teinte noir à orange vif et vient en blocage 
avec une teinte orange terne (LN, RO 2). ............................................................................... 329 

Figure 3-25 : Calcite de blocage C1. Lames observées en lumière naturelle (LN) et en 
cathodoluminescence (CL). A- Sparite de blocage C1 entourant les dolomites D1 et D2 (LN, ET 
25). B- Sparite de blocage C1 à cœur non luminescent et à bords zonés en noir, orange terne 
et jaune vif (CL, ET 25). C- Sparite de blocage C1 entourant D1 et D2 et en remplissage de 
fracture F2 (LN, ET 27). D- Sparite de blocage C1 à cœur non luminescent et à bord orange vif 
entourant D1 et D2 (CL, ET 27). E- Sparite de blocage C1a non ferreuse (rouge) entourant D1 
et D2 au cœur d’un ooïde F- Sparite de blocage non luminescente C1a entourant D1 et D2 au 
cœur d’un ooïde (CL, ET 27). .................................................................................................. 331 

Figure 3-26 : Divers aspects de la surface de discontinuité majeure SD2 entre les Formations du 
Vallon de Toulouse et du Défens. Vues d’affleurements, et de lames colorées à l’AFK. A- 
Panorama d’une partie de la coupe du Défens. 1- Macro- et microfaciès montrant des 
remplissages par sédiment interne (flèches) dans F6 sous la discontinuité (LN + AFK, DEF 7). 
2- Moules de dissolution de gastéropodes (en haut) et remplissage de vides (en bas) par des 
ciments non ferreux (rose) puis ferreux (mauve-violet) et à nouveau non ferreux (rose) dans 
F6 portant la discontinuité (LN + AFK, DEF 9). 3- Ciments anisopaques (flèches) non ferreux 
(rose) entourant des galets dans F2 à la base de la Formation du Défens, 1,20 m au dessus de 
la discontinuité, (LN + AFK, DEF 14). ...................................................................................... 332 

Figure 3-27 : Coupe de la calanque du Défens (dans la Baie des Nations), comprenant le sommet de 
la Formation du Vallon de Toulouse, la Formation du Défens dans sa localité type, et plus de 
la moitié de la Formation de La Gineste. 67 STHF ont été définies, traduisant des évolutions 
d’environnements de dépôts, de palustres à subtidaux. La dolomitisation est sporadique dans 
le membre inférieur de la Formation de La Gineste et complète dans son membre supérieur. 
Oxf. = Oxfordien, Kim. = Kimméridgien, Titho. = Tithonien, inf. = inférieur, sup. = supérieur, 
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Figure 3-28 : Une STHF typique de la Formation du Défens montrant la succession de faciès F2 et 
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Franck Gisquet – 2012 

476 
 

Figure 3-29  : Dolomite stratiforme et envahissante au sommet de la Formation du Défens et à la 
base de la Formation de La Gineste (transition), en relation avec la genèse des séquences de 
dépôts. La dolomite (flèches jaunes) affecte F2 (A1 et B1) et F4 (C1) et semble avoir eu lieu 
après le dépôt, en ciments (A1) et en remplacement (B1 et C1). A2- Dolomite autour des 
éléments en ciment sparitique (blanc) (lame colorée à AFK, DEF 15). B2- Fantômes de cailloux 
noirs dans la dolomite (lame colorée à AFK, DEF 19). C2- Oncoïde résistant à la dolomite de 
remplacement partiellement dédolomitisé (rose-rouge) (lame colorée à AFK, DGIN 22). ... 335 

Figure 3-30 : Diagenèse associée à la surface de discontinuité SD2 entre les Formations du Vallon 
de Toulouse et du Défens (DEF 9a). Photographies d’affleurement et de lames minces 
observées en lumière naturelle (LN), ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de 
potassium (AFK) et en cathodoluminescence (CL). A- Dissolution d’un bivalve laissant son 
moule vide. B- Epikarstification avec figures (marquées par les tireté jaunes) de groove et 
basin sensu James et Choquette (1984). C- Ciments calcitiques anisopaques (CCA) 
comprenant CCA1 (rose sale), CCA2 (rose), CCA3 (bleu), et sparite de blocage SB1 (rose) (LN + 
AFK). D- En CL : CCA1 est orange terne à noir, CCA2 noir à marron terne et CCA3 orange à 
jaune vif. SB1 est marron terne. E- CCA1 est sale alors que CCA2 et CCA3 sont limpides. SB1 
est limpide et bloque la porosité résiduelle (même cliché que D en LN). F- Calcrète, 
dédolomite dD1 et calcite de blocage SB1 en appui sur un ciment anisopaque pendant (CAP) 
probablement issu d’une diagenèse associée à la Formation du Défens (LN)....................... 337 

Figure 3-31 : Valeurs de δ18O et de δ13C (V-PDB) ‰ de toutes les phases diagénétiques analysées 
dans la Formation du Défens. Une covariance positive apparaît entre le δ18O et le δ13C. Le 
rectangle noir en tireté marque les valeurs des calcaires marins au Tithonien, d’après Allan et 
Wiggins (1993), Dera et al.(2011) et Gigout (2011). Le rectangle gris en tireté correspond à la 
position des valeurs attendues pour la dolomite marine au Tithonien, avec un 
fractionnement positif de 3 ‰ (Land, 1980). Toutes les valeurs mesurées sont différentes de 
celles des carbonates marins  du Tithonien sauf D1 qui reste néanmoins hors du domaine des 
dolomites marines du Tithonien. ........................................................................................... 338 

Figure 3-32 : A- Dolomite (flèches jaunes) et microcristaux framboïdes de pyrite (points noirs) au 
cœur d’un nodule de micrite ou glaebule (LN, DEF 12). B- Même faciès que A avec la micrite 
luminescente rouge (probablement en raison de présence de matière organique) et 
dédolomite à luminescence orange vif. La pyrite n’est pas luminescente (points noirs) (CL, 
DEF 12). .................................................................................................................................. 338 

Figure 3-33 : Ciments anisopaques pendants aragonitiques et en calcite hautement magnésienne, 
recristallisés, et ciment micritique. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou après 
coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) et en cathodoluminescence (CL). A- 
Ciment calcitique anisopaque palissadique « sale » et non ferreux (CAP) probablement 
d’origine aragonitique et marine, fait de deux générations séparées par un ciment micritique 
(CM) (LN, DEF 14). B- Même cliché que A (CL) avec le ciment calcitique anisopaque 
palissadique (CAP) noir, légèrement recristallisé dans les zones orangées vives, ciment 
micritiques CM rose à orangé terne à vif, et sparite de blocage SB1 rouge terne (DEF 14). C- 
Ciment en pendants de calcite radiaxiale fibreuse (RFC), à aspect turbide et nuageux, 
recristallisé (rRFC), sur un ciment pendant anisopaque palissadique CAP (haut à droite de 
l’image) (LN, DEF 12). D- Même cliché que C (CL) avec la calcite radiaxiale fibreuse 
recristallisée rRFC à teintes violet terne, rose vif, rouge vif et bleu nuit. La CAP est noire et 
orange vif et aussi partiellement recristallisée (haut à droite de l’image, DEF 12). E- Ciment 
anisopaque palissadique (CAP), puis ciment laminé microstalactitique (CLM), tous deux non 
ferreux. Le vide résiduel est partiellement occupé par des silts ainsi que par une calcite 
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équigranulaire non ferreuse (CE) (LN + AFK, DEF 14). F- Générations successives de ciments et 
remplissage de sédiment interne à ostracodes (Os.). Du bas vers le haut en succession 
normale : CAP limpide, CM sombre, CAP limpide, CM sombre, sédiment interne à ostracodes, 
CAP limpide et CM sombre (LN, DEF 14). ............................................................................... 340 

Figure 3-34 (page précédente): Ciments anisopaques laminés, calcrètes et spéléothèmes. Lames 
observées en lumière naturelle (LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de 
potassium (AFK) et en cathodoluminescence (CL). A- Calcrète (CAL) recoupé par un vide de 
dissolution, cimenté par la dolomite D1 non ferreuse que surmonte la sparite de blocage non 
ferreuse SB1 (LN + AFK, DEF 15a). B- Calcrète (CAL) et calcite équigranulaire en mosaïque 
partiellement dissoute (CE) (LN + AFK, DEF 10). C- Ciment laminé pendant « sales » 
microstalactitique (CLM) en spéléothème accompagné d’un ciment micritique (CM), et 
calcite équigranulaire en mosaïque (CE) dans les vides (LN + AFK, DEF 16). D- Même cliché 
que C (en CL) avec CLM noir, CM luminescent orange, et CE noire (DEF 16). E- Ciment 
anisopaque palissadique « sale » (CAP) et ciment laminé microstalactitique recristallisé 
(rCLM) antérieur au ciment laminé microstalactitique (CLM) dont les teintes foncées seraient 
dues à des résidus de matière organique (LN, DEF 14). F- Même cliché que E (en CL) avec CAP 
de teinte noire à orangée, suivi de rCLM faiblement luminescent à zonations de sparite 
palissadique à cœur noir et bord orange. Les ciments laminés montrent des teintes violet 
terne lorsqu’ils sont « sales » (résidus organiques ?) et orangé lorsqu’ils sont limpides et 
partiellement recristallisés (DEF 14). G- Spéléothèmes légèrement basculés, associés à la 
calcite équigranulaire non ferreuse (CE) en remplissage des vides, et au ciment micritique 
(CM). Tous sont recoupés par une fracture remplie de calcite de blocage ferreuse fBS2 (LN + 
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palissadique (CAP), puis par un ciment micritique (CM), avant remplissage par un sédiment 
interne à ostracodes (Os.) et comblement du vide restant par de la sparite équigranulaire en 
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Figure 3-35 (page précédente): Dolomite D1 en remplacement et en ciment. Lames observées en 
lumière naturelle (LN) et en cathodoluminescence (CL). A- Dolomite D1 subhédrale en 
remplacement de la micrite (Mic.) et s’appuyant sur des rRFC (LN, DEF 15a). B- Même cliché 
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dolomite est orange, la micrite de l’encaissant reste marron sombre. La dolomite s’appuie en 
partie sur des rRFC orange vif et noir (DEF 15a). C- Vide de dissolution recoupant un calcrète 
(CAL) et cimentation du pourtour du vide par la dolomite D1 puis remplissage du vide 
résultant par SB1. D- Même cliché que C (en CL) avec D1 zonée en bandes orange et rose 
terne avec une bande externe rouge vif, et sparite de blocage SB1 orange terne. E- Dolomite 
D1 en remplacement et en ciment du pourtour de galets noirs dans F2. La dolomite en 
remplacement est sale et celle en ciment dans l’espace intergranulaire est limpide (LN, DEF 
18). F- Même cliché que E (en CL) avec D1 en remplacement et en ciment violet terne, et 
avec SB1 en remplissage de la porosité résiduelle orange terne (DEF 18). G- Dédolomitisation 
partielle dD1 du cœur de D1 et cimentation par SB1 entre les cristaux de D1 (LN, DEF 18). H- 
Même cliché que G (en CL) avec D1 violet terne et dans son cœur dD1 à luminescence 
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Figure 3-37 : Distribution des moyennes et des écarts-types de D1 sur le diagramme de 
fractionnement, montrant la température en fonction du δ18O (V-PDB) pour différentes 
valeurs du δ18Oeau en prenant l’équation de Fritz et Smith (1970). ....................................... 346 

Figure 3-36 : Report sur la courbe de McArthur et Howarth (2004) des valeurs de 87Sr/86Sr  de D1 
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(carrés). La bande grise représente la tranche de temps Tithonien. La courbe noire 
représente les valeurs moyennes d’âge et les courbes grises représentent l’intervalle de 
confiance à 95 %. D1 serait donc issue d’eau marine tithonienne. Les croix  noires 
représentent les trois âges possibles pour SB1. ..................................................................... 346 

Figure 3-38 : Coupe de la route du col de La Gineste, localité type de la Formation de La Gineste. 31 
STHF ont été définies, traduisant des évolutions d’environnements de dépôts, de subtidaux à 
supratidaux. La dolomitisation est partielle dans le faciès F5b tandis qu’elle est totale dans les 
autres faciès. Échant. = Échantillons, Pal. = Palustre, Supra. = Supratidal, Inter. = Intertidal et 
Sub. = Subtidal. B/M = Boundstone-Mudstone, W = Wackestone, P = Packstone, G = 
Grainstone et R = Rudstone. Se reporter à la légende volante pour la signification des figurés.
 ................................................................................................................................................ 349 

Figure 3-39 : Séquences à très haute fréquence typiques de la Formation de La Gineste, dans la 
coupe de la calanque et pointe du Défens. A- STHF du Membre Calcaire Inférieur montrant 
une évolution d’environnements subtidaux à inter-supratidaux (avec illustrations macro- et 
microscopiques). B- STHF du Membre Dolomitique Supérieur montrant une évolution 
d’environnements subtidaux à supratidaux (avec illustrations macro- et microscopiques). Les 
numéros des STHF dans les triangles jaunes sont ceux de la Fig. 3-27. ................................. 350 

Figure 3-40 : Déformations synsédimentaires liées aux cristallisation et dissolution de sulfates dans 
le Membre Supérieur Dolomitique de la Formation de La Gineste dans la coupe de la pointe 
du Défens. Photographies d’affleurements et de lames observées en lumière naturelle (LN) 
ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). A- Brèche 
d’effondrement par dissolution d’évaporites anhydritiques et gypseuses. B- Zoom sur la 
brèche faite d’éléments calcaires sub-anguleux clairs emballés dans une matrice 
dolomicritique foncée. C- Pseudomorphoses de gypse, calcitisées, dans une matrice 
dolomicritique (LN + AFK, DEF 21). D- Fentes de retrait circumgranulaires (déshydratation ou 
dessiccation) (flèches jaunes) dans les éléments calcaires sub-anguleux de (B), indiquant 
l’émersion (LN + AFK, DEF 20). E- Méga-tepee par cristallisation précoce de gypse (évaporite 
capillaire), déformant les bancs sur une épaisseur d’1,5 m. F- Stromatolites ondulants 
dolomitisés (S) situés sur un nodule d’anhydrite pseudomorphosée en calcite (P). ............. 351 

Figure 3-41 : Pseudomorphoses de gypse et d’anhydrite. Lames observées en lumière naturelle (LN) 
ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en 
cathodoluminescence (CL). A- Lamines stromatolitiques ondulantes contenant des 
pseudomorphoses de gypse en cristaux monocliniques ou en fer de lance (flèches jaunes) 
remplis d’un sédiment interne silteux et d’une calcite non ferreuse (rose) (LN + AFK, DGIN 19). 
B- Structure en (micro) chicken wire avec remplacement des nodules d’anhydrite par une 
sparite non ferreuse en mosaïque (P) et d’une partie de la micrite par la dolomite D1, micrite 
apparaissant encore en fantôme sous forme d’un liseré sombre (flèche) délimitant les 
anciens nodules d’anhydrite. La micrite (Mic.) est partiellement dolomitisée (LN + AFK, DEF 
21). C- Pseudomorphose isolée de gypse (P) dans un wackestone péloïdal partiellement 
dolomitisé (D1), avec des amas de micrite non dolomitisée (Mic.) (LN, RGIN 20). D- Même 
photographie que C (en CL) avec la dolomite D1 et la micrite Mic. à luminescence bleu nuit, 
et la calcite en remplacement de la pseudomorphose P de gypse de teinte noire. La 
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Figure 3-42 (page précédente) : Dolomite D1 en remplacement et en ciment. Lames observées en 
lumière naturelle (LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou 
en cathodoluminescence (CL). A- Dolomite à texture euhédrale, en remplacement partiel de 
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la micrite (LN + AFK, DGIN 6). B- Dolomite à texture subhédrale, en remplacement total de la 
micrite (LN + AFK, DGIN 22a). C- Dolomite à texture subhédrale et à cristaux arrondis 
montrant des amas plus sales (flèches), en remplacement de la micrite (LN, DGIN 22a). D- 
Même photographie que C (en CL) avec la dolomite en remplacement de la micrite, avec les 
cœurs des rhomboèdres en orange (1e phase) et les zonations périphériques en rose terne 
(phases ultérieures). Les amas plus sales dans C (flèches) sont constitués uniquement de 
rhomboèdres orange donc de la 1e phase de dolomite (DGIN 22a). E- Dolomite en 
remplacement de la micrite et calcite équigranulaire (EC) en remplacement de l’anhydrite (LN, 
DEF 21). F- Même photographie que E (en CL) avec la dolomite D1en remplacement de la 
micrite (violet terne) et la calcite zonée équigranulaire (EC) en remplacement de l’anhydrite 
(DEF 21). G- Dolomite « sale » de remplacement de la micrite et limpide en ciment, montrant 
des sous-phases D1a, D1b et D1c (LN, DEF 19). H- Même photographie que G (en CL) avec la 
dolomite de remplacement de la micrite. Cette dolomite est zonée, de l’intérieur à l’extérieur 
d’un rhomboèdre, comme suit : cœur orangé à bord rose terne (D1a) puis bandes orange 
terne vers l’extérieur (D1b) et enfin bandes rose terne, rouge vif puis rose terne (D1c). ..... 355 

Figure 3-43 : Valeurs de δ18O et de δ13C (V-PDB) ‰ de toutes les phases analysées dans la 
Formation de La Gineste. Le rectangle noir en tireté marque les valeurs des calcaires marins 
au Tithonien d’après Allan et Wiggins (1993), Dera et al.(2011) et Gigout (2011). Le rectangle 
gris en tireté montre les valeurs attendues pour la dolomite marine au Tithonien, avec un 
fractionnement positif de 3 ‰ (Land, 1980). ........................................................................ 356 

Figure 3-45 : Diagramme croisé de la teneur en Mn, Fe, Sr et Na de D1, SB1, SB2 et SB3 en ppm. 
A- Mn (x) par rapport à Fe (y). B- Sr (x) par rapport à Na (y). ................................................ 357 

Figure 3-44 : Report sur la courbe de McArthur et Howarth (2004) de la valeur de 87Sr/86Sr de D1, 
SB1, D2 et SB3. Le trait grisé représente la tranche de temps Tithonien. La courbe noire 
représente les valeurs moyennes d’âge et les courbes grises représentent l’intervalle de 
confiance à 95 %. Seule D1 est d’âge Tithonien. .................................................................... 357 

Figure 3-46 : Dolomitisation per descensum par reflux de saumures très précoces à partir des 
environnements de des dépôts F3a et F3c supratidaux à intertidaux dans les dépôts F5a et 
F5b des environnements subtidaux, essentiellement via les bioturbations. Le front de 
dolomitisation majeur traverse les faciès lités granulaires, poreux, et s’arrête dans les faciès 
boueux F5b, peu ou pas poreux, mais la dolomitisation se poursuit à la faveur des terriers (T). 
Des traces d’oxydation (Ox.) de la pyrite sont visibles dans les dépôts supratidaux à lamines 
cyanobactériennes (F3a). Échelle = pièce de 1 cm de diamètre. Se reporter à la légende 
volante pour la signification des figurés. ................................................................................ 358 

Figure 3-47 : Recristallisation en LMC équigranulaire de la partie aragonitique de coquille de 
rudistes, et de test de nérinées. ............................................................................................. 359 

Figure 3-48 (page précédente): Ciment dolomitique D2. Lames observées en lumière naturelle (LN) 
ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en 
cathodoluminescence (CL). A- Dolomite D1 « sale »de remplacement d’un bioclaste 
(foraminifère ?) et cristallisation de D2 en ciment dans les vides et dans un rhomboèdre de 
D1. La micrite (Mic.) n’est que partiellement dolomitisée (LN, RGIN 17). B- Même 
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17) F- Même photographie qu’E (en CL) avec la dolomite D1 de remplacement à teinte 
pourpre terne, et le ciment dolomitique D2 zoné en croissance dans les vides (RGIN 17). G- 
Dolomite D2 limpide (soulignée par le tireté noir) dans l’espace intergranulaire ; faible 
compaction des grains (LN, RGIN19b). H- Même photographie que G (en CL) avec D2 non 
luminescente, ce qui peut indiquer une recristallisation (RGIN19b). .................................... 361 

Figure 3-49 : Distribution de la moyenne et de l’écart-type de D2 sur le diagramme de 
fractionnement, montrant la température en fonction du δ18O (V-PDB) pour différentes 
valeurs du δ18Oeau, en prenant l’équation de Fritz et Smith (1970). ...................................... 361 
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Figure 3-51 : Calcite de blocage SB1, non ferreuse. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou 
après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence 
(CL). A- Calcite de blocage SB1 non ferreuse, avant SB2 ferreuse et SB3 non ferreuse (LN + 
AFK, RGIN 12b). B- SB1 dans une fracture recoupant D2. La pyrite cubique (Pyr.) est dans la 
matrice micritique (LN + AFK, RGIN 16). C- Calcite de blocage SB1 non ferreuse à inclusions 
solides « sales » dans un vide de dissolution et en appui sur D2 (LN, RGIN 16). D- Même 
photographie que C (en CL) avec SB1 noir au cœur et orange vif sur les bords en appui sur D2 
zonée en différentes teinte de rose, terne au cœur et vif à l’extérieur (RGIN 16). ................ 363 

Figure 3-52 : Distributions des moyennes et des écarts-types de SB1 sur le diagramme de 
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Figure 3-53 : Calcite de blocage ferreuse fSB2 et fracturation F2. Lames observées en lumière 
naturelle (LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en 
cathodoluminescence (CL). A- Calcite de blocage ferreuse fSB2 (mauve) en surcroissance sur 
SB1 non ferreuse (rose) et avant SB3 non ferreuse également (LN + AFK, DGIN 10). B- Calcite 
de blocage ferreuse fSB2 (mauve) en surcroissance sur SB1 non ferreuse et avant SB3, le tout 
en remplissage de fracture (LN + AFK, RGIN 17). C- fSB2 (mauve) après SB1 dans une fracture 
qui recoupe D1 (LN + AFK, RGIN 9). D- fSB2 à teinte orange terne recoupant D2 (CL, RGIN 16).
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Figure 3-54 : Compaction chimique et stylolitisation incluant des plans horizontaux S1 et des plans 
verticaux S2 recoupant S1. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou après coloration à 
l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). A- S1 (flèches 
oranges) recoupant les ciments SB1, fSB2 et D2 (LN, RGIN 16). B- Même photographie que A 
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terne) et D2 (rose vif). (RGIN 16). C- S1 recoupé par S2 (LN, RGIN 38). D- S1 ouvert avec SB3 à 
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Figure 3-55: Calcite de blocage SB3 et dédolomite. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou 
après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence 
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= micrite) (DGIN 18)................................................................................................................ 367 
Figure 3-56 (page précédente) : Coupe de La Madrague de Montredon et du Mont Rose dans leurs 

localités types. Sont représentés les 70 m supérieurs (base non visible) de la Formation de La 
Madrague de Montredon et les 40 premiers m de la Formation du Mont-Rose. 40 STHF ont 
été définies dans la Formation de la Madrague de Montredon et 12 dans celle du Mont-Rose, 
chacune traduisant généralement des évolutions d’environnements de dépôts, de subtidaux 
très peu profonds à supratidaux. Pal. = Palustre, Supra. = Supratidal, Inter. = Intertidal et Sub. 
= Subtidal. B/M = Boundstone-Mudstone, W = Wackestone, P = Packstone, G = Grainstone et 
R = Rudstone. Se reporter à la légende volante pour la signification des figurés. ................. 370 

Figure 3-57 : Séquence typique de la Formation de La Madrague de Montredon montrant la 
succession F5a (à litages obliques), F3c (à flaser bedding et rides de courant), et F3b (à 
lamines stromatolitiques avec pseudomorphoses d’anhydrite en nodules calcitiques (en 
blanc)). La dolomite affecte totalement F5a, partiellement F3c et très peu F3b. Échelle = 
pièce d’1 cm de diamètre. Se reporter à la légende volante pour la signification des figurés.
 ................................................................................................................................................ 371 

Figure 3-58 : Structures liées à des évaporites  dans la Formation de La Madrague de Montredon. 
A- Pseudomorphoses de gypse en calcite (PG) dans un mudstone en couverture d’un 
stromatolite. B- Pseudomorphoses d’anhydrite (PA) en calcite et en silice, au sein de 
dolosparite/dolomicrosparite à rides de courant (environnement intertidal probable). 
C- Microbrèche d’effondrement par dissolution d’évaporites avec ciment calcitique inter-
éléments. D- Petits bombements stromatolitiques vus du dessus, en partie liés à la 
croissance précoce de nodules d’anhydrite (PA) engendrant la déformation des voiles 
cyanobactériens. E- Déformation d’échelle métrique par cristallisation d’anhydrite 
(pseudomorphoses PA en blanc) et gonflement résultant dans des dépôts laminés 
d’environnement intertidal. F- Ondulations d’échelle métrique dans un banc stromatolitique. 
Échelle = pièce d’1 cm de diamètre. ...................................................................................... 372 

Figure 3-59 : Dolomitisation sélective des faciès et marqueurs inter- à supratidaux. Lames 
observées en lumière naturelle (LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de 
potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). A- Dolomitisation préférentielle des faciès 
initialement granulaires (d’environnement très probablement intertidal), les  faciès à 
stromatolites restant calcaires. B- Dolomitisation préférentielle des faciès initialement 
granulaires (d’environnement très probablement intertidal), avec pseudomorphoses 
calcitiques de nodules d’anhydrite à l’interface avec les faciès à stromatolites restés calcaires. 
C- Faciès mudstone à pseudomorphoses calcitiques de gypse (PG), non dolomitisé, 
d’environnement inter- à supratidal (LN + AFK, MDG 22). D- Packstone-grainstone péloïdal 
F5b, totalement dolomitisé, montrant encore aujourd’hui une porosité intergranulaire (LN + 
AFK, MDG 29). E- Fentes de dessiccation (flèches), vue de dessus. F- Rides de courants à 
lamines tronquées au sommet. G- Rides de courant en sommet de banc. La flèche donne le 
sens du courant. H- Rides de courant en coupes (flèches) sur un sédiment finement 
granulaire dolomitisé, que recouvre un sédiment plus fin microgranulaire dolomitisé (plus 
clair). ....................................................................................................................................... 373 

Figure 3-60 : Micritisation, ciment isopaque, pseudomorphoses d’évaporites. Lames observées en 
lumière naturelle (LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou 
en cathodoluminescence (CL). A- Micritisation précoce (flèches) d’un débris d’algue. B- 
Ciment isopaque fibreux recristallisé (IC) en périphérie de péloïdes (LN + AFK, MDG 8). C- 
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D- Pseudomorphose d’anhydrite (PA) silicifiée, ayant cristallisé dans une matrice micritique 
(Mic) (LN, MDG 16). E- Pseudomorphose d’anhydrite silicifiée (SI) et pyrite (Pyr.) dans une 
matrice micritique (LN, MDG 9’). F- Microcristaux de pyrite (<20 µm) dispersés dans une 
micrite (Mic.) avec une pseudomorphose siliceuse d’un microcristal de gypse (PG). ........... 375 

Figure 3-61 : Dolomite de remplacement D1. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou après 
coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). 
A- Dolomite D1 et sparite de blocage SB1 non ferreuse dans F3c (LN + AFK, MDG 25). B- 
Dolomite D1 dans un faciès à dissolutions partielles dont les vides sont cimentés par SB1 non 
ferreuse (LN + AFK, MDG 17). C- Stromatolites dans F3b partiellement dolomitisé par D1 (LN, 
MDG 33b). D- Même photographie que C (en CL) avec D1 de teinte uniforme, violet terne 
(MDG 33b). E- D1 dans un faciès péloïdal avec une pseudomorphose en silice (SI) d’évaporite 
(LN, MDG 55). F- Même photographie que E (en CL) avec D1 de teinte  bleu nuit terne  et 
avec la silice (SI) non luminescente noire (MDG 55). ............................................................. 377 

Figure 3-62 : Valeurs de δ18O et de δ13C ‰ (V-PDB) des phases D1, SD, micritique, SB1 et SB3, 
analysées dans la Formation de La Madrague de Montredon. Le rectangle en tireté noirs 
marque les valeurs des calcaires marins au Tithonien d’après Allan et Wiggins (1993), Dera et 
al.(2011) et Gigout (2011). Le rectangle en tireté gris montre les valeurs attendues pour la 
dolomite marine au Tithonien, avec un fractionnement positif de 3 ‰ (Land, 1980). ......... 378 

Figure 3-64 : Diagramme croisé de la teneur (en ppm) en Fe, Mn, Sr et Na de D1, D2, SB1 et SD. A- 
Mn (x) par rapport à Fe (y). B- Sr (x) par rapport à Na (y). ..................................................... 379 

Figure 3-63: Report sur la courbe de McArthur et Howarth (2004) des valeurs de 87Sr/86Sr de D1 et 
D2, dont trois âges sont possibles. La bande grisée représente la tranche de temps du 
Tithonien. Seule D1 est d’âge Tithonien. La courbe noire représente les valeurs moyennes 
d’âge et les courbes grises représentent l’intervalle de confiance à 95 %. ............................ 379 

Figure 3-65 : Distribution de la moyenne et de l’écart-type de D1 (cadre noir) et D2 (cadre gris) sur 
le diagramme de fractionnement, montrant la température en fonction du δ18O (V-PDB) 
pour différentes valeurs du δ18Oeau en prenant l’équation de Fritz et Smith (1970). ......... 379 

Figure 3-66 : Dissolution et recristallisation en LMC (C1) des ciments aragonitiques ou HMC. Lames 
observées en lumière naturelle (LN), après coloration à l’alizarine et ferricyanure de 
potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). A- Cimentation de la périphérie des grains 
par le ciment C1, palissadique et non ferreux (flèche) ainsi qu’en remplissage de grains 
totalement dissous (tireté jaune). La dolomite (D1) et la silice (SI) sont postérieures à C1 (LN 
+ AFK, MDG 35). B- Cimentation de C1 non ferreux à l’intérieur de grains dissous (flèche) et 
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MDG 55). D- Dolomite D1 de remplacement partiel du cœur des grains, postérieure à C1 qui 
recristallise sur le pourtour des grains (LN + AFK, MDG 52). ................................................. 380 

Figure 3-67 (page précédente) : Silicification des sulfates et des grains carbonatés. Lames 
observées en lumière naturelle (LN) ou polarisé-analysée (LPA), après coloration à l’alizarine 
et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). A- Silicification totale 
d’un nodule d’évaporite par de la silice en microquartz (flèches) (LN + AFK, MDG 21). B- Silice 
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Silice en remplacement d’un nodule d’évaporite montrant des vides à bords rectilignes 
semblables à des baguettes d’anhydrite dissoute (flèches jaunes) (LN, MDG 9) D- Nodule de 
silice en calcédoine avec extinction ondulante (flèches jaunes)  (LPA, MDG 9) E- 
Pseudomorphoses de gypse en amas silicifié (SI) (LN, MDG 55). F- Même photographie que E 
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(en CL) avec les pseudomorphoses silicifiées de gypse  non luminescentes entouré de D1 bleu 
nuit (MDG 55). G- Cartographie élémentaire par méthode Quantax montrant la silicification 
d’un nodule dans une matrice micritique riche en Ca (MDG 16). H- Le nodule de silice 
contient du strontium détectable par l’appareil (plusieurs centaines de ppm) (MDG 16). ... 383 

Figure 3-68 : Ciment dolomitique D2. Lames observées en lumière naturelle (LN), après coloration 
à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). A- 
Surcroissance dans un vide de D2 (limpide) sur D1 (« sale »). D1 est dédolomitisée (dDol) et 
SB1 vient après D2 en blocage (LN, RO 21). B- Surcroissance limpide de D2 sur D1 (« sale ») 
(LN, RO 22). C- Même photographie qu’A (en CL) avec D2 en surcroissance zonée sur D1 et en 
ciment dans un vide. D1 est violet terne au cœur et partiellement dédolomitisée (dDOl) avec 
une texture grumeleuse à cristaux de calcite à cœur noir et bord orange vif. SB1 est marron 
terne et noir non luminescent (RO 21). D- Même photographie que B (en CL) avec la 
surcroissance zonée rouge à rose vif autour de D1 violet terne (RO 22). E- D2 en 
surcroissance rouge à rose vif autour de D1 violet terne, et en ciment dans les fractures (CL, 
RO 22). F- D2 en ciment dans les fractures recoupant D1 et recoupée par une fracture 
remplie de SB1 (LN, MDG). ..................................................................................................... 384 

Figure 3-69 : Compaction mécanique différentielle. Lames observées en lumière naturelle (LN), 
après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence 
(CL). A- Péloïdes fortement compactés avec contacts tangentiels (LN + AFK, MDG 48). B- 
Péloïdes et intraclastes à ciments périgranulaires isopaques précoces fortement compactés 
et dolomitisés (LN + AFK, MDG 54). C- Figures de compaction des ooïdes avec contacts 
concavo-convexes (a et b) et ooïdes déformés au sens de Carozzi (1961) en forme de canard 
ou d’éléphant (cercle jaune), compaction suivie par une cristallisation de sparite de blocage 
intergranulaire (blanc) (LN, MDG 63). D- Faciès péloïdal avec les grains (dont Favreina) en 
contact mais peu compactés et avec une porosité intergranulaire encore visible (LN + AFK, 
MDG 38). ................................................................................................................................ 385 

Figure 3-70 : Sparite de blocage non ferreuse SB1. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou 
après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence 
(CL). A- Sparite de blocage non ferreuse SB1 en remplissage d’un vide (de dissolution 
d’évaporite ?) (LN + AFK, MDG 28). B- SB1 non luminescente dans une fracture à liseré 
orangé sur les épontes (CL, ET 16). C- SB1 dans une fracture recoupant un faciès à pellets et 
péloïdes compacté (LN, MDG 35). D- Même photographie que C (en CL) avec SB1 non 
luminescente dans la fracture (MDG 35). .............................................................................. 386 

Figure 3-71 : Sparite de blocage SB2. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou après 
coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK) ou en cathodoluminescence (CL). 
A- Sparite de blocage SB2 dans une fracture F3 recoupant la micrite (Mic.), D1 et D2 (LN, RO 
19). B-Même photographie que A (en CL) avec la sparite de blocage SB2 dans une fracture F3 
recoupant la micrite (Mic.), D1 et D2, avec une luminescence marron terne à rouge terne et 
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Figure 3-72 : Compaction chimique et stylolitisation. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou 
après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). A- Stylolites (flèches) qui 
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recoupent aussi SB1 (LN, MDG 33). D- Stylolites anastomosés (flèches jaunes) dans un 
stromatolite (Mic. = micrite) (LN, MDG 33b) ......................................................................... 388 

Figure 3-73 : Dolomite baroque SD. Lames observées en lumière naturelle (LN) ou lumière 
naturelle polarisée et analysée (LPA) ou en cathodoluminescence (CL). A- Dolomite baroque 
SD en ciment dans une fracture (LN, RO 20). B- Même cliché que A (en LPA) de dolomite 
baroque en ciment, montrant une extinction ondulante, dans une fracture (RO 20). C-  
Dolomite baroque SD en ciment dans une fracture avec une sparite de blocage indéterminée 
(SB) dans l’espace intercristallin (LN, RO 20). D- Même cliché que C (en CL) de dolomite 
baroque SD avec une teinte bleu nuit et rose terne sur les bords, dont l’espace intercristallin 
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Figure 3-76 : Exemple d’une séquence diagénétique prise dans chacune des formations étudiées. 
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l’alizarine et ferricyanure de potassium (LN + AFK) et en cathodoluminescence (CL). La 
diagenèse la plus variable est celle ayant lieu avant D2, c'est-à-dire la diagenèse précoce ou 
différée. .................................................................................................................................. 393 

Figure 3-77: Diagénétogramme regroupant l’ensemble des phases diagénétiques observées dans 
les formations étudiées. Les 3 bandes grises soulignent les 3 groupes de phases qui 
augmentent la porosité : 1) de dissolution météorique précoce et de faible enfouissement, 2) 
de dolomitisation de reflux différée et 3) de dédolomitisation et décalcification durant la 
télogenèse. ............................................................................................................................. 394 

Figure 3-78 : Les porosités les plus fortes dans les formations étudiées. Lames observées en 
lumière naturelle (LN) ou après coloration à l’alizarine et ferricyanure de potassium (AFK). A- 
Porosité moldique à intercristalline dans un packstone peloïdal (LN, ET 20). B- Porosité 
moldique et intercristalline d’un grainstone oolithique bouchée par de la sparite de blocage 
(SB3 rose) (LN + AFK, ET 23). C- Dolomite à texture euhédrale sucrosique à porosité 
intercristalline partiellement bouchée par de la sparite de blocage (SB3) (LN, RO 14). D- 
Dolomite à texture subhédrale sucrosique montrant des résidus de calcite de blocage 
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Figure 3-79 : Courbes d’enfouissement pour la base de la Formation du Défens (trait gris) et pour la 
base de la Formation du Vallon de Toulouse (VDT, trait noir). Les phases diagénétiques sont 
représentées, hormis celles, précoces, marines et météoriques. L’évolution relative de la 
porosité (ϕ) est représentée par la courbe du bas. Les acronymes sont ceux de la figure 3-76. 
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Figure 3-80 : Modèles géologiques de la Plate-Forme Sud-Provençale au Jurassique supérieur et 
Crétacé basal à 5 stades d’évolution paléo-environnementale depuis la discontinuité majeure 
SD1 entre Callovien et Oxfordien jusqu’à la discontinuité SD3 entre Berriasien moyen et 
supérieur, au toit de la Formation du Mont Rose, d’après Dalmasso (2001). Le stade 1 
correspond au développement de la plate forme carbonatée à dépôts granulaires oo-
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saumures dolomitisent tout dépôt initialement poreux par reflux précoce et déterminant des 
corps dolomitiques stratiformes. Le stade 5 correspond à la généralisation des 
environnements de sebka et de la diagenèse dolomitisante associée. ................................. 441 

Figure 3-86 : Localisation des coupes pointées sur les blocs diagrammes de la Fig. 3-79 et levées 
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fracturation Tertiaire en Basse-Provence Occidentale. D’après Dalmasso (2001). ................ 441 

Figure 3-82 : ………………….Mécanisme de dolomitisation par reflux, après une émersion majeure 
généralisée, …………………sur la Plate-Forme Carbonatée Sud-Provençale. Les super-drains et 
les meilleures porosités se situent dans les corps dolomitiques nés de reflux. Hém. T = 
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Annexe 1 : Les puits étudiés 
et 

Annexe 2 : Données géochimiques pour la Formation Khuff 
 

Pour de strictes raisons de confidentialité exigée par TOTAL, 
les annexes 1 et 2 (20 pages) concernant le réservoir de la Formation Khuff 

ont été supprimées afin qu'elles ne soient pas diffusées. 

 
 
 
 
 



 

 

Annexe 3 : Données géochimiques pour les formations 
du Jurassique supérieur de Provence 

 
Formation de La Madrague de Montredon 

Echantillon Phase δ13C δ18O Fe Mn Na Sr 87Sr/86Sr 
m   ‰V-PDB ‰V-PDB ppm ppm ppm ppm   

MDG 76' Micrite 2,21 -3,40           
MDG14  Micrite 0,18 0,51           
MDG27  Micrite -0,40 -0,04           

MDG27-2 Micrite 1,94 -6,25         0,708040 
MDG30-1 Micrite 1,73 -7,25           

MDG50-2 Micrite 0,60 -8,13           

MDG57-1 Micrite 1,69 -5,90           

MDG65-1 Micrite 2,37 -2,57           

MDG69-1 Micrite 2,18 -4,75           
MDG9  Micrite -0,98 -0,10           
RO19  Micrite 2,61 -1,26           
RO24  Micrite -0,30 -1,81           
RO25  Micrite -0,01 -2,16           

 
µ 1,06 -3,32         

 
 

SD 1,24 2,89         
 

         ET15  SB1 -3,37 -6,79          
ET15  SB1 -1,09 -6,74          
ET17  SB1 -1,48 -6,81          
ET18  SB1 -1,09 -7,70 171,8 19,3 205,2 119,3  

MDG17  SB1 -1,57 -5,07          
MDG61-1 SB1 1,66 -6,82          
MDG69-2 SB1 0,91 -6,79          
MDG72 SB1     118,7 14,5 1285,2 227,9  

RO23  SB1 -1,55 -5,86          
RO25  SB1 -0,25 -0,52          

 
µ -0,87 -5,90 145,3 16,9 745,2 173,6 

 
 

SD 1,48 2,15 37,6 3,3 763,7 76,8 
 

         MDG17 SB3 -5,89 -1,02 
     MDG9  SB3 -4,42 -1,48 
     RO27 SB3 -5,52 -1,60 
     

 
µ -5,28 -1,37         

 
 

SD 0,77 0,31         
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ET16 D2 -0,35 -0,19           
ET18 D2     967,2 35,3 75,0 25,6   
RO17  D2 0,53 1,35           
RO20  D2 -0,87 -0,71           
RO25  D2 -0,43 -1,58           
RO27 D2 -0,77 -2,84           
RO27  D2 -0,45 -1,05         0,707415 

 
µ -0,39 -0,84 967,2 35,3 75,0 25,6 

 
 

SD 0,49 1,40         
 

 
              

 
 

   
     

         ET14 D1 0,92 6,29           
ET14 D1 0,02 2,48           
ET14  D1 0,84 6,07           
ET15 D1 0,64 0,88           
ET16  D1 0,81 2,37           
ET17 D1 0,93 4,80           
ET18 D1 0,71 5,70           
ET18  D1 0,67 6,07           
ET19 D1 1,29 0,94           
ET19  D1 0,79 0,43           
ET19  D1 0,96 0,99           
ET20 D1 0,88 0,97           
ET20  D1 0,97 1,13 120,5 15,5 155,5 107,5   

MDG17  D1 0,62 0,24 95,7 25,8 146,0 151,9   
MDG19  D1 1,76 0,41 183,3 15,1 257,1 77,2   
MDG19  D1 1,69 0,37           
MDG25 D1 1,43 -0,98 74,7 17,1 368,1 123,4   
MDG27 D1 1,24 0,63           
MDG29  D1 1,52 3,93           

MDG29-1 D1 2,91 -2,65 171,7 33,0 1302,7 194,6   
MDG32  D1 0,93 3,44 72,8 9,4 362,8 94,3   
MDG32  D1 1,44 4,21           

MDG41-1 D1     166,7 22,6 1337,3 142,0   
MDG54-1 D1 2,94 -1,74 107,3 16,2 424,0 165,9 0,707272 
MDG55-1 D1 2,90 -0,75           
MDG72-1 D1     62,2 4,4 203,3 49,6   
MDG79-2 D1 1,85 -0,63           
MDG81-1 D1 1,40 -3,74           

MDG9-  D1 1,76 2,70           
RO16  D1 1,10 7,85           
RO16  D1 1,20 7,97           
RO17  D1 0,84 4,59           
RO21 D1 -0,62 0,77           
RO22 D1             0,707951 
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RO24  D1 0,06 1,90           
RO25  D1 0,11 -0,07           
RO26 D1 -0,05 0,93           
RO27  D1 -0,07 1,83           

 
µ 1,07 2,01 117,2 17,7 506,3 122,9 

 
 

SD 0,81 2,86 46,3 8,6 471,4 45,7 
 

         RO20-1 SD     174,9 15,4 218,8 69,3 
 

         
         Formation de La Gineste 

Echantillon Phase δ13C δ18O Fe Mn Na Sr 87Sr/86Sr 
m   ‰V-PDB ‰V-PDB ppm ppm ppm ppm   

DGIN-10-2 D1b 1,61 -4,34         0,707077 
DGIN-10-3 D1a 2,23 -1,39           
DGIN-15-1 D1a 2,27 -3,13           
DGIN-18-1 D1a 2,83 -0,56           
DGIN21-3 D1 -0,76 -6,32           

DGIN22a-1 D1a 1,21 -1,21           
DGIN22a-2 D1b 1,77 -5,07           
DGIN23-3 D1a 0,79 -3,51           
DGIN23-4 D1a 1,18 -3,00           
DGIN25-1 D1 2,14 -3,38           
DGIN25-2 D1a -0,36 -6,72 313,2 33,3 735,8 119,3   
DGIN25-3 D1b 2,07 -4,33           
DGIN29-1 D1a 2,18 -0,81 611,0 61,2 1534,5 71,5   

DGIN30b-2 D1     106,3 14,0 231,3 74,2   
DGIN33-7 D1 2,13 1,36           
DGIN-9-1 D1 -1,55 -7,30           
DGIN-9-2 D1b 0,61 -4,04           
RGIN 12-1 D1 -2,57 -3,51 317,6 16,1 426,7 78,1   

RGIN 12B-3 D1 1,84 -0,01 180,4 31,1 1112,9 160,3   
RGIN 14 D1 -0,18 -2,67           

RGIN 17-1 D1 2,20 -1,48 126,0 35,1 1418,2 89,7   
RGIN 36-1 D1 2,41 0,47           

RGIN D1 2,92 -4,62           
RGIN10-1 D1 0,50 -5,34           
RGIN1-1 D1 2,04 -6,61           

RGIN14-1 D1 298,23 35,43 402,1 107,1       
RGIN14-2 D1 137,97 38,61 318,2 110,7       
RGIN17-2 D1 217,55 39,93 290,6 78,1       
RGIN19-1 D1 3,19 -7,31           
RGIN22-2 D1 -0,11 -7,15           

RGIN29a-1 D1 0,48 -7,22           
RGIN32-1 D1 0,02 -6,48           
RGIN38-1 D1 1,33 -5,92           
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RGIN39-1 D1 2,37 -2,45           
RGIN41-1 D1 3,27 -6,17 122,8 6,6 541,0 224,5 0,707358 
RGIN6-1 D1 2,15 -5,24           
RGIN7-1 D1 3,05 -7,24           

RGIN8a-1 D1 2,89 -8,45 313,4 41,3 510,0 208,4   
RGIN9-1 D1 1,95 -7,11           
RGIN9-2 D1 3,05 -7,66           

R08  D1             0,707553 
ET4b D1             0,707182 

  µ 18,13 -1,08 282,0 48,6 813,8 128,3   
  SD 61,27 11,72 147,7 36,2 483,4 62,0   
                  

RGIN 12B-1 D2 1,32 -5,89           
RGIN16-1 D2 0,94 -3,81           
RGIN16-4 D2 1,24 -3,61           
RGIN17-2 D2 2,12 -8,34         0,707406 
RGIN22-1 D2 3,01 -4,93           
RGIN8a-2 D2 1,55 -9,13           
RGIN8b-3 D2 2,01 -9,41           

  µ 1,74 -6,45           
  SD 0,70 2,49           
                  

RGIN12b-4 SB1     116,4 16,8 263,7 133,8 0,707392 
RGIN1a-2 SB1 -6,20 -7,07           

RGIN29a-2 SB1 -5,66 -6,69           
RGIN39-2 SB1 -4,47 -8,91           
RGIN6-2 SB1 -5,42 -7,81           
RGIN7-2 SB1 -6,15 -8,57           

RGIN8b-2 SB1     279,2 28,8 1674,1 66,3   
RGIN9-3 SB1 -5,36 -9,25           

  µ -5,54 -8,05 197,8 22,8 968,9 100,0   
  SD 0,63 1,03 115,2 8,5 997,3 47,8   
                  

DGIN22a-3 SB2     1029,7 35,3 1625,4 49,1   
DGIN25-4 SB2     737,8 15,1 541,0 22,5   

  µ     883,8 25,2 1083,2 35,8   
  SD     206,4 14,3 766,8 18,8   
                  

DGIN33-4 SB3     668,8 23,7 1668,7 40,6   
DGIN33-5 SB3     201,9 22,3 191,4 91,5   
DGIN33-6 SB3     534,9 53,9 3614,1 97,6   

ET9 SB3             0,707891 
  µ     468,6 33,3 1824,7 76,6   
  SD     240,4 17,9 1716,7 31,3   
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RGIN12b-2 Micrite 1,54 -3,03           
RGIN19-2 Micrite 0,79 -5,95           
RGIN8b-1 Micrite 0,29 -7,41           

  µ 0,87 -5,46           
  SD 0,63 2,23           
                  

         Formation du Défens 
Echantillon Phase δ13C δ18O Fe Mn Na Sr 87Sr/86Sr 

m   ‰V-PDB ‰V-PDB ppm ppm ppm ppm   

DEF 9A-4 Micrite -2,71 -1,81 
     DEF9D-2 Micrite -1,96 -0,17 
     DEF 10-7 Micrite -2,89 -3,35 
     DEF 12-5 Micrite -4,35 -2,90 
     

 
µ -2,98 -2,06 

     
 

SD 1,00 1,41 
     

         DEF 9A-2 CCA -5,11 -4,70 
     DEF 9C-1 CCA -2,85 -4,08 
     DEF 9D-4 CCA -3,39 -7,43 
     DEF 10-5 CCA -2,27 -4,30 
     

 
µ -3,40 -5,13 

     
 

SD 1,22 1,55 
     

         DEF-15b-2 CE -6,33 -4,54 
     DEF-16-3 CE -4,82 -2,43 
     DEF-21-5 CE -7,01 -4,91 
     

 
µ -6,05 -3,96 

     
 

SD 1,12 1,34 
     

         DEF-15b-3 CML -5,67 -4,58 
     DEF-16-2 CML -3,69 -1,25 
     

 
µ -4,68 -2,91 

     
 

SD 1,40 2,36 
     

         DEF 15A-2 D1 -1,02 1,20 
    

0,707124 
DEF 15A-2 D1 -0,11 0,66 

    
  

DEF 21-4 
       

0,707146 

 
µ -0,56 0,93 

    
  

 
SD 0,65 0,39 

    
  

         DEF 9A-1 Dd1 -5,08 -1,97 
     

         DEF 9A-3 BS1 -5,45 -1,05           
DEF 9C-2 BS1 -3,17 -6,60           
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DEF-9a-1 BS1 -5,02 -3,11         0,707358 
DEF 9D-3 BS1 -4,01 0,80           

DEF 15A-3 BS1 -5,19 -1,27           
DEF 15A-5 BS1 -5,79 -1,76           

 
µ -4,77 -2,16 

     
 

SD 0,99 2,51 
     

         DEF-16-4 BS2 -5,52 -0,16 
     

         DEF 12-1 RFC -3,50 -2,11 
     DEF 14-3 RFC -3,78 -4,58 
     

 
µ -3,64 -3,34 

     
 

SD 0,19 1,74 
     

 
   

     
 

   
     Formation du Vallon de Toulouse 

Echantillon Phase δ13C δ18O Fe Mn Na Sr 87Sr/86Sr 
m   ‰V-PDB ‰V-PDB ppm ppm ppm ppm   

RO3 D1 0,66 -1,48           
RO6  D1 -1,07 -0,16           
RO6 D1 0,67 -0,10           
RO7  D1 1,07 3,33           

RO5b D1 0,07 2,95           
ET1 D1 -0,29 4,94 68,8 14,4 1456,9 66,0 0,707205 
ET1 D1 -0,85 -1,20           
ET2  D1 -1,43 -0,57           

ET27 D1 -1,29 1,75 56,3 8,7 66,4 54,2   
ET27-2 D1     88,6 19,8 1063,7 64,8   
ET23  D1 1,27 2,69           
ET26 D1 1,14 4,60           
ET21  D1 1,11 2,58           
ET28  D1 0,71 0,38           
ET25  D1 0,89 1,26           
ET24 D1 1,24 1,66           

  µ 0,26 1,51 71,2 14,3 862,3 61,7   
  SD 0,99 2,01 16,3 5,6 716,8 6,5   
                  

ET22 C1 -7,37 -1,42           
ET22  C1 -6,39 0,98           
ET28- C1 -8,58 -2,16           
ET25 C1 -7,78 -1,20           
ET22  C1 -7,72 -0,99           
ET24  C1 -7,89 -0,54           
ET2  C1 -7,33 -1,16           

ET22  C1 -7,53 -0,62           
ET23  C1 -7,30 0,13           
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ET25  C1 -8,01 -2,48           
ET26 C1 -7,93 -2,77           
RO7  C1 -9,40 -1,60           
RO6-  C1 -8,63 -2,78           

  µ -7,83 -1,28           

  SD 0,74 1,12           

                  
RO3 SD 0,42 0,16           
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