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Stratigraphy and Carbon Isotope Study of the Upper Permian and Lower
Triasic in some localities of the Neotethyan realm (Turkey, Oman, Iran)

Sylvain Richoz

Musée Cantonal Vaudois

Abstract

The end of the Palacozoic era and the beginning of the Mesozoic is a time of crisis and profound
changes in ecosystems on Earth. It is the greatest of all extinctions in the Phanerozoic with a mass
mortality in the marine environment (up to 96% of species, 83% of genera and 55% of families) and a
nearly equally large loss of life on land.

The process of progressive elimination of marine species is punctuated by a final extinction pulse.
This pulse is generally correlated with a conspicuous depletion in ">C in particular in marine
carbonates (8°C,,y), reflecting a dramatic disturbance in the global carbon cycle. There is still
abundant discussion on the ultimate cause of the end-Permian crisis. Concepts differ with respect to
source (terrestrial or extraterrestrial), rate (rapid or catastrophic) and chronology of event (between
mass extinction in ocean, land and disturbance of the global carbon cycle). Among different causes,
the most emphasized are oceanic anoxia, Siberian trap volcanism, methane release, meteorite impact
and marine regression.

Another important feature of the end-Permian crisis is the particularly long delay of faunal recovery to
reach the pre-extinction level. For this time, microbial organisms dominate the marine environment.

Together with sedimentological and palaeontological studies, 16 sections were analysed to determine
the bulk isotopic ratio of carbonates. Two sections were analysed to obtain isotopic values of the
organic carbon. These sections are located in four different geographical area: Turkish Taurus, Oman
Mountains, Transcaucasia (North-western Iran) and Central Iran and correspond to the southern and
northern margin of the Neotethys. They represent sediments from a continental platform (Arabic-
African and Cimmerid), slope, isolated platform and more or less deep basins.

The depletion in C, which is distinctive for the end-Permian crisis, is divided into two parts. The first
one is progressive and precedes the crisis but follows the first anomalies recorded in the benthic fauna.
The classical rubber band model (accumulation of constrains before rupture) is favoured. Cause(s) of
extinction have to have an influence on the carbon cycle for a certain time before the crisis. The
second part of the negative shift occurs after the event and shows strong variations. Is the dominance
of the marine environment by microbial organisms a key factor? This study tries to understand the
influence of microbial community on the carbon cycle.

An isotopic curve for the carbon has been established for the Early Triassic. It shows the largest shift
amplitude of all the Phanerozoic. A first positive shift in 8"*C values occurs in the Griesbachian,
reflecting the beginning of the faunal recovery. A first negative shift happens in the end-Griesbachian,
basal Dienerian. A second one occurs in the Upper Dienerian and presents features of methane release
induced shift. It is followed by a very positive double peak in the Early Smithian (up to 6%o) and by
very negative values in the Middle and Upper Smithian (down to —2%o0). Another very positive double
shift (up to 8%o0) occurs around the Smithian-Spathian boundary before going back to negative values
(down to —2%o). A positive shift marks the Olenekian-Anisian boundary. The constitution of such a
curve allows us to correlate sections poorly biostratigraphically constrained, therefore a stratigraphic
history of the Oman margin has been reconstructed for the Early Triassic.

Keywords : Permian, Triassic, carbon isotope, stratigraphy, Oman, Turkey, Iran, Neotethys, bacteria.



Stratigraphie et variations isotopiques du carbone dans le Permien supérieur et le Trias
inférieur de quelques localités de la Néotéthys (Turquie, Oman et Iran)

Sylvain Richoz
Musée Cantonal de Géologie et Institut de Géologie et Paléontologie de I'Université de Lausanne

Résumé

La fin de I’Ere Primaire et le début de I’Ere Secondaire est un temps de crise et de profonds changements
de I’écosysteme terrestre. C’est la crise biotique la plus importante de tout le Phanérozoique. Ainsi a la fin
du Permien, 55% des familles, 83% des genres et 96% des espéces présentes dans les océans
disparaissent. C’est également le cas pour la faune et la flore terrestres.

Le processus d’élimination des especes marines est d’abord progressif puis ponctué par une extinction
finale plus ou moins rapide. Cette impulsion fatale est corrélée avec une importante excursion négative
des valeurs du 8'°C notamment dans les carbonates marins qui révele d’importants bouleversements dans
le cycle global du carbone. Les causes de la crise fini-permienne sont encore en plein débats. Les
concepts différent en ce qui concerne la source (interne 2 la terre ou extraterrestre), la rapidité (rapide ou
catastrophique) et la chronologie des événements (synchronisme ou non des extinctions marines,
terrestres et des perturbations du cycle du carbone). Les causes les plus fréquemment citées sont 1’anoxie
océanique, un volcanisme majeur en Sibérie, des dégazages importants de gaz hydrates, un impact de
bolide extraterrestre et une forte régression marine.

Un autre fait saillant de I’extinction fini-permienne est le temps particuli¢trement long, tout le Trias
inférieur, de la reconquéte de la biosphére pour atteindre un niveau de diversité égal a celui qui précédait
’événement. L ’espace marin est alors dominé par les constructions algo-bactériennes.

Conjointement avec des études sédimentologiques et paléontologiques, 16 profils ont été analysés pour
déterminer le rapport isotopique du carbone total. Deux profils ont été analysés pour le carbone
organique. Ces profils viennent de quatre régions géographiques : le Taurus turc, les montagnes d’Oman,
la Transcaucasie (Iran du Nord-Ouest) et I’Iran Central. Ils correspondent paléogéographiquement aux
marges Sud et Nord de la Néotéthys et représentent des sédiments de plates-formes continentales (Arabo-
Africaine et Cimmérienne), de talus, de haut-fonds et de bassins plus ou moins profonds.

La chute du signal isotopique du carbone qui marque 1’événement fini permien se divise en deux parties.
La premiére est progressive, elle précéde la crise, mais suit les premiéres anomalies observées dans la
faune benthique. Le modele classique dit de 1’élastique (accumulation de contraintes avant une rupture)
est proposé pour cette crise. La ou les causes de ’extinction doivent avoir eu une influence sur le cycle du
carbone sur une certaine période. La deuxiéme partie de la chute isotopique suit la crise et montre une
forte variabilité. Est-ce que le passage & un biotope marin dominé par des bactéries serait un facteur
déterminant dans de nouveaux équilibres géochimiques?. Cette étude appréhende quelques particularités
des processus géochimiques dans les communautés algo-bactériennes et leur influence sur le cycle global
du carbone. Mon travail a permis d'établir une courbe isotopique du carbone cohérente pour le Trias
inférieur. Cette courbe montre les plus grandes amplitudes isotopiques de valeurs du 8°C de tout le
Phanérozoique. Un premier pic positif a lieu au Griesbachien, témoin probable d’une augmentation de la
productivité aprés l’extinction. Une premiere excursion négative a lieu au Griesbachien
terminal-Dienerien basal. Une deuxiéme excursion négative a lieu au Dienerien supérieur. Celle-ci
présente les caractéristiques d’un rejet de gaz hydrates. Elle est suivie par un double pic trés positif
(jusqu’a 6%o) au Smithien inférieur, des valeurs trés négatives au Smithien moyen et supérieur (jusqu’a -
2%o). Un double pic trés positif (jusqu’a 8%o) marque la limite Smithien-Spathien avant un retour vers des
valeurs trés négatives (jusqu’a -2%o) durant le Spathien. Un pic positif marque la limite Olenekien-
Anisien. La constitution d’une telle courbe a permis de corréler des coupes peu contraintes
biostratigraphiquement et de reconstituer une partie de I’histoire de la marge omanaise au Trias inférieur.

Mots clés : Permien, Trias, isotope, carbone, stratigraphie, Oman, Iran, Turquie, Téthys, bactéries, méthane.
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Chapitre 1 Introduction

Chapitre 1
Introduction

Il est de plus en plus reconnu que la compréhension des modalités et processus des crises
écologiques passées et des déclins dans la biodiversité n’est plus seulement un sujet purement
académique. Les études sur les changements biotiques et biogéochimiques, qui ont été
parfois brutaux, peuvent aider 2 comprendre les conséquences sur le long terme de la crise
environnementale actuelle d’origine naturelle et anthropogénique.

La fin de 1’ére primaire et le début de 1’ére secondaire est un temps de crise et de profonds
changements de 1’écosystéme terrestre. C’est la crise biotique la plus importante de tout le
Phanérozoique. Ainsi 2 la fin du Permien, 55% des familles présentes dans les océans mondiaux
disparaissent soit 83% des genres et 96% des espéces (Sepkoski, 1990; Erwin, 1993). C’est
également le cas pour 99% des thérapsidés terrestres (Raup, 1991; Erwin 1993). Cette crise est
accompagnée par une réorganisation compléte de la flore terrestre (Looy, 2000).

Le processus d’élimination des espéces marines est d’abord progressif puis ponctué par une
extinction finale plus ou moins rapide (Bowring et al., 1998 ; Rampino et al., 2000 ; Jin et
al., 2000 ; Mundil et al., 2001 ; Twitchett et al., 2001 ; de Wit et al., 2002). Cette impulsion
finale est corrélée avec une importante excursion négative dans le rapport isotopique *C/"?C des
carbonates marins (8°C_,). Elle révéle d’importants bouleversements dans le cycle global du
carbone. Les causes de la crise fini-permienne sont encore en plein débats. Les concepts different
en ce qui concerne la source (interne ou extraterrestre) et la rapidité (rapide a catastrophique)
de cette crise (Erwin, 1993 et 1994, Erwin et al., 2002 ; et Lethiers, 1998 pour une revue).
La chronologie des événements est également encore en question. Y a-t-il synchronisme ou
diachronisme des extinctions marines, terrestres et des perturbation du cycle du carbone.

Les tenants de la cause externe (impact de corps céleste) (Zhang & Xu, 1996 ; Rampino &
Haggerty, 1996 ; Retallack et al., 1998 ; Detre et al., 1997 ; Kaiho et al., 2001 ; Becker et
al., 2001) n’ont pas encore fourni d’indices définitifs pour un tel impact. Malgré d’intensives
recherches, aucun quartz choqué, mircotecktite, dépot de type Tsunami n’ont €té observés. Les
anomalies géochimiques, typiques des impacts d’astéroides n’ont pas €té mises en évidence
de facon reproductible (Clark et al., 1986 ; Farley & Mukhopadhyay, 2001). La plupart des
chercheurs actuels penchent plutdt pour une cause interne.

Les principaux modeles en discussion pour une telle cause sont :

e L’hypothése d’une stratification de I’océan qui a comme conséquence la constitution
dans les eaux profondes d’une forte concentration de CO, dissout léger (Kump, 1991 ;
Knoll et al. 1996). D’apres ces auteurs, ce phénomene aurait eu lieu a la fin du Permien
et arrivée en surface de ces eaux chargées en CO,, due a des changements climatiques,
serait le mécanisme tueur de ’extinction fini-permienne. Hotinski et al. (2001) ; Zhang
et al. (2001) et Berner (2002) notent que la modélisation d’un tel mécanisme pose de
trop grand probléme de balance de masse.

« Larrét de la productivité dans les eaux de surfaces et création d’un océan anoxique
dans les eaux profondes qui vont transgresser sur les plates-formes (Wignall & Hallam,
1992 ; Isosaki, 1994 ; Wignall & Twitchett, 1996 et 2002).
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* La déstabilisation des gaz hydrates contenu dans les sédiments marins ou dans les
toundras des hautes latitudes provoque un important dégazage de méthane qui va
induire un effet de serre, un empoisonnement des eaux et éventuellement une asphyxie
par consommation de I’oxygene pour la stabilisation du méthane en CO, (Erwin, 1993 ;
McLeod et al., 2000 ; Krull & Retallack, 2000 ; de Wit et al., 2002 ; Berner, 2002 ;
Sarkar et al., 2003 ; Krull et al., 2004).

* Les trapps basaltiques de Sibérie, accompagnée éventuellement par le volcanisme
explosif de Emeishan en Chine du Sud, ont pu produire des quantités importantes de
CO, d’origine volcanique qui ont induit un effet de serre et/ou des quantités importantes
d’aérosols et de sulfates qui ont induit une toxicité et un refroidissement (Campbell
et al., 1992 ; Renne et al., 1995 ; Bowring et al., 1998 ; Berner, 2002 ; Morgan et al.,
2003).

* Une autre raison invoquée peut-&tre la forte réduction de ’habitat marin résultant de
la régression fini-permienne. Ce phénomeéne peut étre accompagné par un lessivage
des sols découverts, ce qui ameéne du carbone léger dans 1’océan (Holser & Magaritz,
1987). Une augmentation de la salinité, due & un climat chaud et a de grandes étendues
de plates-formes peu profondes, peut avoir eu un effet aggravant sur la faune (Lethiers,
1998).

Plusieurs auteurs ont proposé une conjonction de ces différents mécanismes pour expliquer
les phénomenes observé a la fin du Permien (Erwin, 1993, 1994 ; Lethiers, 1998 ; Erwin et al.,
2002 ; Berner, 2002).

Cen’est pas seulement la faune et la flore qui sont en crises mais tous les marqueurs géochimiques
montrent de fortes variations, reflétant des changements profonds dans 1’équilibre chimique de
I’écosysteme terrestre. Ces changements ont été observés dans le contenu des éléments majeurs
(Fe, Mg, Mn) et traces (Zerrari-Leduc, 1999 ; Dolenec et al., 2001 ; Kato et al., 2002), dans
les isotopes du soufre (Holzer 1984 ; Kajiwara et al., 1994 ; Newton et al., 2003), du strontium
(Korte 1999 ; Korte et al, 2003) et surtout du carbone.

L’excursion négative du rapport isotopique du carbone est tre¢s nette, globale et a été fréquemment
utilisée afin de bien situer stratigraphiquement la limite Permien Trias.

Les premicres courbe isotopique pour I’intervalle de la limite Permo-Trias de carbone et leurs
premieres interprétations ont été établies par Holzer & Magaritz (1987) et Baud et al. (1989).
Cette excursion négative a ensuite ét€ décrite dans des sédiments marins (Magaritz et al., 1988 ;
Holzer et al., 1988 ; Holzer & Schonlaub, 1991 ; Xu & Yan, 1993 ; Kajiwara et al., 1994 ; Wang
et al., 1994 ; Baud et al., 1996 ; Stemmerik et al., 1997 ; Atudorei, 1999 ; Jin et al., 2000 ;
D’Hondt, 2000 ; Dolenec et al., 2001 ; Twitchett et al., 2001 ; Cao et al., 2002 ; Krull et al.,
2004), dans du carbone organique marin (Magaritz et al., 1992 ; Wang et al., 1994a et b ; Isozaki,
1997a ; Wignall et al., 1997 ; Atudorei, 1999 ; Krull et al., 2000 ; Sarkar et al., 2003), dans
du carbone organique terrestre (Morante, 1996 ; Krull & Retallack, 2000 ; Stemmerik, 2001 ;
Twitchett et al., 2001 ; de Wit et al., 2002) et dans des carbonates pédogéniques (MacLeod et
al., 2000).

Notons les revues critiques des résultats et mises en perspective de ces variations par rapport
a I’entier de la courbe isotopique du carbone pour le Phanérozoique par Grossman (1994),
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Scholle (1995), Ekart et al. (1999), Hayes et al. (1999) et Prokoph & Veizer (1999). Une
synthése pour le domaine téthysien est fournie par Atudorei (1999). L’établissement & Meishan
en Chine du Sud du stratotype global pour la limite Permo-Trias a permis de fixer les définitions
stratigraphiques pour cette période et d’avoir une coupe de référence (Yin et al., 2001, Cao et
al., 2002). La discussion sur la validité de la courbe isotopique et 1’éventuelle condensation du
profil de Meishan sont toujours en cours (p.ex. Cao et al., 2002).

La cause de cette excursion négative du "*C et sa chronologie par rapport aux autres événements
de la fin du Permien sont encore largement débattues. Une partie des auteurs cité ci-dessus
considére la chute comme précédant 1’événement de 1’extinction de masse (p.ex. Magaritz et
al., 1988 ; Baud et al. 1989 ; Holzer & Schénlaub, 1991 ; Baud et al., 1996 ; Atudorei, 1999 ;
Cao et al., 2002). Les causes de I’excursion sont alors les mémes que celles qui ont conduit a
I’extinction de masse. On peu citer :

L’apport de carbone léger par des sources externes a 1’océan comme [’activité volcanique
(Berner, 2002), le dégazage du méthane (Erwin, 1993 ; Krull & Retallack, 2000 ; de Wit et al.,
2002 ; Krull et al., 2004), I’érosion de carbone organique lors de la régression fini-permienne
(Holser & Magaritz, 1987). L’anoxie des océans par stratification a également été évoquée
comme cause d’une excursion négative du rapport isotopique du carbone par conservation de la
matiére organique et baisse de la productivité (Isozaki, 1994 ; Wignall et al., 1995 ; Wignall &
Twitchett, 1996 ; Knoll et al., 1996). Isosaki (1997b) et Berner (2002) notent cependant que la
modélisation d’un tel mécanisme pose de trop grands problémes de balance de masse.

Certains auteurs avancent un synchronisme entre 1’extinction de masse et la chute isotopique
(Bowring et al., 1998 ; Jin et al., 2000 ; Dolenec et al., 2001 ; Krull et al., 2004) et impliquent
les mémes phénomeénes décrits ci-dessus, mais qui se déroulent de fagon catastrophique.

Quelques auteurs postulent que la chute isotopique se déroule aprés 1’extinction de masse
(Broeker & Peacok, 1999 ; Twitchett et al., 2001) et est donc une conséquence de celle-ci.
Les raisons invoquées pour la baisse isotopique sont alors :

* Une mortalité de masse des organismes marins et terrestres peut conduire a un océan
mort (« strangelove ocean ») et & une terre recouverte de végétation pourrissante qui a
pu conduire a I’explosion des champignons que 1’on rencontre dans les sédiments du
Trias inférieur. L’oxydation de ces déchets biogéniques a conduit a la chute isotopique
et & une hausse du CO, dans I’atmosphére (Erwin, 1994 ; Eshet et al., 1995 ; Looy,
2000).

* L’idée que la mortalité de masse des organismes marins et terrestres a résulté en une
réorganisation sur la longue durée du cycle global du carbone. L’enfouissement de la
matiére organique diminue alors fortement et se déplace de la terre a la mer avec pour
conséquence une diminution de 1’oxygeéne atmosphérique (Broeker & Peacok, 1999 ;
Berner, 1987).

Un autre fait saillant de 1’extinction fini-permienne est le temps particulicrement long de la
reconquéte de la biosphére pour atteindre un niveau de diversité égale a celui qui précédait
I’événement. Si aprés l’extinction Crétacé-Tertiaire, la reconquéte de la biosphere, s’est
déroulé en environ 3Ma (D’Hondt et al., 1998), elle nécessite apres la crise fini-permienne tout
le Trias inférieur, soit 6 Ma. Dans le domaine marin, on remarque par exemple 1’absence de
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construction récifale (coraux, algues vertes, sphinctozoaires) jusqu’a I’ Anisien (Fliigel 1994 ;
Fliigel & Senowbari-Darian, 1996) et de radiolaires jusqu’a 1’Olenekien (Racki & Cordey,
2000). L’espace marin est dominé par les constructions algo-bactériennes et les champignons a
I’Induen (Schubert & Bottjer, 1992 ; Eshet et al., 1995 ; Visscher et al., 1996 ; Baud et al., 1997,
2001a, 2003 ; Looy, 2000) a la notable d’un bloc singulier en Oman qui montre rapidement une
grande diversité (Krystyn et al., 2003). Dans le domaine terrestre, le Trias inférieur est marqué
par I’absence de charbon (Faure et al., 1995 ; Rettalack et al., 1996) et par la disparition des
plantes de marécages a 1’Olenekien (Lethiers, 1998).

Les causes de cette lenteur dans la diversification les plus souvent citées sont celles de la dureté
exceptionnelle de la crise fini-permienne (Erwin, 1993, 1994) et d’une anoxie étendue due a la
rapide transgression au Trias basal (Hallam, 1989 ; Wignall, 1990 ; Twitchett, 1999 ; Wignall
& Twitchett 2002). Elles sont remises en question par la découverte du bloc de Wasit en Oman
avec une grande biodiversité (Krystyn et al., 2003 ; Twitchett et al., 2004 ; repris dans le chapitre
4.5.2 de cette étude).

Autant la littérature sur les courbes du Permien terminal et des premieres biozones du Trias
devient abondante (cf. citations ci-dessus), autant la courbe isotopique du Trias inférieur post-
Griesbachien est peu documentée et contrainte. Les seules coupes publiées sur un profil mesuré
sont celles de Tong et al. (2002) en Chine du Sud (il faut noter que la biostratigraphie employée
par ces auteurs est fort différente de la ndtre) et celles d’ Atudorei (1999) sur la marge d’Inde
du Nord et partiellement d’Oman. La synthese effectuée par Atudorei (1999) défini avec une
certaine précision le Permien supérieur et le Trias moyen (cf. figure 1.1), elle montre encore
des incertitudes pour le Trias inférieur. La rareté des courbes isotopiques couvrant cette période
est due notamment a la rareté des profils carbonatés connus, continus et bien datés. Ceux-ci se
rencontrent essentiellement dans les sédiments de la Néotéthys que 1’on retrouve des Alpes du
Sud a I’Himalaya dans toutes les chaines alpines. On en trouve également dans les bassins de
Chine du Sud et dans le domaine Arctique (bassin de Sverdrup, Groenland). Quelques coupes
de sédiments profonds viennent du Japon et de Colombie-Britannique (Isosaki, 1994).

But du travail

Comme nous 1’avons vu, il reste des incertitudes en ce qui concerne la chronologie des
événements fini-permiens, entre I’extinction de masse et les perturbations du cycle du carbone.
Lever ces incertitudes permettrait de distinguer les causes des conséquences et de préciser
lesquelles sont plausibles ou non.

Il existe également peu de contraintes pour la courbe isotopique du carbone au Trias inférieur.
L’établissement d’une courbe isotopique bien corrélée biostratigraphiquement et construite
pour le Trias inférieur est important pour deux raisons :

* Comprendre les conditions paléoclimatique et paléochimiques de la reconquéte de la
diversité du vivant aprés I’extinction de masse.

* Etablir une courbe de corrélation fiable comme outil stratigraphique dans une période
marquée par la rareté de fossiles indicateurs.

Pour réaliser ce but, il m’a fallu également étudier les processus géochimiques particuliers qui
ont lieu dans les communautés algo-bactériennes et qui dominent le biotope en ce temps-la.
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Figure 1.1 : Courbe des isotopes du carbone pour le Permien supérieur et le Trias proposée
par Atudorei (1999). Notez les deux alternatives A et B pour le Trias inférieur.

Ces derniéres années 1’amélioration des connaissances dans 1’évolution des conodontes ont
permis d’améliorer notablement la biostratigraphie des profils téthysiens et donc de réinterpréter
les courbes obtenues auparavant.

Pour réaliser ces buts, deux domaines téthysien ont été choisis :

¢ La Turquie qui présente des profils de plate-forme de la marge sud néotéthysienne.

e En Oman, sur la marge sud de la Néotéthys. Les coupes ont I’avantage de se trouver tant
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sur la plate-forme que sur la pente, dans le bassin et sur des hauts-fonds et permettent
donc de comparer des profils isotopiques de différents milieux de dépdts et de différentes
bathymétries.

* J’ai eu la chance de participer en plus 2 une expédition en Iran et d’échantillonner des
profils de la marge Nord de la Néotéthys, sur des plates-formes plus profondes qu’en
Turquie. Ces coupes sont supposées étre parmi les plus complétes et les plus épaisses au
Permien supérieur et au Trias dans les basses latitudes.

Il était important de pouvoir analyser des échantillons de différentes aires géographiques de
la Néotéthys (cf. figure 1.2) et notamment de ses deux marges, afin de pouvoir discriminer les
variations isotopiques dues a des conditions locales aux variations dues & des phénomenes plus
globaux ou moins & I’échelle de la Néotéthys.

Figure 1.2 : Position paléogéographique des coupes étudiées sur une carte de Stampfli & Borel
(2001). 1: Turquie, 2: Oman, 3: Transcaucasie, 4: Iran Central. Le point 5: Marge
Nord Indienne correspond a I'emplacement des coupes d'Atudorei (1999) que je
prendrai fréquemment comme point de comparaison. Les reconstructions paléo-
géographiques proches de la Turquie posent encore dec nombreux problémes (cf.
Chapitre 5) notamment celle présentée ici.
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Chapitre 2
» h 7111‘ L3

2.1 ECHELLE DE TEMPS POUR LE PERMIEN MOYEN ET SUPERIEUR
ET POUR LE TRIAS INFERIEUR.

Il n’a pas été facile d’établir une échelle stratigraphique cohérente et appropriée pour le
laps de temps considéré. En effet, il existe, en plus des dénominations internationales, des
noms d’étages locaux ou propres 2 un auteur. Les corrélations entre les principales provinces
paléobiogéographiques sont souvent difficiles et de nombreux auteurs utilisent des zonations
différentes tant pour les conodontes que pour les ammonoides. Le calibrage des dgesradiométrique
est également encore sujet & controverse. L’échelle utilisée ici fait I’objet d’un compromis et je
suis conscient qu’elle peut faire ’objet de critiques. Comme tous les profils étudi€s dans cette
étude appartiennent au domaine téthysien, j’ai clairement favorisé les nomenclatures utilisées
dans ce domaine paléogéographique.

2.1.1 L’échelle stratigraphique

L’échelle de temps pour le Permien Moyen et Supérieur et pour le Trias Inférieur est présentée
dans la figure 2.1. Les noms utilisés pour le Permien sont ceux acceptés par la sous-commission
pour la stratigraphie du Permien (Yugan et al., 1997). Ils divisent le Permien en trois : Le
Cisuralien, le Guadalupien et le Lopingien. Le Guadalupien a été divisé lui-méme en Roadien,
Wordien et Capitanien et le Lopingien en Wuchiapingien et Changhsingien. Si tous ces €tages
ont fait I’objet d’un vote formel, seule la base du Roadien est défini par un GSSP. Au vu de
leur large utilisation dans la littérature et de leur usage courant par les géologues téthysiens,
j’ai mis en paralléle les noms d’étages du domaine thétysien : Murgabien, Midien, Djhulfien
et Dorashamien. Ces quatre étages formaient dans ’ancien usage le Permien Supérieur (p. ex
Ross et al., 1994).

Le début arbitraire de 1’échelle décrite dans la figure 2.1 au Guadalupien moyen (Wordien) se
justifie par I’age des sédiments les plus anciens de cette étude.

Selon les recommandations de la sous-commission pour la stratigraphie du Trias (Gaetani, 1992),
le Trias Inférieur est divisé en deux étages, I’Induen et 1’Olenekien. Les divisions standards de
Tozer (1967) en Griesbachien, Dienerien, Smithien et Spathien sont largement utilisées comme
sous-étages. La limite Dienerien-Smithien étant jugée équivalente a celle Induen-Olenekien.
Le Trias moyen est divisé en Anisien et Ladinien; L’ Anisien est lui-méme divisé en Aegeen,
Bithynien, Pelsonien et Illyrien. Les coupes étudiées ici ne montrent pas de sédiments plus
jeunes que 1’ Anisien.

Pour I’instant, seule la base du Trias a été définie par un GSSP. 11 se situe & Meishan en Chine
du Sud dans le banc 27¢ de ce profil a partir de ’apparition du conodonte Hindeodus parvus
KOZUR & PJATAKOVA (Yin et al.,, 2001). Cette définition implique quelques précisions
nécessaires : L’extinction majeure prend place avant la premiére apparition de parvus et se
déroule donc dans le Changhsingien terminal. Dans de nombreuses coupes, I’intervalle limite
se marque par un changement lithologique important, dG notamment & 1’importante baisse du
niveau marin qui caractérise le Permien terminal et la transgression qui la suit. Ce changement
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lithologique a des lors lieu également dans le Permien terminal (p.ex Yin et al., 2001; Holzer
& Schonlaub 1991, Twitchett et al., 2001, etc.), excepté dans 1’Himalaya (Baud, 2001). Cette
décision a entrainé la nécessité de redéfinir le Griesbachien (Baud, 2001; Baud & Beauchamp,
2001) dont la nouvelle définition correspond probablement (Baud, 2003) au Griesbachien
supérieur de Tozer, (1967).

Les autres limites d’étages sont au stade d’élaboration, mais devraient étre définies dans les
années qui viennent (Orchard, 2003) : La base de I’Olenckien demande encore beaucoup de
travail, les candidats sont en Himalaya Indien (Spiti), en Chine et en Sibérie. Le seul candidat
pour la base de I’Anisien est le profil de Desli Caira en Roumanie 2 partir de la premiére
apparition du conodonte Chiosella timorensis.

2.1.2 La biostratigraphie

L’échelle biostratigraphique est essentiellement basée sur les biozones de conodontes et
d’ammonoides (Yugan et al. 1997) qui sont supposée étre isochrones dans le monde entier. Des
corrélations avec les biozones de radiolaires (Kozur, 2003 a et b) et des bivalves (Nakasawa,
1975) sont également disponibles. Si la plupart des étages étaient autrefois définis a partir des
ammonoides, ils le sont aujourd’hui a partir de conodontes. Pour établir 1’échelle utilisée dans
ce présent travail. J’ai repris pour les zones d’ammonoides la synthése effectuée par Atudorei
(1999 et remarques incluses) & partir des données de Tozer (1984) ; Orchard & Tozer (1997)
; Yang & Li (1992) ; Yugan et al. (1997) ; Mietto et Manfrin citée par Gradstein et al. (1995).
Je I’ai modifiée d’aprés Kozur (2003a) et Krystyn (comm. orale) pour le Permien et d’aprés
Orchard & Krystyn (1998) et Krystyn et al., (2003) pour le Trias. La zonation des conodontes
du Permien a été composée d’aprés Kozur (2003a) et Wardlaw et al. (2003), celle pour le Trias
a été établie par Krystyn (comm. orale). Krystyn a révisé I’entier de 1’échelle.

2.1.3 La calibration radiométrique

Malgré I'importante amélioration des techniques durant la derniére décennie et donc la baisse
importante des erreurs analytiques, la calibration radiométrique demande encore beaucoup
d’effort pour des résultats encore incertains. En effet, la datation de sédiments dépend fortement
de la disponibilité¢ de matériel datable, des connaissances sur son origine et des contraintes
biostratigraphiques.

Les 4ges radiométrique mesuré de 1’échelle stratigraphique (cf. figure 2.1) sont en gras avec une
étoile et correspondent a la base du Capitanien, du Changhsingien, de 1’Induen et du Ladinjen.
Les autres chiffres sont des extrapolations a partir de ces données. Les données utilisées ont
longtemps été celles de Gradstein et al. (1995). Bowring et al. (1998) et surtout Mundil, et
al. (1996 et 2001) ont obtenu des données plus précises. Pour une discussion sur les types
d’analyses employées par ces différents auteurs voir Brack et al. (1996) ; Hardie & Hinnov
(1997) ; Renne et al. (1998) ; Min et al. (2000); Mundil et al. (2001).

L’age estimé de la base du Capitanien est de 265.3 +0.2 Ma (Bowring et al., 1998) par U/Pb sur
zircons. Cet 4ge est en accord avec celui de Ross et al. (1994). Bowring et al. 1998 suggérent
aussi un 4ge de 253.4 + 0.2 Ma par U/Pb sur zircons pour la base du Changhsingien. Mundil
et al. (2001) proposent un dge pour cette limite de 257 + 0.7 Ma par U/Pb sur zircon unique
que je considére comme étant plus robuste et mieux contraint. Dans la méme étude, Mundil
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Figure 2.1 : Echelle des temps stratigrapiques du

Permien moyen et supérieur et du Trias inférieur.

Voir le texte pour les données sources.

et al., (2001) évaluent I’4ge de la limite
Permien-Triasa253 Maparextrapolation
avec le niveau de cendres 8cm au-
dessus qui montre un 4ge par U/Pb sur
zircon unique de 252.5 +0.3 Ma. Cet
dge que je prends préférentiellement en
considération est lui aussi plus vieux que
ceux généralement admis auparavant de
251.4 £ 0.3 Ma par U/Pb sur zircons
(Bowring et al., 1998). Mundil et al.
(1996) donnent un age de 241 + 0.8 Ma
par U/Pb sur zircon unique pour la base
de la zone d’ammonoides & Secedensis
(base de la derni¢ére zone a ammonoides
del’ Anisien selon lapropositionde Brack
etal. (2003) ala coupe de Bagolino, Italie
du Nord). La base du Ladinien a un 4ge
de 240.5 +0.5 Ma par U/Pb sur zircons
selon Pélfy et al. (2003) a la base de la
zone d’ammonoide a Reitzi a la coupe
de Felsoor en Hongrie. 11 faut noter que
cet 4ge est plus jeune que celui obtenu
dans les Dolomites, alors qu’il date une
couche de tuffites proenant d’une zone
d’ammonoide plus vieille.

Selon les 4ges radiométriques
mentionnés ci-dessus, il faut noter
quelques faits intéressants :

En prenant les données de Mundil et
al., (1996 et 2001) qui ont I’avantage
de venir du méme laboratoire et d’étre
comparable, on peut noter que le
Changhsingien & une durée relativement
courte de 4 Ma. Le Trias inférieur et
I’Anisien ont une durée ensemble de
12 Ma, soit le quart du reste du Trias.
Le Trias inférieur ferait deés lors moins
de 7 Ma, soit moins que la plupart des
autres étages du Trias. L’implication
d’une durée de temps courte pour le
Trias inférieur a probablement été sous-
estimée par la plupart des études sur le
sujet (Atudorei, 1999).




Chapitre 2 Méthodes de Travail

2.2 DONNEES DE BASES

Des profils isotopiques du carbone inorganique ont été étudiées dans plusieurs coupes de la
Téthys en Oman, Turquie et Iran durant les temps permo-triassiques. Deux profils isotopiques
des isotopes du carbone organique ont ét€ mesurés, un en Turquie et un autre en Oman.
L’ensemble de ces données complétent celles obtenues par Atudorei (1999) dans le méme
laboratoire et dressent ainsi un tableau relativement complet des profils connus dans la Néotéthys.
Par rapport au travail d’Atudorei (1999), je me suis restreint pour les temps mésozoiques au
Trias inférieur et sa limite au Trias moyen sans remonter dans des sédiments plus jeunes. Pour
ce laps de temps, des données avaient été obtenues dans la marge nord indienne (actuellement
I’Himalaya), la marge nord de la Dobrogea (Roumanie) par Atudorei, (1999). J’ai repris dans ce
travail les données d’ Atudorei dans la marge d’Oman en améliorant le pas d’analyses et surtout
le calibrage biostratigraphique. Dans ce but, de nouvelles coupes ont été levées en Oman et
d’autres ont été rééchantillonnées. Sur le terrain j’ai pu bénéficier de 1’aide du Dr. A. Baud,
des Prof. J.Marcoux, L. Krystyn, et F. Cordey et du Dr. F. Béchennec. J’ai repris également du
matériel collecté auparavant par A. Baud, V. Atudorei, I. Vavassis.

De nouvelles coupes ont été levées en Turquie avec 1’appui du Prof J.Marcoux et des Dr A.Baud,
N.Ozgiil, C. Jenny; S. Crasquin-Soleau, A. Nicora et L. Angiolini et des échantillons ont été
collectés pour cette étude. Le profil «classique» du Ciiriik dag a été remesuré et rééchantillonné.
Des échantillons des collections J. Marcoux et A. Baud ont été utilisés.

Une expédition multidisciplinaire a été entreprise en Iran afin de calibrer au mieux la limite
Permien-Trias. Cette expédition comprenait les Prof. R. Brandner (sédimentologie et strati-
graphie), L. Krystyn (stratigraphie, ammonoides et conodontes), les Dr A. Baud (stratigraphie
et sédimentologie), B. Hamdi (stratigraphie, géologie régionale), E. Pueyo (paléomagnétostrati-
graphie), W. Mete (ostracode), M. Vakil (ostracode), P. Mohtat-Aghai (foraminiféres), V. Mohtat
(foraminiféres) et MM. M. Horacek et S. Richoz (chemiostratigraphie). Les profils ont été levés
et I’échantillonnage effectué en commun. Je me suis concentré sur la limite Permien-Trias
jusqu’a I’Induen. M. Horacek a effectué les analyses pour I’Olenekien. 11 a effectué les mesures
isotopiques au laboratoire d’Innsbruck sur les mémes appareils que ceux du laboratoire de
Lausanne. Ses résultats sont actuellements sous presse.

Outre cette étude en commun sur les sédiments permo-triassiques iraniens, cette recherche
a profit¢ de I’appui de plusieurs collaborateurs qui seront cités lorsque nécessaires. Tous
les échantillons ont été pris a une profondeur suffisante afin d’éviter les effets du lessivage
météoritique récent. Pour la plupart des échantillons, une lame mince a été préparée. Les facies
ont été décrits et interprétés. Les foraminiféres du Permien ont été déterminés en lame mince
par le Dr. C. Jenny. Les conodontes de Turquie et partiellement d’Oman ont été extraits en
utilisant les méthodes conventionnelles. C’est-a-dire par dissolution 2 1’acide formique 10%,
tamisage, séchage et triage a la main. L’identification des conodontes a été entreprise par L.
Krystyn pour les faunes d’Oman et d’Iran, par H. Kozur pour une partie des faunes d’Oman
(profil de Buday’ah et le Permien de Wadi Wasit), par moi-méme pour une partie des faunes de
Turquie et par A. Nicora pour une autre.
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2.3 METHODE

Les différentes coupes ont subi différentes histoires diagénétiques qui peuvent avoir modifié le
signal isotopique 2 différents niveaux. Pour atténuer, voir éliminer ce probléme pour le carbone
inorganique, seules des roches riches en carbonates ont été échantillonnées. En effet, il a été
montré que ces roches, retenait leur signature isotopique méme en ayant subi une forte diagenese
(Irwin et al., 1977 ; Atudorei, 1999) ou un métamorphisme régional élevé (Sharp et al., 1995).
Ce n’est pas le cas lors de certains métamorphismes de contact (M. Horacek, comm. orale).
Nous serons confrontés a ce type de métamorphisme uniquement pour la coupe de Zal en Iran.
Les marnes de ’intervalle argileux («Boundary clay») juste sous la limite Permien-Trias en Iran
sont les seules exceptions a cette régles. Nous en discuterons au chapitre 6.

Pour le carbone organique, des carbonates, marnes et shales noirs ont été échantillonnés. Des
estimations de contenu en carbone inorganique et organique ont été faites par coulometrie et
méthode Rock-Eval avant les analyses du carbone organique.

Avant les analyses, les échantillons ont été observés en lame mince afin d’€liminer ceux montrant
une altération météoritique récente, malgré 1’attention portée & ce probléme sur le terrain et
ceux montrant une fracturation trop importante et pénétrative.

2.4 TECHNIQUES ANALYTIQUES

2.4.1 Coulomeétrie

Le contenu en carbone total et en carbone inorganique des échantillons des profils de Magam
et du bloc de Wadi Wasit (cf. chapitre 4.3 et 4.5.3) ont été mesurés par coulométrie. Le Bloc de
Wadi Wasit est un des deux profils sur lesquels une analyse isotopique du carbone organique a
été opérée. Cette opération a permis de choisir les échantillons les plus favorables. Le contenu
en carbone totale et en carbone inorganique ont été déterminé en utilisant un coulometre LECO
au «Centre d’analyse minérale (CAM)» de ’université de Lausanne. Le contenu en carbonate
de calcium a été calculé avec I’hypothése que tout le carbone inorganique présent 1’était sous
forme de calcite. La quantité de carbone organique est calculée comme la différence entre le
carbone total et inorganique.

2.4.2 Analyse par Rock-Eval.

Le kérogéne qui a un poids moléculaire trés élevé et une structure complexe insoluble dans
les solvants organiques communs est difficile a observer directement. Afin de 1’analyser, une
méthode de mesure indirecte a été développée : la «pyrolyse Rock-Eval» (Espitalié et al., 1977
et Hunt, 1996 pour une revue plus récente des principes). Cette méthode consiste a chauffer 100
mg de poudre de roche, 2 raison de 25°C/min de 300°C & 600°C sous atmosphere inerte, puis
4 oxyder le carbone résiduel. On mesure le flux d’ions résultants de la destruction de matiére
organique lors de la pyrolyse (pics S1 et S2) et 1a conductibilité thermique des gaz produits par
oxydation (pics S3).

On mesure les parametres suivants :
* S1:La surface sous le premier pic caractérise la quantité d’hydrocarbures libres (gaz ou
huile) contenue dans 1’échantillon.
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e S2: La surface sous le deuxiéme pic correspond aux hydrocarbures produits lors du
craquage de la mati¢re organique non extractible (kérogéne). Ce parameétre évalue la
quantité d’huile susceptible d’étre produite lors de 1’évolution thermique de la roche.

* S3: La surface sous le troisitme pic représente la quantit€¢ de CO, produite lors du
craquage du kérogene.

* Tmax est la température atteinte dans le four au sommet du pic S2, c’est-a-dire lors
du maximum de production des hydrocarbures. Elle dépend de la nature chimique du
kérogene et de son degré d’évolution thermique.

* COT : Le Carbone Organique Total est obtenu en additionnant le carbone organique
résiduel (RC) au carbone organique pyrolysé (PC).

* A partir de ces paramétres, on calcule I’indice d’hydrogéne IH = S2/COT*100 et I’indice
d’oxygeéne 10 =S3/COT*100. Ils permettent de déterminer la source et la maturation
thermique du kérogene.

Les analyses ont été effectuées sur trois profils (Bloc de Wasit et Sumeini en Oman et Tagkent
en Turquie) dont les deux sur lesquels les analyses du E‘)”Corg ont été opérées. Les analyses ont
été déterminées par Rock-Eval 6 a I’université de Neuchétel. Pour les trois profils, la valeur en
TOC était tres faible, a la limite du seuil de détection de 0.1% voir en-dessous pour la plupart
des échantillons, méme pour les calcaires noduleux noirs et fétides du Permien terminal. Un seul
échantillon du profil de Magam (séquence C6) a donné un faible 0.2% de matiére organique.
Les autres parametres de 1’analyse, excepté S3, sont en dessous du seuil de détection. Hunt
(1996) note que pour des analyses sur roche totale avec un COT < 1.5%, I’effet de matrice
devient important et peut ainsi modifier les valeurs des pics. Ceci est particulierement le cas
pour S3 dans les roches riches en carbonates comme c’est le cas pour ces profils (V. Schwab,
comm. orale). Le paramétre S3 n’est donc pas interprétable dans cette étude. Je ne ferais que
mentionner les échantillons qui semblent contenir un peu plus de matiére organique dans les
trois différents profils étudiés.

2.4.3 Les analyses isotopiques du carbone et de ’oxygéne dans les carbonates

Les échantillons ont été préparés en surface polies avec pour la plupart une lame mince en
contre part. Les parties les plus homogeénes ont été forées par une fraise dentaire, la poudre
obtenue (entre 5 et 10mg) a ensuite ét€ homogénéisée.

L’extraction du CO, et son analyse isotopique ont ét€ opérés selon deux instrumentations
différentes. La deuxieéme ayant permis un gain important de productivité :

- La premiere technique consiste a faire réagir la poudre obtenue sous vide avec de
I’acide orthophosporique (H,PO,) purifi€ a 50°C pendant 1/2 heure (6 heures pour les
dolomites). La configuration du systéme off-line de Lausanne permettait de réaliser 8
extractions du CO, des carbonates (dont 1 standard) par série d’analyse. Le CO, produit
par la réaction avec ’acide était cryogéniquement purifié et scellé dans des tubes en
verre. Sa composition isotopique était analysée par spectromeétre de masse Finnigan
MAT Delta S.

- Dans un deuxieme temps, les échantillons ont été analysés par un dispositif automatique
on-line Gasbench II. Les échantillons pesés sont mis dans une éprouvette étanche avec
un septum, I’atmospheére contenue a ’intérieur est chassée par un flux d’hélium pendant
5min. Les échantillons subissent ensuite une réaction pendant 15min avec I’acide
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orthophosporique (H,PO,) purifié, a 72°C pour la calcite et 90°C pour la dolomite. Le
CO, produit est conduit vers le Gasbench II par un flux d’hélium. L’eau produite lors
de la réaction est captée par un tube hygroscopique. Le flux He + CO, passe ensuite a
travers une colonne de chromatographie gazeuse afin de dissocier les différents gaz en
présence (N2, CO,). Aprés un nouveau passage par un tube hygroscopique le CO, est
envoyé vers spectrométre de masse (IRMS) Finnigan Mat Delta®™ XL. Cette procédure
permet d’analyser 60 échantillons par série avec un standard pour 8 échantillons.

Dans les deux cas, un standard interne du laboratoire (Marbre de Carrare) a été utilisé. Sa
reproductibilité est meilleure que 0.05%o pour les valeurs de 6"°C_, et que 0.15%0 pour les
valeurs de 6180wb. Les résultats sont normalisés sur le standard international NBS 19, dont le
dPC_, est de +1.95%o et le 8%0_, est de —2.2%o.

Les résultats sont reportés selon la notation conventionnelle 3, relative 2 PDB, définie comme:

den %o =R /R *1000 ou R est le rapport isotopique.

échantillon R standard) standard

La marge d’erreur sur chaque série de mesure est inférieure a 0.1%o pour le 8°C_, et 4 0.2 %o
pour le 8*0__,. Cette méthode est donc trés précise et bien reproductible. La reproductibilité
entre plusieurs analyses du méme échantillon (environ la moitié des échantillons ont été analysés
deux fois) et pour les 22 échantillons qui ont été analysés selon les deux techniques décrites
ci-dessus est inférieure & 0.2%o pour 6"°C_, et inférieure & 0.3%o pour 8"*0__,. C’est donc cette
incertitude comprenant surtout les erreurs externes de la méthode que j’utilise par défaut sur les
résultats. Les incertitudes plus élevées citées dans le texte se rapportent & des moyennes sur une
série d’échantillons et non & un seul.

Dans les tables de résultats en annexe, les échantillons analysés par la seconde méthode sont
en gras.

2.4.4 Les analyses isotopiques du carbone organique

Les parties libres de veines et d’altérations ont été lavées a 1’ultrason, puis concassés et broyées
en poudre. Cette poudre a subi ensuite une attaque a 1’acide chlorhydrique (HCL) & 10% puis un
rincage jusqu’a neutralité. La poudre résultante a été pesée et placée dans des fines capsules en
étain. Elle a été ensuite analysée dans un Carlo Erla Elemental Analyser automatique (colonne
oxydante a une température de 1020°C et colonne réductrice a 640°C) couplé a un spectrométre
de masse pour rapport isotopique Finnigan MAT Delta S.

Les résultats sont reportés en utilisant la notation conventionnelle d, relative 2 PDB. La
qualité des analyses a été vérifiée par un standard interne de laboratoire, de la glycine, dont la
reproductibilité pour le 8"*C est inférieure & 0.1C est inférieure & 0.1C est inférieure 2 0.1C est
inférieure a0.1C est inférieure 2 0.18"*C est de —28.1%o). La reproductibilité pour les échantillons
(pour la plupart analysé deux fois) est meilleure que 0.2%o.

2.4.5 Les analyses isotopiques du strontium

Elles ont été faites sur roche totale sur des carbonates contenant le minimum d’apport terrigéne.
Les parties libres de veines et d’altérations ont été lavées a 1’ultrason, puis concassés et broyées
en poudre. Les poudres ont ensuite été triées a la main sous binoculaire pour enlever tous les
silicates éventuels. Elles ont été envoyées pour analyse au laboratoire d’analyse géochimique

de I’université de Berne sur un Ion Instrument ® AVCO.
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Chapitre 3

i i

Schubert & Bottjer (1992) et Baud et al. (1997), notamment, ont mis en évidence que la période
proche de la limite Permien-Trias, entre autres bouleversements, est caractérisée par le passage
d’une construction de plates-formes carbonatées essentiellement squelettiques au Permien a
une constructions pour I’essentiel algo-bactérienne a la base du Trias. Les carbonates déposés
aprés I’extinction en masse ont ainsi une signature sédimentologique particuliere.

Les stromatolites et autres constructions microbiennes ontune large répartition paléogéographique
(cf. figure 3.1), paléoenvironnementale et se trouvent durant toute la période de récupération de
la diversité de la faune au Trias inférieur :

- Au Nevada durant le Spathien en milieu subtidal ouvert (Schubert & Bottjer, 1992).

- Au Mexique, au Smithien, dans des calcaires micritiques peu profonds a mollusques
(Buch, 1984).

- En Pologne, dans des sédiments péritidaux du Buntsandstein (Peryt, 1975).

- Au Groenland, dans les sédiments de bassin griesbachiens (Wignall & Twitchett,
2002a).

- En Transcaucasie et en Iran central, dans des calcaires marins du Griesbachien (Iranian-
Japanese group, 1981; Baud et al. 1997, 2003 et cette étude).

- En Turquie dans des calcaires subtidaux de mer ouverte au Griesbachien (Baud et al.,
1997, 2001a, 2003; Baud, 2000, 1999; Richoz et al., 2001b et cette étude).

- En Oman au Griesbachien dans des sédiments de plate-forme restreinte et de bas de
pente (Baud et al., 2001a, 2003; Baud, 2000, 1999; Richoz et al., 2001a et cette étude)
et au Smithien sur des plates-formes isolées (Atudorei, 1999 ; Baud et al., 2001, cette
étude).

- En Chine du Sud au Griesbachien dans des carbonates de plate-forme (Lehrman, 1999;
Kershaw et al., 1999, 2003; Ezaki et al., 2003), et

- Au sud Japon sur un seamount griesbachien de la Panthalassa (Sano & Nakashima,
1997).

Cette constatation générale posséde des exceptions significatives (p. ex. Krystyn et al,

2003).

Des carbonates microbiens ont été observés dans toutes les régions étudiées dans ce travail tant
en Turquie, qu’en Oman et en Iran, tant dans des dépdts de plate-forme interne, externe que
de pente. La sédimentologie, la biocénoze et les processus géochimiques particuliers qui ont
lieu dans les communautés microbiennes permettent d’expliquer les phénomenes géochimiques
observés en de nombreuses coupes. De plus, pour clarifier les descriptions sédimentologiques
dans les chapitres qui suivent, il est important de définir les différents organismes et processus
qui prennent place dans ces carbonates microbiens ainsi que la nomenclature utilisée pour les
décrire. Et ce d’autant plus que la nomenclature descriptive et interprétative n’a longtemps pas
été unifiée (Shapiro, 2000) dans ce domaine et que de nombreux auteurs ont mis le méme nom
sur des réalités différentes. Je m’appuierai essentiellement sur les tentatives d’unification de la
nomenclature proposée par Shapiro (2000) et Riding (2000).
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Chapitre 3 Les calcaires microbiens

3.1 DEFINITIONS

Les microbes sont définis (Brock et al., 1994) comme les organismes microscopiques et
comprennent les bactéries, les petites algues, les champignons et les protozoaires.

Pour décrire les carbonates produits par des micro-organismes non-squelettiques, divers
éléments descriptifs ont été utilisés : carbonates microbiens ou microbialites ou encore calcaires
algo-bactériens. Aucun de ces termes n’est réellement adéquat. Les carbonates microbiens ou
microbialites sont définis comme les carbonates produits par les organismes microbiens
non-squelettiques que ce soit par précipitation ou par piégeage (Riding, 2000). 11 faut donc
exclure de cette définition les carbonates construits par accumulation de microbes squelettiques
(les coccolites, foraminiferes, p. ex.), ce qui peut préter a confusion. Le terme de carbonates algo-
bactériens est plus descriptif des communautés essentielles dominant ce type de sédimentation.
Par contre, il exclut I’apport parfois important des protistes et des champignons qui proliferent
en milieu marin a I’Induen (Eshet et al., 1995 ; Visscher et al., 1996). Le terme «algo-» peut
également préter a confusion car sont exclus de cette définition les bioconstructions d’algues
calcaires (Tubiphytes, Gymnocodiacées, etc.). Je vais utiliser dans les chapitres descriptifs
préférentiellement le terme «algo-bactérien» car dans le domaine marin qui nous occupe,
I’influence des protistes non-squelettiques et des champignons est supposée étre faible pour
la précipitation de carbonates. Le terme microbialite ou calcaire microbien sera utilis€é comme
terme plus générique, notamment dans ce chapitre.

On retrouve de tels carbonates microbiens dans des milieux variés comme les mers, lacs, fleuves,
sources, grottes et les sols.

3.2 LES ORGANISMES EN PRESENCE

Les organismes probablement les plus importants composant les communautés microbiennes
sont les cyanobactéries (souvent décrites dans le passé comme des algues bleues). Ce sont
des grandes bactéries aérobies phototrophes. On les trouve essentiellement dans les eaux peu
profondes : dans la colonne d’eau et & I’interface eau-sédiment. Elles préférent les eaux alcalines
(Brock, 1994). Les cyanobactéries se développent de fagon soit coccoidale soit filamenteuse, ce
qui va influencer le type de cimentation (Golubic, 1991; Reid et al., 2000).

Les cyanobactéries sont associées a une grande variété de bactéries anaérobies et hétérotrophes.
Celles-ci occupent un role majeur dans les 20 premiers centimétres du sédiment a la surface des
pores ou elles minéralisent la matieére organique. En résulte une diminution des concentrations
de O,, NO,, SO 42‘ et CO, de I’eau environnante (Fenchel & Finley, 1995).

On trouve fréquemment des microalgues dans les tapis microbiens actuels (Golubic, 1991) ou
elles piegent et stabilisent les sédiments. Ce sont essentiellement de grandes formes filamenteuses
d’algues rouges, vertes ou brunes (Riding, 2000).

Les bactéries et les cyanobactéries peuvent produire d’importante quantité de polymeres
extracellulaires (PE) qui s’accumulent en dehors de la cellule. Ces PE constituent une matrice
adhésive permettant au microbe de se fixer & son substrat. Elles le protégent physiquement et
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chimiquement et I’aident & se nourrir (Riding, 2000). En plus, ces PE facilitent la création de
communautés microbiennes cohérentes : des biofilms (pour un ordre de grandeur inférieur au
millimétre), des tapis microbiens (pour un ordre de grandeur supérieur au millimeétre), et de la
«neige marine» (whiting) qui sont des flocules millimétriques dans la colonne d’eau.

Les biofilms et tapis microbiens sont des structures complexes le plus souvent pluri-spécifiques.
Les tapis sont les structures les plus importantes dans la constitution des carbonates microbiens.
Ils comprennent essentiellement des cyanobactéries filamenteuses avec également des diatomées
(pour les tapis post-Jurassique) et des algues filamenteuses. L’avantage pour les microbes est
que ces tapis pie¢gent le sédiment micritique (parfois du sable), des algues et des invertébrés. Ils
leur fournissent ainsi en plus de la stabilité et de la protection, énergie et nutriments. Ce sont des
communautés symbiotiques (Schubert & Bottjer, 1992): les cyanobactéries sont dans la partie
supérieure du tapis et fournissent les produits de la photosynthése aux bactéries anaérobies et
non-phototrophes de la partie inférieure du tapis alguaire qui vivent de la décomposition de la
matiere organique (Riding, 2000).

3.3 LES PROCESSUS DE CONSTRUCTION DES CARBONATES
MICROBIENS.

a) Le piégeage

Le piégeage de grains (micrites, sables, algues, invertébrés) peut étre localement important.
La taille des grains dépend de la structure du tapis, de la force des courants et du matériel a
disposition. Le piégeage des grains se fait soit par blocage de la particule soit par son adhésion
sur les PE. Le piégeage des grains va de pair avec leur cimentation précoce : les grains piégés
servent de support a de nouvelles cellules, filaments ou biofilms et sont incorporés dans le tapis.
Le piégeage est parfois décrit comme le phénomene le plus important pour les stromatolites
actuels (Ehrlich, 1998) mais cela n’a probablement pas toujours été le cas dans le passé (Riding,
2000).

b) La précipitation induite ou biotique

C’est surtout la précipitation induite qui va produire des «récifs» d’accumulation de microbes (cf.
plus bas pour la définition de récifs). La calcification est essentiellement due aux cyanobactéries
et peut étre définie comme la nucléation de carbonate de calcium sur ou dans I’enveloppe de la
cyanobactérie (Riding, 1992). Un des processus mis en jeu pour expliquer la calcification des
cyanobactéries est I’existence d’un gradient d’alcalinité dans les enveloppes mucilagineuses!
de la cyanobactérie. Les PE d’autres types de bactéries peuvent également créer un tel gradient
(Riding, 1992). Merz (1992) a mis en évidence que dans certaines conditions, la cyanobactérie
pompe lors de la photosynthése non seulement du CO, mais aussi du HCO,". Lorsqu’un ion
HCO, est pompé pour la photosynthése, un ion hydroxyle (OH) est libéré de la cellule. Cet
ion peut alors étre relaché dans le fluide ce qui augmente le pH (et donc la capacité du fluide
a précipiter). Pour se protéger d’une trop forte augmentation de pH, la cellule peut pomper un
autre ion HCO, afin de neutraliser cet ion hydroxyle. Le ion HCO,’ se dissocie dans I’enveloppe
externe de la cellule en un ion H* utilisé dans la neutralisation et un ion CO,* qui précipite avec

! Mucilage : Substance végétale composée de pectine ayant la propriété de gonfler dans 1’eau.
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Figure 3.2 1 Modele de précipitation pour les cyanobactéries (modifié d'aprés
Merz, 1992). Le carbone dissout (préférentiellement le carbone léger)
est pompé physiologiquement sous formes de CO, ou HCO3'. Si le
HCO3" est utilisé pour la photosynthése, un ion hydroxyle est libéré.
Soit il est relaché dans le fluide ce qui augmente le pH, soit un ion
Hest pompé pour la neutralisation, ce qui provoque la précipitation

N

de carbonates & partir de HCO5 , alors alourdi en carbone lourd.

du Ca®* en solution pour former des carbonates (cf. figure 3.2). Plus le pourcentage de ions
HCO; utilisés dans la photosynthése augmente plus il y a de précipitation de carbonates autour
de la cellule. Lorsque seul le CO, est pompé, il n’y a pas de précipitation de carbonates. Il y a
plusieurs points qui influencent le pompage du HCO,™ plutdt que celui du CO, (Merz, 1992):

- Un effet spécifique, chaque espéce de cyanobactérie ayant son propre métabolisme;

- Un taux de carbone dissout bas et donc une concentration faible de CO,;

- Un pH élevé;

- Une forte luminosité qui implique une photosynthése importante;

- Une forte alcalinité est augmentée par I’ammonification, la dénitrification et la réduction
de sulfates par d’autres bactéries lors de la dégradation de la matiére organique (Castanier
et al., 1999).

En plus de ces processus qui provoquent la précipitation des carbonates autour ou dans les
enveloppes mucilagineuses, il existe d’autres sites de nucléation : sur des grains organiques
ou non, dans les PE (Défarge et al., 1996). Les phénomenes conduisant a une précipitation des
carbonates sont alors moins bien connus.

c¢) La précipitation abiotique
La précipitation bactériologiquement induite est sans doute le phénomene principal dans ces

communautés microbiennes, mais la précipitation abiotique est un processus sédimentologique
non-négligeable (Neuweiler et al., 1999 ; Riding, 2000). La précipitation abiotique de particules
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fines a lieu en association avec des macro-molécules organiques non-vivantes (phénomeéne
appelé organominéralisation), indépendamment de toute influence microbienne. La précipitation
inorganique se produit lorsque des eaux avec un taux élevé de P, entrent en contact avec des
eaux contenant moins de CO, ou avec le CO, atmosphérique (comme dans les grottes), il y a
alors ré-équilibration selon la formule :

2HCO, +Ca*-> CaCa,+HO +CO,
Ce qui provoque la précipitation de carbonates et un dégazage de CO,.

Les carbonates microbiens sont des composés complexes de ces différents types de calcification
qu’il est souvent tres difficile de reconnaitre en macro- ou microfaci¢s. Ce d’autant plus que
I’empreinte des organismes constituant le récif microbien est rapidement effacée apres la mort
de la communauté; il ne reste souvent que les sédiments piégés ou précipités. Faire le lien entre
les processus, les organismes d’origine et les fabriques et textures observées reste un domaine
de recherche a développer (Monty et al., 1995; Riding 2000).

3.4 LES MACRO-, MESO-, MICRO- STRUCTURES RESULTANTES

Dans les microfaciés décrits dans les chapitres suivants, on observe souvent une microfabrique
hétérogene avec des grains piégés (sables, micrites, bioclastes), des cyanobactéries calcifiées,
des précipitations induites et inorganiques (voir Turner et al., 2000 pour une synthése). On peut
décrire les éléments suivants :

1) Les micrites homogenes :
Elles ont une texture uniforme et peuvent avoir plusieurs origines microbiennes difficiles
a distinguer entre elles :

a) Les bactéries mortes ou mourantes peuvent se calcifier et donner des corps arrondis
de moins de 1um (Défarge, 1996) mais certains objets similaires peuvent se former
abiotiquement (Kirkland et al., 1999).

b) Les neiges marines sont des précipitations planctoniques de micrites ou de cristaux
plus grands (20 pm) qui sont attribuées a des picto-cyanobactéries planctoniques
(Thompson, 2000).

¢) Les biofilms calcifiés.

d) Les micrites piégées.

e) Les micrites précipitées abiotiquement. Elles sont difficiles a distinguer des micrites
biologiquement produites.

2) Les textures grumeleuses

Ces textures (2 ne pas confondre avec la fabrique grumeleuse macroscopique des

thrombolites) sont formées d’un réseau irrégulier spongieux. Il semblerait qu’elles

soient dues a la calcification des PE (Riding, 2000).

3) Les enveloppes calcifiées
La calcification des enveloppes externes des cyanobactéries filamenteuses donnent des
textures reconnaissables (p.ex les filaments en bas de Tr20/117, cf. figure 3. 3).

4) Les péloides
Ce sont des agrégats micritiques qui ont une taille allant des silts aux sables. Ils sont
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interprétés comme des agrégats microbiens calcifiés & partir des formes coccoidales des
cyanobactéries (Macintyre, 1985).
5) Les microsparites et sparites.

a) Les précipités fibreux, dentritique, en aiguille sont fréquents sur les surfaces
externes des tissus organiques, les filaments des cyanobactéries et des grains
(Défarge et al., 1996). Ce sont des ciments biologiquement induits.

b) Les précipités abiotiques en aiguilles. Ils forment des couches plans paralleles
(environ 1mm) successifs (cf. Planche I, T15). Cette précipitation est due aux
variations physico-chimiques de 1’environnement.

c) Les ciments dus 2 la recristallisation de micrites. Ils sont fréquents dans les
sédiments décrits dans cette étude.

d) Les ciments géodiques.

Siles processus et les organismes producteurs sont essentiellement microscopiques, les caracteres
les plus reconnaissables des carbonates microbiens se trouvent par contre a une échelle méso- et
macroscopique. Ce qui implique que les études des microbialites devraient €tre entreprises a
quatre niveaux d’échelle (Shapiro, 2000) :
- Les mégastructures qui se référent a des caractéristiques de grande échelle commes les
biohermes.
- Les macrostructures se référent aux formes (décimétriques & métriques) des corps
microbialitiques : ddmes, cOnes, plans, colonnes, arborescences, encrolitements, etc.
- Les mésostructures sont utilisées pour décrire les textures internes aux corps
macroscopiques, visibles a 1’ceil nu. C’est & ce niveau qu’on définit les microbialites.
- Les microstructures sont celles employées pour les descriptions au microscope.

Il est important de définir quelques termes pouvant contenir certaines ambiguités:
En mégastructures
Les récifs

En frangais, le récif est une construction carbonatée qui forme en mégastructure un relief
positif, quels que soient les processus menant a sa constitution. Il comprend ainsi les deux
termes anglo-saxons «reef» et «mud-mounds». Pour lever toute ambiguité notamment par
rapport 2 la littérature de référence anglo-saxonne, je vais définir les principaux types de
récifs.

La classification récente (Bosence & Bridges, 1995) des récifs les place dans un diagramme
ternaire avec comme poles :

Les récifs squelettiques (le mot anglais «reef» se réféere uniquement a cette réalité) sont
définis comme constitués par des organismes arborescents ou encrofitants (cnidaires,
bryozoaires, éponges, stromatoporoidés, algues calcaires, etc.).

Les récifs microbiens (microbial mud-mound) sont définis comme des récifs construits
in situ par I’action de microbes non-squelettiques qui calcifient, piégent et cimentent le
sédiment. La boue calcaire associée est soit homogéne, soit grumeleuse ou encore d’origine
indéterminée.
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Les récifs biodétritiques (biodetrital mud-mound) sont des récifs dominés par des
débris squelettiques cassés et transportés. La boue calcaire provient de la destruction des
squelettes.

Le terme anglais «mud-mound» comprend donc les constructions carbonatées qui ont un
relief positif et qui sont composées majoritairement par de la boue carbonatée, des péloides
ou de la micrite (Bosence & Bridges, 1995). Bien des récifs se trouvent entre le champ
de ces trois poles et, par exemple, passent latéralement d’un récif microbien a un récif
biodétritique ou temporellement d’un récif squelettique & un récif microbien (Bosence &
Bridges, 1995).

Bioherme

C’est un terme descriptif qui décrit une lentille épaisse, non litée et indépendante de la
stratification des couches avoisinantes. Ils sont souvent dus a des organismes constructeurs
(métazoaires ou microbiens). Certains auteurs utilisent le terme «calyprae» pour distinguer
les structures microbiennes des biohermes d’origine métazoaire, (p.ex. Rowland & Gangloff,
1988) mais ce terme reste marginal dans la littérature.

B)_En mésostructure

Riding (2000) divise les microbialites principalement en cinq variétés déterminées au
niveau des mésostructures : les stromatolites (laminés), les thrombolites (grumeleux), les
dendrolites (dendritiques), les leiolites (aphanatiques) et les onchoides (enduits autour de
grains allochtones).

Les stromatolites sont des mésostructures microbiennes laminées benthiques (Shapiro,
2000).

Les laminations peuvent étre dues a des croissances saisonnicres, a une sédimentation
périodique ou a ces deux facteurs (Riding, 2000). On peut observer des sous-divisions avec
des stromatolites «squelettiques» (Riding, 2000 ; terme pas trés heureux car ce n’est pas a
proprement parlé un squelette) dans lesquels les organismes responsables de sa formation
sont calcifiés, principalement les cyanobactéries. La structure résultante contient aussi des
biofilms, des particules piégées et des ciments précoces. On parle aussi des stromatolites
d’agglutination ol ce sont les particules piégées qui dominent (Riding, 2000). Dans ces
différents cas, on observe des macrostructures en colonnes simples (Planche 1/2) ou
complexes, en ddmes (Planche 1/1), couches (Planche 1/3), en cones (Planche 1/9) et en
encroiitements.

On trouve les stromatolites dans la plupart des faciés péritidaux, mais ils sont communs
surtout 2 la base et au sommet des séquences de plate-forme interne (Wahlen et al., 2002).
Les dépots de bases de séquences sont liés aux dép6ts péritidaux peu profonds ou a des
dépots de début de transgression aprés des phases d’exposition subaérienne. Au sommet des
séquences, ils indiquent une progradation des environnements péritidaux dans les lagons
plates-formes (Wahlen et al., 2002). On les trouve cependant dans bien d’autres milieux :
dans des bassins (Gémez-Pérez, 1999), en bas de pente de plate-forme productive ou non
(cf.chapitre 4.3), en pied de falaises, etc. (pour une revue, cf. George, 1999).
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Les thrombolites sont caractérisés par une mésostructure grumeleuse (clotted) (Shapiro,
2000). Ce terme descriptif macroscopique ne représente pas la méme réalité que les
microfabriques grumeleuses qui peuvent aussi étre présentes dans d’autres types de
mésostructures microbiennes (stromatolites, p.ex.). Les grumeaux (mesoclot) des
thrombolites sont des taches ayant des formes irrégulieres ou arrondies qui différent
en couleur et en texture des surfaces environnantes (Planche 1/4). Ces grumeaux sont
composés par une grande variété de microstructures comme des péloides, des fabriques
grumeleuses, des ciments, des micrites microbiennes, etc. Ce tacheté est parfois trés distinct
mais parfois aussi trés diffus ce qui rend difficile sa discrimination. Dans I’enregistrement
géologique, on les observe essentiellement dans des environnements subtidaux (Awramik,
1990). Leurs macrostructures sont en colonnes simples ou complexes, en domes, couches,
encroitements et arborescences. Le plus souvent cependant, on les observe sous forme de
domes métriques lenticulaires appelés biohermes (Planche 1/10).

Comme pour les stromatolites, il existe des thrombolites dominés par la calcification
des cyanobactéries (thrombolites 2 microbes calcifiés, cf. Tr20/117, figure 3.3) ou par le
piégeage de grains (thrombolites agglutinés) (Riding, 2000).

Les dendrolites (Braga et al., 1995) sont des mésostructures arborescentes centimétriques,
formées par des microbes calcifiés. Comme pour les thrombolites, on observe des zones avec
des couleurs ou des textures différentes. Cependant, ce ne sont pas des grumeaux arrondis
mais des «branches» verticales, parfois radiales ou arborescentes. Elles ne montrent pas
de laminations, mais forment souvent des couches bien définies, montrant des irrégularités
dans la croissance (Planche 1/7). En section transverse, les dendrolites ressemblent aux
thrombolites. En macrostructures, ils forment également des domes, colonnes et de larges
biohermes. On ne les connait que par calcification de microbes et non par piégeage de
particules (Riding, 2000).

Les leiolites (Braga et al., 1995) sont des mésostructures aphanatiques c’est-a-dire n’ayant
aucune structure ou texture particuliere.

Les onchoides (Planche 1/5) sont des stromatolites sphériques sans substrat (Riding,
2000).

Les grandes oncoides semblent se développer dans les faciés intertidaux profonds ou
subtidaux supérieurs (Wahlen et al., 2002 et citations incorporées).

Il est a relever que dans des systémes sédimentologiques classiques (c¢’est-a-dire non post-
extinction), les variations entre les différents types de microbialites se remarquent entre
les ensembles de transgression et régression majeurs (Wahlen et al., 2002). Les phases
de hauts-niveaux (highstand) enregistrent essentiellement des dép6t marins «normaux».
Les communautés microbiennes sont reléguées dans des environnements de stress (petites
onchoides dans des lagons hypersalins ou supratidaux, stromatolites en milieu intertidal)
(Wahlen etal., 2002). Dans un systéme transgressif, les grandes onchoides et les thrombolites
dominent les microbialites, surtout lors de 1’ennoiement maximal.
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3.5 HISTOIRE EVOLUTIVE.

Les stromatolites et les autres microbialites ont été les acteurs principaux de 1’histoire de la vie
pendant une grande partie du Protérozoique inférieur, avant un déclin pendant le Protérozoique
supérieur et une résurgence au Cambrien. Puis durant tout le Phanérozoique jusqu’a aujourd’hui,
on les retrouve de fagon épisodique dans ’enregistrement géologique. Ils peuvent construire
d’importante quantité de roches, en récifs par exemple. Mais les microbialtes peuvent aussi étre
un constituant mineur de récifs dominés par les algues ou les métazoaires et sont dans ce cas-1a
souvent ignorées par les chercheurs (Riding, 2000).

Le déclin des stromatolites au début du Phanérozoique, leur existence actuelle dans des milieux
de grand stress (environnements hypo- ou hyper-salins, les zones a forts courants ou subissant
I’action des vagues, Awramik, 1990) ont longtemps favorisé 1I’hypothése qu’ils subissaient
la compétition des eucaryotes, soit pour 1’occupation des sols, soit par broutage intensif par
les gastéropodes ou autres métazoaires (p.ex. Awramik, 1990). Leur brusque apparition et
prolifération lors de crises biotiques majeures comme aux limites Frasnien-Fammenien (Wahlen
et al., 2002) et Permo-Triassique (Schubert & Bottjer, 1992) ont conduit de nombreux auteurs
(Schubert & Bottjer, 1992 ; Baud et al., 1997 ; Wahlen et al., 2002 ; Lehrmann et al., 1999)
a les considérer comme des formes opportunistes. Plusieurs études (p.ex. Hansen, 1988) ont
conclu que les biotas peu diversifiés post-extinction sont constitués de faunes et de flores qui
étaient soit des especes généralistes, soit des especes restreintes a des milieux particuliers et
donc trés résistantes. Dans ce cadre, les taxons dits opportunistes ont été définis comme des
espéces avec un long intervalle de répartition stratigraphique, étant normalement présents dans
des environnements restreints ou instables et qui deviennent abondants pendant les périodes
de crises biotiques (Ficher & Arthur 1977). L’absence de concurrence permet a ces espéces
d’occuper une place trés importante dans le nouvel environnement. Cette description est
effectivement appropriée pour décrire 1’écologie des stromatolites en période post-extinction.
L’extinction de masse de la limite Permien-Trias en diminuant si fortement la concurrence a pu
ainsi favoriser 1’explosion des microbialites et leur prolifération dans des milieux trés différents
(de la plate-forme a la pente) et sur des surfaces importantes (Schubert & Bottjer, 1992; Baud
et al. 1997, 2003).

D’autres auteurs (p. ex. Riding, 2000 ; Kershaw et al., 2003) considérent plutét que ce sont les
conditions environnementales et non 1’absence de concurrence qui leur sont favorables et leur
permettent de s’épanouir. A I’appui de cette vision, il faut noter que la plupart des microbialites
éotriasiques sont suivies par des sédimentations carbonatées essentiellement non-squeletiques
et avec peu de bioclastes : des oolites en Turquie (chapitre 4), des calcaires en plaquettes
micritiques en Oman (chapitre 5), Iran Central et Transcaucasie (chapitre 6), des micrites avec
microspheres et ostracodes en Chine du Sud (Kershaw et al., 2003). Le renouvellement de
la faune ne vient que bien plus tard, le plus souvent en commengant avec des communautés
monospécifiques de bivalves. Ce n’est donc pas la compétition avec les eucaryotes qui provoque
le retrait de ces microbialites et il est nécessaire d’invoquer la variation d’un autre facteur
environnemental limitant leur prolifération.

Dans ce débat, il faut souligner que les cyanobactéries ne sont pas obligées de se calcifier pour
vivre et survivre. Leur absence dans I’enregistrement sédimentaire n’indique donc pas forcément
leur absence du biotope, mais seulement que les conditions environnementales n’étaient pas
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favorables a leur calcification (Riding, 1992 et 2000). La calcification des cyanobactéries
semble avoir été nettement favorisée lors des périodes a températures globales €levées. Par
contre il ne semble pas y avoir de corrélation avec les changements de niveaux marins, les
variations de P, ou les périodes de cristallisation préférentielle de I’aragonite ou de la calcite
(Riding, 1992). Riding (1992) propose que la calcification des cyanobactéries soit un indicateur
de conditions chimiques favorisant la précipitation des carbonates.

3.6 GEOCHIMIE

Les récifs coralliens ou alguaires, de loin les plus fréquents et donc les plus étudiés, montrent
malgré leur diversité dans I’histoire de leur évolution, quelques point communs : ils sont
construits par des métazoaires phototrophes et aérobies. Les processus géochimiques qui s’y
déroulent sont souvent constants et relativement bien connus.

Ce n’est pas le cas dans les récifs microbiens. La multitude d’organismes impliqués, leurs
variétés dans le mode de fonctionnement (phototrophes, aérobies, anaérobies, sulfa- ou nitra-
trophes, etc.), les différents types de calcification présents dans la lithification de tels récifs
(piégeage, précipitation bactériologiquement induite, organominéralisation) se combinent pour
donner des processus géochimiques propres a cet ensemble particulier.

L’analyse isotopique du carbone des sédiments microbiens se heurte a cette complexité et
ces particularités. Pour pouvoir interpréter les signaux que 1’on va observer dans les parties
2 majorité microbienne des coupes étudiées, il faut savoir exactement ce que ’on analyse. En
effet, il existe des variations isotopiques importantes a I’intérieur d’un méme microfacies.
Afin d’illustrer ce propos, j’ai opéré des micro-analyses dans trois constructions microbiennes
différentes qui seront décrites sédimentologiquemet et stratigraphiquement plus loin.

Résultats des micro-analyses

Les échantillons étudiés en détail proviennent de la coupe du Curiik dag en Turquie (voir chapitre
4.2.1) et de Zal en Iran (voir chapitre 6.4). Les échantillons turcs viennent plus exactement du
deuxieéme banc de la Formation de Kokarkuyu daté de la deuxiéme zone a conodonte du Trias
(cf. figure 5.4). Les ostracodes vivant dans le récif indiquent un milieux de dépdt calme avec
peu de courants (S. Crasquin-Soleau, comm. pers.). L’échantillon T99/14 (base du banc S2) est
caractérisé tant en macro- qu’en micro- structure par des stromatolites en domes marqués par
des micrites laminées.

Les micrites microbiennes ont une signature isotopique du 813Cyot 2 2.63 £0.1%o, les aiguilles
d’aragonite précipitées autour de la cavité ont des valeurs de 2.76 +0.1%o et la micrite de
remplissage 2.25 +0.1%o (cf. figure 3.3).

L’échantillon Tr20/117 (haut du banc S2) est une structure plus complexe comprenant de bas
en haut des précipitations induites par des bactéries filamenteuses (on observe encore ces
filaments), suivies d’une alternance de micrites a texture typiquement microbienne, des micrites
dont ’origine est difficile & définir et des précipitations biologiquement induites.

La valeur isotopique du 8"*C,_, des précipitations inférieures est de 1.16 +0.1%o et celles de la
partie supérieure de 1.97%o 0.1%o, celles des micrites microbiennes de 0.91 +0.1%o et des
autres micrites & 0.79 £0.1%o (cf. figure 3.3).

La premiére constatation est que les précipitations ont des signaux isotopiques systématiquement
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Ciiriik dag, Turquie
Thrombolite

Précipitation
2.0 +0.1%0

Précipitation
1.9 £0.1%o0

Micrite
0.9 +0.1%0

Micrite microbienne
1.0 £0.1%0

Précipitation
1.2 £0.1%e0
Micrite microbienne
0.9 £0.1%o
Micrite
0.7 £0.1%eo

Micrite microbienne
0.9 +0.1%e0

Précipitation
1.1 £0.1%o0

1cm

Ciirtik dag, Turquie
Stromatolite

Micrite microbienne

2.6 +0.1%0 -3.9 +0.1%o0
2.6 +0.1%0 -3.9 20.1%o

Micrite
2.2 +0.1%0 -5.3 #0.1%o
2.3 40.1%0 -5.4 £0.1%0

Bioprécipitation
2.8 £0.1%0 -3.7 +0.1%q
2.7 #0.1%0 -3.6 20.1%0
2.740.1%0 -3.7 +0.1%o

1 cm

Tr20/ 117

Précipitation
2.0 +0.1%0 -7.3 +0.1%0
1.9+0.1%0 -7.3 +0.1%o0
1.2 £0.1%o0 -6.4 +0.1%o0
1.1 20.1%0 -5.7 +0.1%0

: Micrite
B (0.9 +0.1%0  -5.520.1%0
107 £0.1%0  -5.420.1%0

Micrite microbienne

1.0 £0.1%0  -5.420.1%o
0.9 £0.1%0  -5.4+0.1%o
0.9 £0.1%0 -5.120.1%o0

Zal, Iran
Oncoides 17 99

Noyau de 1'oncoide
-0.3 £0.1%o0
-8.1 +0.1%0

Encroutement
de Y'oncoide
-0.3 £0.1%0
-6.4 +0.1%0

Micrite
-0.3 £0.1%0
-6.7 +0.1%0
Micrite microbienne

-0.3 +0.1%o
-6.7 #0.1%0

lcm

Figure 3.3 : Valeurs du 813Ccmb, ppg €t du SISOPDB (en italique) dans les différents composants de
plusieurs microfaciés microbiens du Trias basal néotéthysien.
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plus €levés que ceux des micrites microbiennes. Ceux—ci sont aussi plus élevés que les signaux
des autres micrites indifférenciées. Les précipitations de cristaux de calcite sont ici I’ceuvre de
cyanobactéries filamenteuses. Il est difficile de définir ce qui compose exactement les micrites :
des grains et de la micrite piégée, des micro-précipitations biologiquement induites ou non, des
cimentations précoces de pores laissés par la dégradation de la matiére organique ou encore une
micritisation secondaire partielle. Les micrites que j’ai décrites comme microbiennes montrent
des textures typiques de ce genre de dépots et leur formation est donc probablement dominé
par le processus de précipitation biologiquement induite. L.’ origine des micrites décrites comme
indifférenciées est moins claire.

J’ai réalisé des microanalyses semblables sur des oncoides dans la coupe de Zal (voir chapitre
6.4) sur I’échantillon IZ 99 (cf. figure 6.5). Ces oncoides se situent dans la premiére ou la
deuxiéme zone a conodonte du Trias, 5m au-dessus de la limite Permien-Trias. Ces oncoides
sont des grains arrondis composés d’un noyau de calcite sparitique, entouré par une mince
couche de micrites microbiennes encrofitantes. Ils sont en grains non-jointifs dans une micrite
indifférenciée. Ce wackstone est superposé par une micrite microbienne. Le milieu de dépdt a un
taux de sédimentation faible et se situe sous le niveau d’action des vagues, 4 I’abri de courants (R.
Brandner, comm. pers.). A contrario de ce qui a été observé précédemment, les valeurs obtenues
pour la micrite indifférenciée, la micrite microbienne, 1’enveloppe microbienne de 1’oncoide et
le nucléide sont les mémes. Pour IZ 99, les résultats révélent une micrite microbienne & —0.3
+0.1%o, une micrite indifférenciée a —0.27 +0.1%o, un tour d’enveloppe a —0.25 +0.1%o et un
nucléide a —0.32 +0.1%o (cf. figure 3.3).

Interprétation

Afin d’expliquer ces différences entre les composants d’un méme microfaciés et entre les
coupes du Ciiriik dag et de Zal, je vais revenir sur les modes particuliers de précipitation dans
les communautés microbiennes.

Dans une étude portant sur un nombre important de microbialites d’eau douce dans différents
milieux (sources, lac, rivieres), Andrews et al. (1997) ont montré que les microbialites avaient
des rapports isotopiques de 1’oxygene et du carbone plus ou moins en équilibre avec leur milieu
de dépdt quelles que soient les espéces d’organismes microbiens constructeurs. Les microbialites
lacustres (en calcite) font exception avec un §°C systématiquement plus élevé (jusqu’a 5%o)
que celui des coquilles aragonitiques des moules ayant le méme habitat. Or les mollusques
d’eau douce semblent enregistrer un §'>C a I’équilibre avec le HCO, dissout (Andrews et
al., 1997), c’est donc les microbialites qui ont un signal propre. Il faut noter que 1’aragonite
a un rapport isotopique de 1.7%o (£0.4%o) plus élevé que la calcite fractionnant a partir du
méme fluide (Romanek et al., 1992), ce qui augmente d’autant la différence constatée ici. Et
comme la vitesse de précipitation n’affecte pas le 8'*C des carbonates (Romanek et al., 1992),
ce fractionnement est probablement dii a un effet métabolique.

Les cyanobactéries ne pompent pas enzymatiquement le carbone pour le transformer en
carbonates (cf. ci-dessus), mais induisent sa précipitation autour de leurs cellules en créant
des gradients d’alcalinité dans leur enveloppe mucilagineuse. Comme le carbone léger est
consommé par 1’organisme par photosynthése, le carbone dissout est enrichi en C dans un
micro-environnement millimétrique autour de la cellule. Cette extraction de CO, provoque une
sursaturation de la calcite dans le micro-environnement. Il en résulte la précipitation de calcite a
partir d’une eau enrichie en *C (voir aussi Merz, 1992). Cependant ce phénoméne n’existe pas
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dans des zones ou le courant est plus important; 1’effet du micro-environnement devient alors
insignifiant, car le '*C est constamment rechargé par le courant. L’existence de cet effet vital
microbien particulier est donc également un indicateur de courant faible dans 1’environnement
du récif microbien. L’augmentation du 8"*C par ’action bactérienne est rarement mentionné
dans la littérature : en plus de 1’étude de Andrews et al. (1997) sur les microbialites lacustres,
Yoshioka et al. (2003) montrent une augmentation brusque d’environ 6%o entre des rythmites
dolomitiques et des carbonates stromatolitiques dans des sédiments de «cap carbonates»
suivant des dép6ts glaciaires néoprotérozoiques de Namibie. Il n’en donne néanmoins aucune
explication.

Le phénomene de précipitation induite explique le signal isotopiquement plus positif de 0.3
a 1.2%o des précipitations dans les échantillons du Curiik dag par rapport aux micrites. Pour
comprendre le signal des micrites, il faut tenir compte de la dégradation de la matiére organique
qui relache dans I’environnement poreux du récif microbien semi-lithifié plut6t du !2C.
L’organo-minéralisation et les ciments de remplissage précipitent alors & partir d’une eau avec
un 8"°C négatif. Les micrites sont connues pour donner une moyenne approximative du rapport
isotopique de I’eau de mer (Reid et al., 2000). Cependant dans notre cas, il est difficile de savoir
quels sont les contributeurs principaux de la micrite (précipitation induite, organo-minéralisation,
microciments) et ce qu’elle représente exactement. Le mélange de ces différents composés issus
de différents processus produit donc un signal isotopique mélangé dont la signification n’est pas
franche. Dans une micrite microbienne, la précipitation induite avec un signal plutdt positif est
majoritaire. Dans les micrite dites indifférenciées (c’est-a-dire dont I’expression d’une origine
majoritairement biologique ou inorganique n’est pas évidente), le mélange de différent signaux
isotopique est plus important et est spécialement difficile & interpréter, mais ce sont elles qui
approchent probablement au mieux le signal isotopique marin.

Les oncoides ne montrent pas les mémes résultats que ci-dessus. Une hypothése pourrait étre
qu’ils se développent dans un courant trop fort pour créer 1’effet de micro-environnement qui
aide a la précipitation de calcite avec un 8'*C plus positif. Mais les critéres sédimentologiques de
la coupe permettent d’écarter cette hypotheése dans ce cas (R. Brandner, comm. pers.). Une autre
hypothese est que la micrite qui compose 1’encrotitement de ces oncoides n’a pas été formée
par induction cyanobactérienne mais par fixation de micrites sur les polymeéres extracellulaires
(PE) produits par les microbes, ou encore par des algues. Dans les deux cas, les oncoides ont
un signal isotopique proche de celui du carbone inorganique dissout et ne reproduisent pas le
fractionnement des microbialites du Cliriik dag.

Comparaison entre types de récifs

Les organismes métazoaires incorporent le carbone nécessaire pour la calcification de leur
test ou squelette en pompant enzymatiqument le HCO," dissout dans ’eau de mer. Ils vont
préférentiellement incorporer le '?C, c’est «l’effet vital» bien connu. Ce fractionnement
préférentiel du '2C s’ajoute a celui de la photosynthése qui pompe aussi plutot le carbone 1éger
pour constituer la matiére organique. Ce qui implique que les hausses de productivité marine
sont généralement enregistrées dans le sédiment par une hausse du signal isotopique du §"*C, .

Par contre dans les communautés microbiennes, la surface est occupée par les cyanobactéries
aérobies et phytotrophes alors que le bas de la construction est occupé par des bactéries anaérobies
et hétérotrophes qui, entre autres actions, détruisent la matiére organique et relachent le carbone
l1éger. On constate donc une fixation du carbone lourd dans les précipités et une concentration
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du carbone 1éger dans 1’eau de mer.

Contrairement aux périodes ol les métazoaires dominent la faune du récif, I’augmentation de
productivité dans un environnement calme et peu acide dominé par les cyanobactéries implique
une variation vers des valeurs plus négatives du 8*C du carbone dissout.

dBC
org

Les cyanobactéries, micro-algues et autres bactéries photosynthétiques développent une
photosynthése de type C3 (Schidlowski, 2000). Ce type de photosynthése implique deux types de
fractionnement du carbone : le premier par diffusion de ’extérieur vers I’intérieur de la cellule,
le deuxi€éme par la métabolisation enzymatique du carbone. D’aprés une importante base de
données sur les stromatolites essentiellement précambriens, Schidlowski (2000) suppose que le
fractionnement impliqué dans la fixation biologique du carbone organique a été constant pour
les 3 derniers milliards d’années et que les valeurs du 5'3C0rg se situent toutes dans le champ
commun des plantes entre —20 et —30%o. Cette constatation ne se vérifie pourtant pas pour les
communautés microbiennes benthiques actuelles qui ont les valeurs les plus élevées (entre -5 et
~12%o) de toutes les plantes depuis le Protérozoique. Cette génération de biomasse microbienne
enrichie en 3°°C__ s’explique par I'existence de ces stromatolites dans des milieux hypersalins.
Ces sabkahs sont des milieux eutrophiques, ce qui permet une augmentation de la productivité
primaire, et ce d’autant que les tapis microbiens dominés par les cyanobactériens figurent parmi
les écosystémes les plus productifs (8-12g Corg/m2 par jour (Schidlowski, 2000). Mais ils sont
appauvris en CO, et celui-ci va devenir un facteur limitant. Le processus photosyntétique ne
peut alors plus se permettre de différencier le carbone lourd du léger, le fractionnement devient
ainsi moindre et provoque un 8*C__ plus positif (Schidlowski, 2000).

Diazotrophisation

Un autre processus biochimique important dii aux cyanobactéries est la diazotrophisation.

La plupart des organismes ont besoin de nitrates pour leur développement. C’est souvent
un facteur limitant de la productivité marine (Dandonneau & Jeandel, 2002). Les zones de
remontée des eaux océaniques (upwelling) qui ramenent des nitrates des profondeurs vers la
zone photique, sont ainsi des zones de haut productivité. Les cyanobactéries ont la particularité
de ne pas dépendre des nitrates (NO,’) mais de pouvoir dissocier I’azote (N,) dissout pour leur
besoin nutritif (Dandonneau & Jeandel, 2002). La dégradation de leur matiere organique fournit
ainsi des nitrates & ’eau environnante qui en serait autrement dépourvue et permet d’augmenter
localement la productivité associée aux récifs.

3.7 CONCLUSION

En plus des définitions de termes que je vais employer dans les descriptions des sédiments post-
extinction dans les chapitres suivants, j’ai soulevé quelques points importants :

1) Si les microbialites ont profité de 1’absence de compétition post-extinction pour
proliférer, ce facteur n’est pas suffisant pour expliquer leur développement massif. En effet, ce
n’est pas la reprise de la compétition qui provoque leur disparition, mais probablement un autre
facteur environnemental qui leur est moins favorable. Cette prolifération au Trias inférieur est
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donc plutdt due a des conditions de vie optimales pour ces communautés microbiennes (dont
I’absence de compétition fait partie). Le terme opportuniste tres lié sémantiquement a 1’idée de
compétitivité n’est des lors peut-&tre pas le plus appropri€.

2) Les processus géochimiques qui ont lieu dans la structure microbienne sont particuliers
et donnent un signal isotopique du 8"°C caractéristique : les carbonates précipités sous formes
de cristaux par induction biologique ont un signal isotopique plus élevé de 0.5 a 2.5%o que la
micrite environnante et les précipitations abiotiques de carbonates. Ces derniers conservent
probablement au mieux le signal isotopique marin. Les micrites indifférenciées, méme si le
signal est mélangé, s’en approchent également. Cette différentiation biologique vers des valeurs
plus positives, développée par la cyanobactérie dans un micro-environnement millimétrique
autour de sa cellule n’existe que dans des eaux calmes. Les microbialites soumises a de forts
courants ne montrent pas un tel fractionnement.

3) Les processus géochimiques particuliers des microbialites 2 dominance cyanobactérienne
ont donc tendance & précipiter le °C et a rejeter dans 1’océan le carbone léger apres dégradation
de la matiere organique. Des quantités non négligeables de constructions bactériennes ont été
observées au Trias inférieur aprés I’extinction sur les plates-formes et seamount des domaines
équatorial, tropical et méme boréal tant dans la Néotéthys, les bassins adjacents (Chine du Sud)
que dans la Panthalassa. Il est possible que cela ait partiellement affecté le signal isotopique
global vers des valeurs plus négatives. Il faut cependant se souvenir que la partie la plus
importante de la chute isotopique a eu lieu avant I’extinction et donc avant I’établissement des
usines microbiennes. Une diminution du rapport isotopique *C/"2C global dans les océans par
I’activité algo-bactérienne n’a donc pu que renforcer cette forte baisse dans un deuxieme temps
seulement. C’est une hypothése que je vais confronter aux données des différentes coupes
étudiées dans les prochains chapitres.

4) L’existence de cristaux précipités le long de filaments (cf. Tr20/117, figure 3.3), les
nombreuses micrites péloidales (interprétées souvent comme la calcification de cyanobactéries
coccoidales), I’homologie de formes avec les formes modernes, laissent supposer que, a
cette période, ce sont les cyanobactéries qui dominent la communauté microbienne. Or les
cyanobactéries, comme les micro-algues (autres organismes dominant de tels récifs), sont en
général phototrophes et aérobies. Elles peuvent cependant exister dans un milieu anaérobie
avec un apport en oxygéne suffisant doi a la production des bactéries anaérobies symbiotiques
du tapis microbien (E. Davaud, comm. orale). Mais dans ce cas-13, aucun exemple n’est connu
de production de carbonates par les cyanobactéries. On peut alors émettre 1’hypothese que
partout ol les cyanobactéries sont présentes, le milieu doit étre suffisamment oxique pour
qu’une calcification ait lieu. Si cette hypothese se vérifie, notamment par des tests de laboratoire
a venir (p. ex. isotope du bore ou de ’azote), 1’anoxie ne peut alors €tre évoquée dans la
Néotéthys centrale comme un facteur empéchant la rediversification des especes (Wignall &
Twitchett, 2002b pour une revue et citations associées), en tout cas pendant les deux premieres
zones de conodonte du Griesbachien durant lesquelles les microbialites sont présentes dans les
régions étudiées. Et ce tant sur les plates-formes qu’en bas de pente (voir coupe de Maqam,
chapitre 4.3). Des études plus détaillées tant en sédimentologie, en fluorescence, au microscope
électronique 2 balayage qu’en géochimie organique permettraient éventuellement de confirmer
la prédominance des cyanobactéries sur d’autres types de bactéries et leur comportement en
milieu anoxique et ainsi constituer un argument contraignant dans le débat sur I’anoxie.
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Chapitre 4

Les montagnes d’Oman (fig. 4.1), par leurs caractéristiques et leurs structures mémes, offrent
une unique chance de pouvoir comparer des profils du méme 4ge, provenant de différents
milieux de dép6ts de la plate-forme au bassin (fig. 4.3). Les courbes isotopiques peuvent donner
ainsi une image des changements du cycle du carbone 2 des profondeurs d’eau différentes,
en pouvant tenir compte des apports continentaux ou pélagiques. Je vais commenter dans ce
chapitre huit profils qui représentent des dépdts de plate-forme carbonatée continentale, de
pente, de bassins plus ou moins proximaux et de plate-forme carbonatée indépendante (fig. 4.1
et 4.3). IIs représentent des 4ges Wordien a Anisien.

Atudorei (1999) a déja travaillé et analysé un certain nombre de profils provenant de ce domaine
paléogéographique. Gréace a de nouvelles données biostratigraphiques, un pas d’échantillonnage
plus serré et plus étendu stratigraphiquement, de nouvelles interprétations a des profils déja
étudiés sont apportées (Wadi Sahtan et Wadi Maqam). Il en est de méme pour la coupe de Sal
dans le Bata’in qui a déja été analysée par Hauser et al., (2001). Un nouveau profil 2 Ba’id a été
levé et analysé a proximité du profil d’ Atudorei (1999) et a permis de lever certaines incertitudes.
Enfin des profils totalement nouveaux ont été levés dans le Saih Hatat (Wadi Sawat) et dans les
nappes d’Hawasina 8 Wadi Wasit Sud, dans un bloc du Wadi Wasit (publié dans Krystyn et al.,
2003) et a Buday’a (fig. 4.1 et 4.3).

4.1 INTRODUCTION

Les montagnes d’Oman se situent au nord du Sultanat et courent sur 700km de la Péninsule
du Musandam au nord 2 la Plaine du Bata’in au Sud-Est (fig. 4.1). Elles forment la partie
sud de la marge nord-est de la Péninsule Arabique. La plaque Arabe est séparée de 1’ Afrique
par la ride active du Golfe d’Aden et de la Mer Rouge qui se poursuit au Nord par la faille
transformante du Levant dans le Golfe d’ Akaba et la Mer Morte. Au Sud-Est, elle est bordée par
la faille transformante d’Owen-Murray. Elle est séparée de la plaque eurasienne par une zone
de collision comprenant le Taurus, le Zagros et la zone de subduction du Makran dans le Golfe
d’Oman plongeant vers le nord-est.

Les montagnes d’Oman font partie de 1’orogenése alpine et se sont soulevées a la fin du Miocéne.
Sept unités structurales majeures sont identifiées de la base au sommet (fig 4.1) :

* Le socle cristallin.

* Lacouverture sédimentaire du socle (appelé aussi Autochtone A avec le socle cristallin),
d’age Protérozoique terminal a Dévonien.

* Les unités de Hajar (Autochtone B) qui forment une série de plate-forme continentale
du Permien moyen au Crétacé tardif.

* Lesnappes de Sumeini (appelé aussi Para-Autochtone) représentent des dépGts de pente
du Permien moyen au Crétacé supérieur. Elles ont été chevauchées sur les autochtones
au Crétacé tardif.

* Lesnappes d’Hawasina représentent les dépdts de bassins du Permien moyen au Crétacé
supérieur. Elles ont été chevauchées sur la plate-forme arabe au Crétacé tardif.

e L’ophiolite de Semail qui est un fragment de la lithosphére océanique de la Néotéthys
obductée sur la marge continentale au Crétacé tardif.

* La couverture sédimentaires post-obduction (Néo-autochtone) du fini-Crétacé au
Tertiaire.
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Figure 4.1 : Carte structurale des montagnes d'Oman avec localisation
des coupes étudiées. Modifiée d'apreés Glennie et al.,
(1974) et Pillevuit, (1993).

4.1.1 L’autochtone (cf. figure 4.2)

Il a été défini par Glennie et al., 1974 et de nombreuses études y ont été menées notamment
Montenat et al., 1976 ; Le Métour, 1988 ; Rabu 1988 ; Dunne et al., 1990 ; Le Métour et al.,
1993a ; Béchennec et al., 1993a ; Pillevuit, 1993 ; Baud et al., 2001a, etc. Dans les montagnes
d’Oman, le terme autochtone est probablement usurpé, plusieurs études ayant montré que ces
unités ont subi un déplacement de 5 a 40km selon les interprétations (Dunne et al., 1990 ;
Weiblich et Bernecker, 2002 ; Breton et al., 2004). Ce terme reste cependant largement employé
dans la littérature et je vais considérer ces ensembles au moins comme un autochtone relatif.

Socle Cristall
Il s’agit du socle de la plaque Arabe (et donc du Gondwana), d’dge Protérozoique supérieur
(Roger et al., 1991). Il est composé de gneiss et de micaschiste, intrudé par différentes roches
plutoniques (quartzodiorite, tonalite, granodiorite et granite). Il a ét€ formé et refroidi entre 825
et 725 Ma (Béchennec in Baud et al., 2001a). Il n’affleure que dans 2-3 endroits du pays.
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Figure 4.2 : Stratigraphie de I'autochtone de la plaque Arabe. (Droste, 1997).
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Autochtone A

11s’agit de sédiments d’age Protérozoique terminal (ou Eo-Cambrien) 2 Dévonien, déposés sur le
socle cristallin. IIs affleurent en boutonni¢re sous 1’ Autochtone B dans le Jebel Akhdar et le Saih
Hatat. Trés épaisse (1000 a 5000m), la série montre pourtant plusieurs lacunes stratigraphiques
importantes. La lithologie est composée d’alternances de séquences défritiques terrigenes et
volcanogenes, et de séquences carbonatées de plate-forme interne. Ces séries ont €té déformées
lors de I’orogenese panafricaine.

Autochtone B

Il s’agit de sédiments de plate-forme, d’4ge Permien & Crétacé, déposés en discordance et en
disconformité sur I’ Autochtone A (cf. figure 4.4). Les premiers sédiments ont ét€ déposés dans
des grabens en systéme distansif, avant une transgression majeure. Dans les montagnes d’Oman,
I’autochtone a été subdivisé en 5 groupes lithologiques :

*  Groupe d’Akhdar (massifs d’Akhdar et de Saih Hatat)
Il représente un cycle transgression-régression (T-R) du Wordien au Rhétien et se termine
par une émersion. Il comprend deux formations que je décrirai plus en détail plus loin
(chapitre 4.2.1) :

Formation de Saiq : calcaires a fusulines, dolomies litées et tufs.
Formation de Mahil : dolomies et shales accessoires.

*  Groupe de Sahtan
Il correspond a la mise en place d’une plate-forme carbonatée du Pliesbachien au Tithonien
tardif. La deuxiéme partie de ce cycle transgression-approfondissement est marquée
par une tectonique d’extension et une subsidence qui fait passer la sédimentation en
domaine bathyal. Il comprend une alternance de gres et de calcaires, puis des calcaires
a lithiotis.

e Groupe de Kahmah
Il représente une sédimentation en domaine bathyal entre le Tithonien tardif et I’ Albien
inférieur. La pente continentale rétrograde sur plus de 250 km. Ce groupe est formé de
calcaires micritiques a radiolaires et Calpionellidae (calcaires de facies a Maiolica), de
marnes a radiolaires et de calcaires a Orbitolinidae.

*  Groupe de Wasia
C’est une méga-séquence transgressive de 1’Albien moyen au Cénomanien qui se
marque par la progradation d’une nouvelle plate-forme a partir du SSW. On y observe
des calcaires marneux a Prealveolinidae et des calcaires a rudistes.

* Groupe d’Aruma
11 est marqué par la mise en place du Cénomanien au Campanien d’une zone de hauts-
fonds active (Muscat-Musandam) qui sépare un bassin intra plate-forme (bassin de
Muti) du bassin d’Hawasina. Il comprend surtout des calcaires a Globotruncanidae.
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Marge néothétysienne omanaise au Trias. D'apres Pillevuit et al. (1997).
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Marge néothétysienne omanaise a la limite Permien-Trias.
Modifiée d'aprés Weidlich & Bernecker (2003).

Figure 4.3 : Emplacement des profils étudiés (excepté Sal dans un bassin adjacent) sur des reconstructions
palinspatiques de la marge omanaise au Permien supérieur et au Trias inférieur.

4.1.2 Les unités allochtones
Les nappes de Sumeini (fig. 4.1 et 4.3).

Elles ne sont présentes qu’en deux endroits dans le Nord des montagnes d’Oman et dans la
fenétre d’Hawasina. Dans le Jebel Sumeini, ce sont des séries sédimentaires de pente, d’4ge
Permien & Crétacé, qui reposent sur des calcaires autochtones Eocénes et sont chevauchées par
les nappes d’Hawasina. Elles sont formées par 1600m de dépdts de pente (turbidites, radiolarites
et carbonates). Ces nappes, appelées parfois « Para-autochtone », ont des déplacements
minimums de 1’ordre de 30 km (Dunne et al., 1990).

Les nappes d’Hawasina (fig. 4.1 et 4.3)

Les nappes d’Hawasina (Glennie et al., 1974 ; Béchennec, 1987) sont des unités de bassin
constituées principalement de roches volcaniques, de calcaires pélagiques et de resédiments
turbiditiques provenant de la plate-forme. Une des particularités des nappes d’Hawasina est
de présenter de nombreux affleurements de resédiments emballés dans des dépdts pélagiques
d’ages différents. Ces derniers se caractérisent de maniére générale par des bréches a blocs
décimétriques 2 plurimétriques, composés en grande majorité de carbonates de plates-formes
permiennes et triasiques. Ces bréches reposent sur des volcanites et/ou radiolarites. Ces facies
d’4ge Permien 2 Crétacé représentent un fragment de la marge continentale sud-téthysienne
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(Béchennec, 1988 ; Béchennec et al., 1989 ; Maury et al., 2003), et peut-étre pour les dépots
les plus externes, des sédiments océaniques de la Néotéthys (Blendinger et al., 1990 ; Stampfli
et al., 1991; Pillevuit et al., 1997). Ces nappes ont été charriées sur la plate-forme arabe au
Campanien-Maastrichtien inférieur au cours de I’obduction des ophiolites de Semail (Béchennec
etal., 1989). Ces nappes sont divisées en 7 unités tectoniques (Béchennec et al., 1989 ; Pillevuit,
1993 ; Béchennec in Baud et al., 2001a).

Ces nappes ont fait I’objet de nombreuses études, rappelons les travaux de Glennie et al., 1974 ;
Béchennec, 1988 ; Béchennec et al., 1989,1990, 1991, 1993 ; Cooper, 1990 ; Bernouilli et al.,
1990 ; Blendinger et al., 1990 ; Pillevuit, 1993 ; Le Métour et al., 1995 ; Pillevuit et al., 1997 ;
Crasquin-Soleau et al., 1999 ; Blechschmidt et al., 2004 et les nombreuses publications citées
dans ces études.

Les unités du Batain (fig. 4.1)

La plaine du Batain est située au Nord-Est d’Oman. La géologie de cette plaine est difficile car
elle consiste en de nombreux petits affleurements de différentes lithologies et disséminés dans la
plaine, séparés les uns des autres par des dépdts quaternaires. Cette situation chaotique a amené
certains auteurs a considéré la plaine du Batain comme un «mélange» (Shackelton et al., 1990).
Elle est interprétée aujourd’hui comme un ensemble d’unités allochtones, plissées et faillées,
constituées de sédiments du Permien moyen au Crétacé tardif, de roches volcaniques (Roger
et al., 1991; Béchennec et al., 1992b ; Wyns et al., 1992 ; Hauser, 2001; Hauser et al., 2001)
et de fragments d’ophiolites du groupe de Masirah (Immenhauser et al., 1998). Cet ensemble
a une €paisseur de 1 a 2 km (Beauchamp et al., 1995). 11 correspond 2 un bassin sédimentaire
possédant des faci¢s semblables aux unités proximales d’Hawasina et qui est interprété comme
une continuation occidentale du bassin d’Hawasina (Glennie et al., 1974 ; Béchennec, 1992b).
D’autres travaux (Immenhauser et al., 1998, Scheurs et Immenhauser, 1999 ; Hauser et al.,
2001) ont montrés que ce bassin a été charrié selon une direction W-NW discordante avec la
direction S-SW des unités d’Hawasina. Ils interprétent le groupe de Batain par conséquent
comme un bassin indépendant du bassin d’Hawasina. Blechschmidt et al., (2004) soutiennent
I’hypothése d’une méme histoire sédimentaire pour les bassins d’Hawasina et du Batain mais
avec deux histoires tectoniques différentes.

La nappe du Semail (fig. 4.1)

La nappe du Semail (Glennie et al., 1984 ; Nicolas et al., 1988) est une unité ophiolitique formée
entre 1’ Albien terminal et le Turonien supérieur. C’est 1’unité structurale allochtone la plus
haute. Elle est composée d’une semelle métamorphique, d’une séquence inférieure mantellique
et d’'une séquence supérieure crustale. L’obduction a eu lieu lors d’une phase compressive
au Campanien entrainant la destruction de la marge omanaise et la mise en place des nappes
d’Hawasina et de Sumeini (Béchennec in Baud et al., 2001a). La conservation exceptionnelle
de I’ophiolite de Semail, en a fait un terrain d’étude privilégié : Allemann et Peters, 1972 ;
Glennie et al., 1973 ; Béchennec, 1987 ; Beurrier, 1988 ; Nicolas et al., 1988 ; Bernouilli et al.,
1990 ; Boudier et Nicolas, 1995 ; Gnos et al., 1997 ; Searle et Cox, 1999, etc.
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4.1.3 Le Néoautochtone (fig. 4.1)

Il débute par des sédiments continentaux au Campanien tardif, avant une transgression
maastrichtienne (Glennie et al., 1974 ; Nolan et al., 1990 ; Roger et al., 1991). L’ orogenese
alpine au Miocene a conduit a 1’élévation actuelle des montagnes d’Oman. Les mouvements
récents sont importants comme en témoignent les terrasses marines quaternaires perchées.

Les profils étudiés (fig. 4.1 et 4.3) dans cette étude proviennent des différents ensembles
sédimentaires cités ci-dessus qui contiennent des sédiments permiens et triasiques, soit : la
plate-forme arabe (autochtone B) tant dans le Jebel Akhdar que dans le Saih Hatat, les nappes
de Sumeini, les nappes d’Hawasina (Groupes de 1’Hamrat Duru et de AI’Budaha) et les unités
du Batain.

4.1.4 Evolution géodynamique de la marge arabe au Permien et au Trias

Je vais rapidement reprendre 1’évolution du contexte géodynamique et tectonique dans lequel les
différents profils que j’ai étudié se situent. Les nouvelles données chemio- et bio-stratigraphiques
apportée par cette étude, me permettent d’amener quelques nouvelles précisions uniquement
pour le Permien terminal et le Trias inférieur. Je vais reprendre pourtant 1’évolution du contexte
géologique dans un cadre plus large du Permien inférieur au Trias supérieur, ce qui permet de
faire ressortir les événements majeurs qui ont contribué a 1’établissement d’une marge passive
en Oman. Ce survol reprend pour I’essentiel les textes de Béchennec in Baud et al., (2001a) et
Pillevuit, (1993).

Avant I’ouverture néotéthysienne

Le sultanat d’Oman appartient a la plaque arabe, li€e a cette période au Gondwana. Le socle
cristallin protérozoique de cette marge a été plissé€ lors d’un épisode tardif de I’orogenése Pan-
Africaine.

Il a ensuite été affecté au Carbonifére par une série de failles senestres extensives le long d’un
axe NO-SE qui formeront tous les grabens saliféres de la péninsule arabe.

Durant le Carbonifére supérieur et le Permien inférieur, une période de glaciation a recouvert
cette partie du Gondwana. On retrouve d’ailleurs des tillites en Oman. Au Permien inférieur,
la fin de I’épisode glaciaire provoque une élévation du niveau marin, qui entraine des dépdts
siliciclastiques marins et de carbonates dans le Haushi-Huqf, Intérieur d’Oman (Miller et
Furnish, 1957 ; Angiolini et al., 1997), dans le Jebel Qamar, Nord des montagnes d’Oman
(Pillevuit, 1993 ; Pillevuit et al., 1997) et dans le Batain (Pillevuit, 1993 ; Pillevuit et al., 1997).
I1 faut remarquer qu’on ne retrouve des sédiments du Permien inférieur ni dans le Jebel Akhdar,
ni dans le Saih Hatat. Cette lacune sédimentaire entre 1’autochtone A et B indique émersion de
ces régions.

Extension néotéthysienne au Permien.
Les premicres étapes de 1’extension néotéthysienne débutent au Kungurian - Roadien et se

remarquent par des disconformités dans le Haushi-Hugf et le Jebel Qamar et une tectonique
en horst et graben dans le Jebel Akdar et le Saih Hatat (Le Métour, 1988 ; Rabu, 1988). Cette
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tectonique est identifiée par des érosions différenciées et des dépdts continentaux siliclastiques
terrigénes de type syn-rift dans le Jebel Qamar, le Jebel Akhdar et le Saih Hatat (Béchennec in
Baud et al., 2001a).

Malgré une chute du niveau marin, on assiste a une transgression de la « Mer des Fusulines» sur
les épaulements du rift au Wordien. Cette transgression marque le début d’une longue période
subsidente en Oman avec 1’établissement d’une vaste plate-forme carbonatée peu profonde.
Elle formera de grandes épaisseurs de sédiments dans le Jebel Akhdar, le Saih Hatat, I'Intérieur
d’Oman, le Haushi-Hugf (Béchennec in Baud et al., 2001a), typiques d’une phase post-rift.
Cette transgression est créée par la flexure de la marge arabe. Celle-ci est due a une subsidence
thermique liée a la tectonique néotéthysienne (Le Métour et al., 1995).

Si la région du Jebel Akhdar devient une région stable, celle du Saih Hatat continue de subir
une tectonique en horsts et de grabens qui va provoquer d’importantes variations d’épaisseur
(Le Métour, 1988). Cette tectonique est associée a un volcanisme correspondant a une suite
différenciée d’un panache magmatique (Maury et al., 2003).

Cette tectonique d’extension va conduire & la cassure du Gondwana et la dérive vers le Nord
des blocs iraniens et de Mega-Lhasa (Baud et al., 1993). Et donc en la création d’une pente
continentale (Sumeini) et d’un bassin (Hawasina). La cassure a pu se produire tot dans le
processus d’extension ¢’est-a-dire deés le Sakmarien (Angiolini et al., 2003a et b ; Maury et al.,
2003). Elle a pu se produire également juste avant la subsidence thermique au Wordien inférieur
(Baud et al., 2001).

Les dépots de type talus continental avec des bréches de pentes et des niveaux slumpés sont
connus 2 Sumeini (Pillevuit, 1993) et dans le Batain (Immenhauser, 1998) dés le Wordien.

La présence de Permien moyen et supérieur est également reconnue dans les exotiques de
Ba’id et de Jebel Qamar ou les carbonates de plate-forme, semblables a ceux de I’autochtone,
débutent dés le Wordien (Béchennec, 1988 ; Pillevuit, 1993). A Ba’id, ils sont surmontés
stratigraphiquement par des calcaires pélagiques rouges du Trias inférieur a supérieur. La position
tectonique de ces exotiques trés basse dans I’empilement tectonique des nappes d’Hawasina,
la présence de blocs de calcaires de ces plates-formes dans les resédiments Permien supérieur
des nappes proximales d’Hawasina, permettent de conclure a4 une paléoposition sur la croiite
continentale, vraisemblablement sur un bloc basculé de la marge omanaise.

Les faciés de bassin des différentes nappes d’Hawasina et du Batain débutent souvent par
d’épaisses successions volcaniques. C’est un volcanisme associé a des panaches avec plus ou
moins de contaminations crustales suivant oll I’on se situe par rapport a la plate-forme arabe.
Il n’y a pas de¢ NMORB typique de plancher océanique (Maury et al., 2003). Ces séquences
volcaniques sont suivies par des shales et des cherts radiolaritiques rouges, des carbonates a
céphalopodes, des shales, des bréches a éléments de carbonates de plate-forme du Permien
moyen, des faciés de types Hallstatt (Béchennec, 1988 ; Béchennec et al., 1992 ; Blendinger et
al., 1992 ; Pillevuit, 1993 ; Pillevuit et al., 1997).

Evolution au Permien terminal et au Trias

Sur la plate-forme arabe, aprés les épais dépdts de carbonates peu profonds, les facies deviennent
encore plus restreints au Permien tardif, conséquence d’une régression globale. Aucune trace
importante d’émersion n’est cependant observable (Béchennec in Baud et al., 2001a). Apres la
transgression fini-permienne — griesbachienne et plusieurs cycles T-R, le maximum du niveau
marin est atteint au Carnien-Norien, avant une forte régression au Norien-Rhétien (Hardenbol et
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al., 1998). L’épaisse série carbonatée (350 dans I’Intérieur d’Oman a 800m dans le Musandam)
qui caractérise les dépdts triasiques de la plate-forme arabe montre une tendance a 1I’émersion
systématique.

La pente continentale montre 2 Sumeini une subsidence active et une instabilité enregistrée
par 1’énorme épaisseur (700m) et par les nombreuses méga-bréches des dépdts essentiellement
Smithien (Olenekien inférieur) (cette étude). Cette instabilité va durer tout le Trias (Baud et al.,
2001b). Elle est aussi marquée par un magmatisme carnien d’affinité alcalin dans le Groupe
d’Al Aridh (Béchennec et al., 1992) plus au Sud.

La partie externe de la marge est aussi affectée par une phase d’extension tectonique enregistrée
a Ba’id par le dépot de calcaires pélagiques rouges a ammonoidés (faciés Hallstatt) d’age
Dienerien a Norien. Cette succession de type Hallstatt comprend des bréches a éléments de
calcaires de plate-forme d’age Permien supérieur (Pillevuit, et al., 1997 ; Atudorei, 1999 ; Baud
et al., 2001a).

Le bassin proximal de I’Hawasina montre comme évidence d’un régime d’extension quelques
bancs de calcirudites grossiéres et de calcarénites et quelques intercalations de roches volcaniques
au Ladinien et au Norien (Béchennec in Baud et al., 2001a).

Les groupes plus distaux de Kawr et de Umar montrent au Trias supérieur, et surtout au Carnien,
une nouvelle phase active d’extension avec la mise en place de la plate-forme de Misfah et du
bassin d’Umar accompagnée par une forte activité magmatique liée et une forte subsidence.
Cette plate-forme est interprétée comme une ile océanique ou atoll dans le domaine néotéthysien
(Pillevuit et al., 1997).

La limite Trias-Jurassique, témoin d’un événement eustatique

La limite Trias-Jurassique est marquée dans 1’autochtone du Jebel Akhdar et du Saih Hatat par
une 1égere érosion et par une période de non-déposition corrélable avec la régression majeure
observée au Trias terminal. Dans le Jebel Sumeini, cette régression est soulignée par des
resédiments de carbonates de plate-forme triasiques dans des séries pélagiques. L’exotique de
Misfah subit également une émersion a la fin du Trias, soulignée localement par une karstification
dans la partie supérieure des calcaires Norien. La sédimentation carbonatée ne va reprendre que
dans le Lias supérieur, aprés une période de non-déposition marquée par des surfaces durcies
manganésiféres.

4.1.5 En conclusion

L’ouverture néotéthysienne marquée par une phase d’extension, se fait probablement entre le
Sakmarien (Saidi, 1997 ; Besse et al., 1998 ; Angiolini et al., 2003a et b ; Maury et al., 2003)
et le Roadien-Wordien (Baud et al., 1993 ; Pillevuit et al., 1997 ; Baud et al., 2001). Elle est
suivie dés le Wordien par une subsidence thermique importante. Aprés 1’établissement d’une
plate-forme carbonatée, d’une pente et d’un bassin, le Trias inférieur est marqué par une forte
instabilité, signe d’un réajustement de la marge. Une deuxieéme phase extensive dans le Trias
supérieur va établir la géographie de la marge telle que 1’on peut la reconstruire aujourd’hui.
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4.2 LES PROFILS PERMO-TRIASIQUES DANS LES SEDIMENTS DE
LA PLATE-FORME CONTINENTALE ARABE.

Deux profils ont été levés sur la plate-forme continentale : la coupe du Wadi Sahtan dans le Jebel
Akhdar et celle du Wadi Sawat au Sud du Saih Hatat (cf. figure 4.1, 4.2, 4.3 et 4.4). Le profil du
Wadi Sahtan a déja fait 1’objet d’une étude par Atudorei (1999) et des résultats intermédiaires
ont été présentés dans Baud et al., (2001a), Richoz et al., (2001b) et (2005). Je reprends ici cette
coupe en y apportant des données sédimentologiques et biostratigraphiques nouvelles, ainsi que
pour I’analyse isotopique, un pas d’échantillonnage plus serré et une extension stratigraphique
plus importante. Cela m’a permis de lever bien des incertitudes en ce qui concerne ce profil.
Le profil de Wadi Sawat est pour la premicre fois levé en détail. Il est indiqué dans la notice
explicative de la carte Sur (Wyns et al., 1992).

Les sédiments de plates-formes : Le groupe de Akhdar

Le groupe de Akhdar représente un cycle transgression-régression Permo-Trias (Wordien-
Rhétien) se terminant par une émersion. Il est présent dans les massifs du Jebel Akhdar et
du Saih Hatat avec quelques différences stratigraphiques décrites plus bas. Il a été défini par
Glennie et al. (1974) et repris par Montenat (1976), Rabu (1988), Le Métour (1988) et Pillevuit
(1997).

Le groupe d’ Akhdar est constitué des Formations de Saiq et de Mabhil (cf. figure 4.4).

4.2.1 Le Groupe de Akhdar dans le Jebel Akhdar

La Formation de Saiq

La Formation permienne de Saig dans le Jebel Akhdar est en discordance angulaire sur
«I’Autochtone» A et a une épaisseur qui dépasse localement les 750m. Elle consiste en trois
cycle T-R de 2° ordre (cf. figure 4.4).

Le cycle intérieur qui documente la transgression marine permienne, présente dans cette région
4 séquences. Il a une épaisseur de 450m :

La séquence Al : Cette séquence (le membre inférieur chez Rabu, 1988) est essentiellement
détritique. Elle est parfois inexistante (p. ex. Wadi Sahtan) et peut mesurer jusqu’a 25 m au Nord-
Est du massif (Wadi Taw). Elle est composée de conglomérats, de grainstone feldspathique, de
tuffites avec vers le haut des intercalations de calcaires. Ces calcaires contiennent des ostracodes
et foraminiferes (Geinitzina sp., Hemigordius sp., Pachyphloia sp.) d’age Wordien (zone a
Neoschwagerina schuberti , Montenat et al., 1976).

Laséquence A2 : Carbonates en séquence de «shallowing upward» transgressive d’environ 100m
d’épaisseur. Des cavités dans des dolomies finement litées indiquent des conditions d’émersion
au sommet. Ils ont un 4ge Wordien dans le Wadi Sahtan par la présence d’Hindeodus excavatus
(Behnken, 1975 sensu Wardlaw et Collinson, 1984) (dét. A. Nicora dans Baud et al., 2001a)

La séquence A3 : Elle a 150m d’épaisseur et est constituée de dolomies brunes finement litées,
largement recristallisées et sans fossiles apparents.

41-



Chapitre 4 Profils permo-triasiques d’Oman

6"t o3y
yoxd 1D

8 2m3iy
oxd 30

L'y 2m3y
1yoxd 3D

Gy am3y
goxd 1D

|
|
I
-
T

@] /M
breg ap uoneurio
WRPWIO uenpuj YD  wirsurderyonpy ¢, wuede) UJIPJIO A
SelLl], [LE]LLIRES |
nm 1 1 1 1 1 ) Ll I I I I I I I _m 1 ] 1 ] 1 1 ] ] _m ] I ] _m ] I I 1 I ] I —m
e g g g
g g g g g 3 g g
+ ' ! [ ! ! v '
: t
0 : H
1 — H
! || i
{ i i 1 L
i ' =
I wnw W Wi HLLYN mﬂdﬂ ‘W SWYHS ‘wy 1vIE m ‘wy DIVS M
L_o YRNNY *d9 VISVM *d9 HYWHY d9 NYLHVS *d9 HYOHMWY m
]
_ SNO3DVLIND JIssvane JISSVIML NYINN3d 3LV .

Colonne lithostratigraphique de la plate-forme

Colonne lithostratigraphique des Formations de Saiq

N

apres

carbonatée du Jebel Akhdar ( tiré de Rabu et al.,

1990).

Baud et al., 2001)

et de la base de Mabhil. (d'
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La séquence A4 : Elle a 150m d’épaisseur et est constituée de dolomies grises affleurant trés
peu. Elle montre d’épais niveau de bréche d’effondrement, indicateur d’un environnement
restreint.

Le cycle B a une épaisseur de 190m. Il est caractérisé dans sa partie inférieure (séquence
B1 a B2) par des bancs épais de wackstone & packstone dolomitique de haute énergie. Les
séquences B3 et B4 sont en majeure partie des bancs finement lités de dolomies. Les bioclastes
sont composés essentiellement de fusulinidés, petits foraminiféres, bryozoaires, crinoides et
bivalves. Dans la séquence B4, on peut observer au moins trois niveaux de coraux fasiculés. Le
sommet de cette séquence est la partie régressive du cycle B. Il est fait de bancs fins de mudstone
dolomitiques foncés montrant par endroits des structures en teepee, de bréches supratidal et un
horizon d’argilites.

La présence du foraminifere Hemigordiopsis sp. et de 1’algue calcaire Permocalculus sp.
(détermination C. Jenny) donne un age Lopingien.

Le cycle C, d’une puissance de 90m, commence par de fins bancs de dolomies supratidal suivit
par une bréche dolomitique de 5Sm. La partie principale est un dolograinstone intraclastique
fortement recristallisé. En I’absence de bioclastes reconnaissables, ce dernier cycle de la
Formation de Saiq a longtemps été donné d’age Permien. Il est vraisemblablement triasique.
Je rediscuterais de 1’4ge du sommet du cycle B et du cycle C au vu des nouvelles données
chemiostratigraphiques (voir chapitre 4.2.1.4).

Le sommet de la formation de Saiq est marqué par un hardground, indiquant une interruption
de la sédimentation.

La Formation de Mahil

Elle consiste essentiellement en 800m de bancs massifs a fins de dolomies grises-blanches
d’age Triasique formées dans un environnement supratidal (Glennie et al., 1974 ; Rabu, 1990
; Béchennec et al., 1992) (cf. figure 4.4 ). Des petits foraminiféres Cyclogira sp. et Earlandia
et des Claraia donnent un ége Induan pour la base de la formation (Baud et al., 2001; Richoz
et al. 2005). La présence du foraminifére Aulotortus sinuosus au sommet de la formation lui
donne un 4ge Norien-Rhétien (Rabu et al., 1990). Entre ces deux ages diagnostiques, peu de
fossiles marqueurs ont €té observés. Le sommet de la formation montre une surface d’émersion,
surmontée par des carbonates marins du Jurassique moyen.

La base de la formation, que je vais décrire en détail, est divisée en deux séquences principales
D et E qui ont respectivement 22m et 75m de puissance. Ce sont essentiellement des carbonates
dolomitiques péritidaux gris a jaunitre, avec un apport terrigéne dans des horizons de silt fins
et d’argiles pourpres.

4.2.2 Profil du Wadi Sahtan

Ce profil a ét€ mesuré et échantillonné a plusieurs reprises par des équipes du Musée cantonal de
géologie de Lausanne. Les échantillons (cf. table en annexe) proviennent des missions de terrain
de A. Baud (échantillons Om), de V. Atudorei et A. Baud (échantillons Mh et Sq), et de A. Baud
et I. Vavassis (échantillons 99/xx). Nous avons remesuré et réchantillonné (échantillons OMO
et OM1) la partie supérieure de la séquence B4 et les séquences C, D et E. Les 120m premiers
métres de la figure 4.5 sont une compilation des données de terrain de A. Baud. I’ensemble de
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Figure 4.5 : Profil chemio- et litho- stratigraphique de la coupe totale mesurée du Wadi Sahtan dans
le Jebel Akhdar. Coordonnées : 23°20'51"N, 57°18'70" E. Légende du profil lithostratigraphique,
voir la figure 4.9.
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la coupe mesurée est dolomitique et fortement recristallisé€. Il est donc difficile de déduire les
microfaciés originaux. La plupart des observations biostratigraphiques et sédimentologiques
sont uniquement des données de terrain.

Formation de Saiq

Les séquences B3 et B4 (cf. figure 4.5) sont des bancs dolomitiques qui montrent plusieurs cycles.
Cescycles débutent par des bancs centimétriques bien lités et passent vers le haut progressivement
a des bancs métriques. Les bioclastes sont composés de fusulinidés, petits foraminifeéres, algues
calcaires, bryozoaires, brachiopodes, crinoides, gastéropodes et bivalves.

Le sommet de B4 est une séquence régressive (cf. figures 4.6 et 4.7). Elle passe de bancs
dolomitiques métriques gris foncés bioclastiques a des bancs décimétriques de dolomies brunes
a taches jaunes et crinoides. Ces taches sont des coraux fasiculés. Il est intéressant de noter
que ici, comme dans le profil de Tagkent dans le Taurus, les derniers bancs de wackstones
bioclastiques avant I’extinction montrent des grandes concentrations de crinoides. Ces dolomies
brunes sont suivies par un banc de 10cm bioclastique trés noir. Nous observons ensuite 5.50m
de bancs de dolomudstone de 5 & 20 cm, alternant des patines brunes, grises et noires. Dans ces
dolomies, il y a plusieurs niveaux qui contiennent des galets. Ce sont d’abord quelques galets
en milieu de bancs (métrage 1 a 2, figure 4.7), puis ils sont constitutifs de bancs entiers. Ces
bancs sont interprétés comme des bréches de remaniement de galets indurés précocement sur
un platier de marée (« tidal flat »). Un intervalle de 30cm d’argilites succéde a ces dolomies.
Il comprend en son milieu un niveau un peu plus calcaire de S5cm qui peut représenter un
éventuel paléosol. Cet intervalle argileux marque le début de la séquence C qui commence par
4m80 de dolomudstones en bancs de 5 a 30cm. Elles ont une patine beige a noire et présentent
plusieurs niveaux de bréches intraformationnelles. Celles-ci peuvent étre plus grossieres que
sous le niveau argileux avec des éléments ayant en moyenne 2 a 3cm. On observe cependant des
éléments de 20cm de long et de Scm, parties de bancs repris dans son entier au sein de la bréche.
On observe également plusieurs structures en forme de tee-pee. Les structures en tee-pee et les
bréches intraformationelles sont caractéristiques d’un milieu de dépdt supratidal.

Nous avons ensuite sur environ 3m des doloarénites qui montrent des laminations et des
stratificationsentrecroisées. Au-dessus vientundernierbancde 10cmdebréche intraformationelle,
et 1m50 de petits bancs (2-10cm) de dolomudstones beiges qui terminent le cycle C1. C2 débute
par un banc bréchique massif de plus de Sm qui vient entailler les petits bancs de dolomudstone
sous-jacent. La bréche est clairement granoclassée avec du sable a la base allant a des éléments
de 10cm au sommet. Tous les éléments sont des carbonates, mais ils sont monogéniques a la
base et deviennent polygéniques au sommet. Ce banc massif est suivi par 3m de dolomudstone
en bancs de 5 a 30cm avec quelques niveaux de bréches intraformationnelles, puis par 1m
de doloarénites laminées avant un deuxi¢me banc bréchique de 2m similaire au premier dans
son granoclassement et ces éléments. Puis sur environ 15m, il y a plusieurs bancs massifs de
2 a Sm. Ce sont essentiellement des doloarénites grossi¢res, quelques sommets montrent des
éléments bréchiques. Le début du cycle C3 commence par 2m de doloarénites parfois laminées
en bancs de 5-15cm. Puis sont présents 3 ensembles massifs doloarénitiques de respectivement
5, 6 et 15m. Le cycle C4 débute lui aussi par 2m de doloarénites parfois laminées en bancs de
5-15cm. Ils sont suivis par un seul ensemble d’environ 20m de doloarénites assez grossicres
avec des niveaux bréchiques. Un niveau bréchique, situé 6m sous la limite entre les deux
formations, a une matrice doloarénitique noire. Les éléments de la bréche sont essentiellement
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des galets anguleux de 2 a Scm de doloarénites beiges similaires a celles que 1’on trouve juste
en-dessous. 3m sous le sommet de C4 un niveau bréchique montre des éléments rouges en
plaquettes de 2 2 20cm de long. Au-dessus de cette bréche, I’ensemble massif se termine par
une doloarénite grise avec des niveaux plus fins (cf. figure 4.8). Elle est surmontée par un
banc de 30 cm de doloarénite dont la base montre une bréche intraformationelle et un banc de
50cm de doloarénite. Au sommet de ce banc, on voit le premier hardground. Il est suivi par un
dernier banc de doloarénite de 30cm avant un nouveau hardground qui marque le sommet de la
Formation de Saiq.

Figure 4.6 : Passage entre les membres B et C de la Formation de Saiq,
(probable limite entre le Permien et le Trias) et le Membre D
de la Formation Mahil.
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Figure 4.7 : Profil litho- et chemio- stratigraphique de la limite entre les séquences B et C de la Formation
de Saiq dans le Wadi Sahtan. Les teintes de gris foncent avec l'augmentation de la probabilité
de la présence supposée de la limite Permien-Trias
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La Formation de Mahil

La base de la Formation de Mahil décrite ici (fig. 4.8 et

4.9), est divisée en deux séquences

principales D et E qui ont respectivement 22m et 75m de puissance. Ce sont essentiellement des
carbonates dolomitiques péritidaux gris a jaundtres, avec un apport terrigeéne dans des horizons

de silt fins et d’argiles pourpres. En remontant la série,

on observe des bancs dolomitiques

finement lités avec des structures en rides de plages, des marnes dolomitiques jaunes et plusieurs
niveaux de paléosols et argiles pourpres. Les structures algo-bactériennes, stromatolitiques et

onchoidales, sont assez fréquentes dans la série.

La séquence E est similaire, mais elle est cependant plus massive et les interbancs sont plus

rares.
Wadi Sahtan
Limite entre les formations de Saiq et Mahil
OM1/ 72
OM1/ 71 Dolomies grises a
. OMO/ 29 stromatolites plans
T OM1/ 70
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-
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Figure 4.8 : Profil litho- et chemio- stratigraphique du sommet de la Formation de Saiq et de |la base

de la Formation de Mahil dans le Wadi Sahtan
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Dans le détail, la séquence D (cf. figure 4.8 et 4.9) commence par un banc de bréche dolomitique
de 0.4m. C’est un packstone a grainstone oolitique trés recristallisé avec de nombreuses
bivalves. Les éléments anguleux bréchiques sont des wackstones & packstones oolitiques. Ce
banc est suivi d’un hardground et par deux bancs de respectivement 0.2m et 0.5m de dolomies
noires stromatolitiques. Le premier banc montre des stromatolites colonnaires, le deuxiéme des
stromatolites plans paralleles avec des lentilles arénitiques. Ils sont surmontés d’un banc de
dolomudstone de 2cm et d’un important hardground de 10cm. Cette succession est la marque
distinctive de la base de la Formation de Mahil. Entre ce hardground et un deuxi¢me de 10cm
d’épaisseur, il y a un banc de 15cm de dolomie noire. Au-dessus du hardground, on retrouve
40cm de dolomie noire & stromatolites plans paralléles et un hardground. On observe ensuite
sur 4m des bancs dolomitiques centimétriques bruns. La partie supérieure de cet ensemble voit
apparaitre les premieres bioturbations verticales de la séquence (R. Twitchett, comm. orale).
Elle enregistre également des figures sédimentaires qui peuvent étre interprétées comme des
séismites (R. Twitchett, comm. orale). L’ensemble suivant de 2m qui voit se succéder des
marnes dolomitiques orange, des hardgrounds, des petits bancs dolomitiques bruns et noirs et
des constructions algo-bactériennes, passe latéralement & une bréche. Nous avons ensuite sur Sm
une succession de marnes orange, de dolomies marneuses orange, de dolomies stromatolitiques
grises, de shales pourpres et de hardgrounds. Les dolomies marneuses brunes de la base
montrent les premiers foraminiféres visibles dans le Formation de Mahil. Ce sont Cyclogira
sp. et Earlandia sp. (dét. A. Baud) caractéristiques de 1’Induan. Cet ensemble est surmonté par
un banc massif de 2m30 qui montrent un litage décimétrique peu visible. Cette dolomie brune
comprend plusieurs lentilles sableuses et & sa base un niveau de cristaux de types évaporites. Le
sommet est marqué par une grande concentration de lumachelles avec des petits foraminiféres
et des spicules. Il est surmonté par un encrolitement ferriguneux. Cet ensemble est interprété
comme une succession de tempestite. Aprés 0.80cm de dolomies marneuses orange, d’argilite
pourpres et d’un hardground, on observe un banc de 1m de lumachellite. Il montre a sa base une
bréche intraformationnelle. Une succession de 3m de dolomies beiges et noires, de dolomies
marneuses roses, d’argilites pourpres avec un hardground termine la séquence D. Les dolomies
beiges et noires montrent parfois des galets plats et ronds, des formes de dessiccations et des
ripple marks sur le sommet des bancs.

La séquence E (cf. figure 4.9) débute par une barre rocheuse de 10m de haut, facilement repérable
sur le terrain. Elle est constituée de plusieurs bancs métriques d’oncolites avec trois intervalles
décimétriques de dolomies stromatolitiques. Elle est surmontée par 1m50 de dolomies brun
créme en bancs de 10-20cm qui montrent des pincées arénitiques, des stratifications entrecroisées
et des bioturbations. Elles sont suivies par deux bancs de 0.3m dolomies rougeatres montrant
des laminations et des bioturbations. Cet ensemble montre au minimum 5 hardground dont le
dernier termine le cycle E1. Le cycle E2 débute par un banc massif de 1m de dolomie brune
laminée. Il est suivi 11m de dolomies brun créme a grises en bancs de 5 2 20cm avec des niveaux
plus argileux. Le sommet montre un nombre important de bioturbations. Le cycle se termine
par une breche intraformationelle. Le cycle suivant débute par une dolomie brune massive de
2m avec un litage peu pénétratif, suivie par 5S0cm de dolomudstones noirs. On observe ensuite
10m de dolomies brunes en petits bancs de 7-20cm sans interbancs avec des niveaux arénitiques
et des intervalles argileux. Le cycle se termine par 3m de dolomie gris noir sans intervalle
argileux. Le cycle suivant E4 est de 4m. I1 débute par un niveau trés argileux, pour finir par
des dolomies gris noir plus massives sans intervalles argileux. Le dernier cycle de la séquence
commence par un important niveau d’argilites noires de 1m50 avec de minces niveaux de
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Figure 4.9 : Profil lithostratigraphique des deux premiéres séquences D et E de la Formation de Mahil
dans le Wadi Sahtan (Jebel Akhdar).
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dolomies. Elles montrent une forte bioturbation. Vient ensuite un ensemble de 6m de dolomie
gris noir en banc de 10-15 cm sans interbancs. On observe quelques niveaux d’argilites noires
et un niveau de bréche intraformationnelle. Cet ensemble est surmonté par 50cm d’argilites
rouges, 4m de dolomies rousses avec de nombreux niveaux de bréches intraformationelles et
1m50 de doloarénite grossiére. Aprés un intervalle d’argilite rouges, on observe 4m de dolomie
massive brune et 3m de dolomies brun créme en petits bancs. La séquence E se termine par
un niveau marqueur facilement reconnaissable sur le terrain représenté par 1m50 de dolomies
orange en bancs de 15 a 40cm. La séquence F (cf. figure 4.9) qui suit est composée par des
bancs métriques de dolomies noires massives, sans niveaux argileux.

Les valeurs isotopiques du §°C_
Les valeurs isotopiques du 8°C_, (cf. figure 4.5) dans la séquence B3 de la Formation de Saiq
varient autour de 4.6 +0.6%o. Une premiere chute a lieu a la limite entre les séquences B3 et B4.
Elle amene les valeurs isotopiques autour de 3.4 +0.3%.. On observe une chute importante des
valeurs isotopiques dans les 3 derniers metres des wackstones bioclastiques, qui montrent de
nombreux coraux et crinoides (cf. figure 4.7). Les valeurs passent alors de 3.6%o & 2.0%o, soir
une chute de 1.6%o. Les valeurs remontent ensuite a 2.9%o dans les 20 premiers centimetres des
dolomudstone brunes avant de redescendre a 2.2%o et de remontrer un pic positif a 3%o & 1m50
sous le niveau argileux qui marque la limite entre les séquences B et C. 20cm sous celui-ci, les
valeurs isotopiques du 8"°C_, arrivent a un premier minimum a 1.1%o. Dans le niveau carbonaté
au sein des argilites et dans le premier banc de dolomudstone au-dessus de celui-ci, les valeurs
montrent un petit pic a 1.8%0 avant de rapidement redescendre & un deuxiéme minimum de
0.8%o. Pendant toute 1la séquence C, les valeurs vont progressivement remonter de 0.8%o a 2.3%o
en montrant 5 pics positifs d’une amplitude de 0.4 & 0.8%o. Le dernier pic positif (2.3%o) dans
la Formation de Saiq a lieu 90cm sous la limite lithostratigraphique (cf. figure 4.8). Les valeurs
vont ensuite diminuer dans le dernier banc de doloarénite pour atteindre un minimum a 1.2%o
dans la bréche oolitique qui marque le début de la Formation de Mahil. Les valeurs remontent
ensuite pour atteindre un pic positif & 2.8%o au milieu des dolomies brunes puis redescendent a
1.9%0 pour atteindre 2.4%o au sommet de ces dolomies brunes (cf. figure 4.5). Juste au-dessus
de la séismite, dans une partie fine de la bréche, une valeur nettement moins positive a 0.6%o
(niveau OM23) est obtenue. Les valeurs remontent ensuite directement a 2.3%o au sommet des
constructions algo-bactériennes qui passent latéralement a une breche. Elles vont augmenter
pour atteindre un pic a 4.3%o & la base du banc massif interprété comme une tempestite (OMO
35). Les valeurs baissent ensuite brusquement enregistrant une chute de 1.6%o entre la base
et le sommet de ce banc avant de rester autour de 2.6%0 au sommet de la séquence D. Les
valeurs isotopiques diminuent ensuite progressivement dés la base des bancs oncolitiques pour
atteindre un minimum a 0.6%o dans la partie supérieure du premier banc oncolitique. Les valeurs
augmentent dans la partie supérieure de la barre oncolitique et les dolomies arénitiques qui la
surmontent pour atteindre un deuxiéme pic a 4.0%o. Les valeurs vont ensuite drastiquement
baisser pour atteindre & peine 1m50 au-dessus un minimum de 0.5%o. Les 50m suivants de
la séquence E vont rester trés homogénes autour de cette valeur de 0.5 £0.5%c. On observe
uniquement un pic marqué a 2.6%o dans les dolomies créme juste sous les dolomies orange.
Les valeurs isotopiques redescendent ensuite dans les deux premiers metres de la séquence F a
0.7%o pour remonter a 1.9%o (cf. figure 4.5).

51-



Chapitre 4 Profils permo-triasiques d’Oman

Discussion

Atudorei (1999) a profité du beau front de dolomitisation qui traverse le long de la route la
séquence A2 pour étudier I’influence de la dolomitisation sur la composition isotopique (page
56 et figure 24a de son mémoire). Il a mesuré deux profils isotopiques dans un méme banc,
séparé par le front de dolomitisation. La composition isotopique du 8°C__ ne varie quasiment
pas entre les calcaires et les dolomies, avec cependant une légére augmentation systématique
de 0.4%o dans les dolomies. Par contre, la composition isotopique de 1’oxygene est environ 3%o
(8'%0) plus élevé dans les calcaires que dans les dolomies ; ce qui est en accord avec d’autres
études sur les effets de dolomitisations secondaires (p. ex. McKenzie, 1981). Ces résultats
m’autorisent 2 interpréter la composition isotopique du carbone comme n’étant pas touché par
la dolomitisation secondaire. Je n’ai par contre pas tenu compte des résultats isotopiques de
I’oxygene. Voir aussi la figure 4.10.

Longtemps, la limite entre la Formation de Saiq et de Mahil a été considérée comme €tant la
limite entre le Permien et le Trias sur de rares données paléontologiques et de stratigraphie
séquentielle (Glennie et al., 1974 ; Montenat, 1976 ; Rabu, 1988 ; Béchennec et al., 1992).
Atudorei (1999) montre qu’une chute isotopique brusque a lieu a la limite entre les séquences
B et C et une augmentation de la composition isotopique a la limite entre Saiq et Mahil. Sil’on
considere la limite entre Saiq et Mahil comme étant la limite Permien-Trias, le profil isotopique
du Wadi Sahtan est 4 I’opposé de tous les autres profils connus (Holzer et Magaritz, 1987 ; Baud
et al., 1989 ; Magaritz et Holzer, 1991 ; Holzer et al., 1992 ; Wang et al., 1992 ; Baud et al.,
1995 ; Atudorei, 1999 ; Richoz et al., 2001a et b ; Krystyn et al., 2003 ; Krull et al., 2004 etc...).
Pour expliquer la particularité de ce profil, Atudorei (1999) propose deux solutions :

e La limite Permien-Trias a lieu la limite entre les séquences B et C.

* Les évidences sédimentologiques (bréches intraformationnelles, fentes de dessiccation,
structures en tee-pee) montrent que le sommet de B4 et la base de C1 se sont déposé
dans un milieu supratidal. La composition isotopique a pu donc étre abaissée par un
afflux d’eaux météoritiques pendant une phase d’émersion.

Le peu d’analyses (21 dont 9 dans la Formation de Saiq) ne lui permettaient pas de trancher la
question. Pour la résoudre, j'ai donc augmenté le pas d’analyses dans les endroits critiques et
échantillonner plus bas et plus haut afin de mieux situer ces variations

A partir de ces nouvelles analyses (120 dont 47 pour la Formation de Saiq), quelques points
importants sont a relever :

La séquence B3 montre des valeurs typiquement permiennes entre +4 et +5%o (Baud et al., 1989,
Atudorei, 1999, p.ex.). J’ai analysé des échantillons dans les parties régressives des cycles de
B3 dans des faciés typiques de milieu supratidaux (T99/4, bréches intraformationnelles pour
T99/14) pouvant aussi avoir subi des influences météoritiques. Ces échantillons ne montrent pas
une baisse significative de leur composition isotopique. La séquence D, caractérisée également
par des niveaux de dépots supratidaux, montre elle aussi aucune baisse concomitante de la
composition isotopique. Il est donc peu probable qu’une influence diagénétique n’ait touché
que la partie supérieure de B4 et la base de Cl1.

A la limite entre les cycles B3 et B4, une chute isotopique de 1.2%o est observée.

Une telle chute est répertoriée dans toutes les autres coupes étudiées dans ce mémoire entre
2 et 30m avant la fin des derniers wackstone & packstone clairement marins avec une faune
typiquement permienne. Elle a lieu ici 45m avant la fin de tels sédiments.
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Figure 4.10 : Diagrammes de covariance 8'80-813Cap, des profils étudiés en Oman.
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La chute isotopique brutale 2 la limite entre les séquences B et C se fait en plusieurs paliers qui
ne correspondent pas aux changements lithologiques. Cette constatation parle également contre
une influence météoritique sur la composition isotopique. De plus, les valeurs isotopiques
suivent une courbe corrélable avec les autres profils obtenus dans cette étude (cf. la figure 7.1).
Ainsi on observe, une premiére chute isotopique de 1.6%c dans les derniers bancs contenant
une faune permienne. Ces bancs montrent, comme dans la coupe de Tagkent en Turquie, une
importante concentration de crinoides. Comme a Tagkent, un petit pic de 0.9%o a lieu juste
aprés un changement lithologique. La forte recristallisation des microfaciés ne permet pas de
définir ici I’exacte nature de ce changement, mais on remarque la disparition d’une macrofaune
reconnaissable a I’oeil et 1’apparition de structures typiques de dép6ts supratidaux (notamment
les bréches intraformationelles). Un deuxi¢me petit pic est visible plus haut dans la série de
dolomudstone, avant une deuxiéme chute importante de 1,9%.. Il est difficile de donner une
signification exacte a ce pic de 0.6%o qui n’est pas beaucoup plus grand que la marge d’erreur
(0.2%o) et le bruit de fond (cf. chapitre 5.2.1.5¢ et fig. 5.7). De plus, les corrélations a longue
échelle sont difficiles, des facteurs régionaux pouvant entrer en jeu pour provoquer de telles
variations. Cependant un tel petit pic est observable juste avant la deuxieme partie de la chute
isotopique dans quatre profils étudiés en Turquie (cf. fig. 5.18), dans les coupes étudiées en
Iran (cf. fig. 6.8), dans les Alpes du Sud (Holser et al., 1991), au Cachemire (Atudorei, 1999),
dans les profils de Heping et Taiping, en Chine du Sud (Krull et al., 2004). Ce qui me permet de
supposer une signification globale pour cette excursion positive. Tant dans les coupes étudi€es
en Iran, au Ciiriik dag en Turquie, dans les Alpes du Sud (Holzer et al., 1991) et dans le profil de
Heping (Krull et al., 2004), H. parvus a ét€ observé avant ce pic et la deuxieéme chute isotopique.
Ce n’est pas le cas dans le seul profil de Taiping (Krull et al., 2004) ou H. parvus est juste apres
ce petit pic. Il est donc trés probable que la limite Permien-Trias se situe entre la premiere baisse
isotopique et la deuxiéme, soit entre 1 et Sm sous le niveau d’argilite. Dans toutes les coupes
citées plus haut, le niveau de régression maximale a lieu avant la deuxiéme chute isotopique.
Ce n’est pas le cas ici, ol le niveau de régression maximale, représenté par le niveau d’argilite,
a lieu apres cette chute. Je propose donc sur des critéres chemiostratigraphiques de mettre la
limite Permien-Trias dans la partie supérieure de la séquence B4, entre le banc de dolomie noire
qui surmonte les derniers niveaux & faune permienne et le sommet du niveau d’argilite ; le plus
vraisemblablement 2m sous le niveau d’argilite.

Avec la base du Trias fixée approximativement ainsi, des foraminiferes Induen 50cm au-dessus
de la base de Mahil et les comparaisons isotopiques avec les autres profils omanais, nous
pouvons conclure que les 90m de la séquence C et la base de la séquence D se sont déposés au
Griesbachien. L’importante transgression qui débute dans le Permien terminal post-extinction
et se poursuit dans le Trias basal (Baud et Marcoux, 1982 ; Haq et al., 1987 ; Hardenbol et
al., 1998), permet d’expliquer une telle quantité de dépdts dans un bassin qui enregistrait
auparavant des dépdts supratidaux. Une subsidence de la plate-forme peut encore augmenter
I’espace disponible. Le type des dépots de la séquence C, constituée de breches de remaniement
intraformationelles et de doloarénite, nécessite une forte production carbonatée probablement
d’origine microbienne.

Il est intéressant de comparer 1’évolution isotopique dans les séquences D et E de ce profil avec
ceux obtenus dans les profils mieux calibrés biostratigraphiqument d’Abadeh et de Zal (cette
étude et Horacek et al., sous presse), de Wadi Wasit sud, du Bloc de Wasit, de Wadi Maqam (cf.
chap. 4.3 et 4.5), de Spiti, des Salt Range et de Guryul ravine (Atudorei, 1999). On peut aussi
se référer au profil relativement complet mais peu contraint biostratigraphiquement de Tagkent
dans le Taurus (cf. chap. 5.4).
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Dans cette séquence, I’augmentation progressive des valeurs isotopiques correspond exactement
a la courbe obtenue dans les coupes treés bien calibrées biostratigraphiquement du Bloc de Wasit
(Krystyn et al., 2003 et cette étude, chapitre 4.5.3), du Wadi Magam (chap 4.3), des coupes
de Heping, Taiping (Krull et al., 2004) et Chaohu (Tong et al., 2002) en Chine du Sud et de
Nammal Gorge dans les Salt Range au Pakistan (Baud et al., 1996 ; Atudorei, 1999). Une chute
isotopique de 1.1%o est répertoriée a la base de la séquence D de la Formation de Mahil. Une
telle chute est répertoriée au Griesbachien terminal dans les profils de Nammal Gorge (2%o,
Atudorei, 1999), Zal et Abadeh (2.5%o) en Iran (cf. chap. 6), 2 Tagkent en Turquie (2%o chapitre
5.4), a Bulla en Italie du sud (Horacek et al., 2000) et a Dajiang en Chine du Sud (Payne et al.
2006). Elle n’est par contre pas visibles dans les autres profils de Chine du Sud (Tong et al.,
2002 ; Krull et al., 2004). Dans tous ces profils, la remontée qui suit se situe déja au Dienerien.
La courbe isotopique dans les profils de Tagkent en Turquie (chapitre 5.4), Wadi Wasit sud
(cf. chap. 4.5.3), Wadi Musjah (Atudorei, 1999), Chaohu en Chine du Sud (Tong et al., 2002;
Payne et al. 2004), Bulla, Uomo, Gartnerkofel dans les Alpes du Sud (Horacek et al., sous
presse; Magaritz & Holzer, 1991), Abadeh et Zal en Iran (Horacek et al., sous presse) montre
ensuite un plateau avec des valeurs positives relativement homogenes qui couvre une grande
partie du Dienerien, une chute brusque et une remontée rapide vers des valeurs trés positives.
Les données de Wadi Wasit Sud (cette étude), d’ Abadeh et de Zal (Horacek et al., sous presse)
situe la limite Dienerien-Smithien dans la remontée juste apres cette excursion négative d’apres
des déterminations de conodontes de L. Krystyn. Le plateau se résume dans le Wadi Sahtan
par un pic dans les dolomies brunes de la base de la séquence D. Ceci laisse supposer une
sédimentation condensée pour le Dienerien dans cette coupe.

Le double pic positif, que 1’on observe dans cette coupe, est également visible au Smithien dans
la coupe de Wadi Wasit Sud (cette étude), d’ Abadeh, de Zal (Horacek et al., sous presse) et a
Chaohu en Chine du Sud (Tong et al., 2002; Payne et al. 2004). Des valeurs faiblement positives
ou négatives, homogeénes sur une importante épaisseur sont connues dans le Smithien moyen
et supérieur dans les profils de Wadi Wasit Sud (-2.1%0), Wadi Magam (-2.5%o), Salt Range (-
2.3%o, Baud et al., 1996 ; Atudorei, 1999), Spiti (-2.9%o, Atudorei, 1999), Bulla, Uomo, Abadeh
et Zal (Horacek et al., 2000 et sous presse) et en Chine du Sud (-2%o, Payne et al. 2004)

Un pic positif est connu pour terminer cette longue suite de valeurs peu positives a trés négatives
dans les profils de Wadi Magam; Salt Range et Spiti (Baud et al., 1996 ; Atudorei, 1999); Bulla,
Uomo, Abadeh et Zal (Horacek et al., 2000 et sous presse) et en Chine du Sud (Payne et al.
2004). Dans ces profils, il se situe a proximité de la la limite Smithien- Spathien.

Il est a noter que dans le Wadi Maqam, ce pic positif aprés une longue série de valeurs négatives
a lieu a la base d’un intervalle de 2 4 3m de dolomies marneuses orange et de calcaires clairs
trés reconnaissable dans le terrain. Le sommet de cet intervalle, ot les valeurs sont & nouveau
négatives, contient les conodontes Icriospathodus collinsoni (Solien), Neogondollela elongata
(Sweet), Neospathodus n.sp. (dét. L. Krystyn) typique de la deuxieme zone de conodonte du
Spathien. Dans le Wadi Sahtan, le pic atteint également son maximum apres une longue série de
valeurs peu positives dans un niveau de dolomie orange, également facilement reconnaissable
sur le terrain.
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Conclusion

La courbe isotopique du 8**C_, pour le sommet de la Formation de Saiq et la base de la Formation
de Mahil a une évolution proche d’autres profils mesurés dans la Néotéthys. Elle montre un
intéressant potentiel de corrélation, malgré le manque de calibration biostratigraphique. Ces
corrélations comportent cependant une certaine incertitude.

Je propose de placer la limite Permien-Trias entre les derniers niveaux a faune permienne et le
sommet du niveau d’argilite qui marque le sommet de la séquence B ; le plus vraisemblablement
2m sous le niveau d’argilite.

La séquence C de la Formation de Saiq (environ 90m) ainsi que les deux premiers metres de la
Formation de Mahil sont d’4ge Griesbachien. Les dép6ts de cette séquence sont essentiellement
arénitiques et ne contiennent pas de fossiles.

Les limites inférieures et supérieures du Dienerien sont celles qui comprennent le plus
d’incertitudes. Il est probable cependant qu’il n’excéde pas ici 10m de puissance constitué
essentiellement de dolomies brunes dans la partie inférieure puis de dolomies plus marneuses. 11
est intéressant de noter que la courte excursion trés négative a lieu juste au-dessus de sédiments
qui montrent des structures sédimentologiques de séismites. Je reviendrai sur ce point dans les
conclusions générales sur Oman.

Le Smithien inférieur supposé (environ 25m) est marqué par deux pics positif de forte amplitude.
La base est marquée par des dolomies marneuses avec cependant de plus en plus de constructions
algo-bactériennes. La partie centrale est dominée par les lumachellites et les stromatolites avec
ensuite un important niveau d’oncolites. La chute isotopique est brusque et correspond a un
niveau avec de nombreux hardgrounds, signe d’une sédimentation condensée.

Le Smithien moyen et supérieur supposé correspond au reste de la séquence E soit environ 56m
de dolomudstone avec des niveaux plus argileux et d’autres plus arénitique. Il montre quelques
niveaux de bréches intraformationelles. Il a été déposé probablement en milieu intra- a supra-
tidal. Il se termine par un niveau de 1-2m de dolomie orangée.

Ce niveau est surmonté par d’épais bancs de doloarénites, probablement spathiens méme si une
lacune importante n’est pas a exclure.
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4.2.3 Le Groupe de Akhdar dans le Saih Hatat.

La Formation de Saiq présente des faciés beaucoup plus différenciés dans le Saih Hatat que
dans le Jebel Akhdar. Elle ne comporte pas moins de treize unités lithologiques représentant
chacune des variations latérales et verticales de faci¢s. Elles ont été décrites par Le Métour,
(1988), Le Métour et al., (1992), Wyns et al., (1992), Pillevuit (1993) qui ont démontré une
structure en horsts et grabens durant le Permien pour ce domaine.

L’épaisseur de la formation varie entre 500 et 1000m. Les sédiments du Saih Hatat sont
considérés comme plus distaux que ceux du Jebel Akhdar (Le Métour, 1988 ; Weidlich et
Bernecker, 2003). La présence de brachiopodes du Permien inférieur (détermination J. Yanagida
in Pillevuit, 1997) laisse supposer une transgression plus précoce (Sakmarien-Artinskien) dans
le Saih Hatat que dans le Jebel Akhdar. Un 4ge Wuchiapingien est donné par foraminifere pour
le membre le plus jeune de la Formation de Saiq dans le Saih Hatat (Le Métour et al., 1992b ;
Weidlich et Bernecker, 2003). Le Changsinghien n’as pu étre mis en évidence.

La Formation de Mahil est caractérisée par une importante production de carbonate sans activité
volcanique. La dominance de sédiments de plate-forme interne indique une tectonique calme et
une forte progradation de la plate-forme (L.e Métour, 1988 ; Le Métour et al., 1992b ; Weidlich
et Bernecker, 2003).

Le Saih Hatat a subi un fort métamorphisme régional lors de da déformation alpine allant de
I’anchizone profonde jusqu’au faciés métamorphique éclogitique. Le Sud du Saih Hatat (région
de la coupe de Wadi Sawat) a subi un métamorphisme de faci¢s anchizone profonde (Breton et
al., 2004 et citations incluses).

4.2.4 Le profil du Wadi Sawat

Le profil du Wadi Sawat se situe au Sud du massif du Saih Hatat (coordonnées : N22°98°14”,
E58°55°12”, alt. 891) (cf. figures 4.1, 4.2 et 4.3). Le Wadi Sawat est un affluent du Wadi Sumayt.
Depuis le fond du Wadi Kabbah, avant que la route ne retourne au Sud vers Al Mintirib, il faut
monter sur les contreforts du Saih Hatat, avant de redescendre dans une gorge vers le village de
Sawqah. Arrivé au fond de la gorge, ne pas prendre a droite pour le village mais a gauche vers
I’amont du Wadi. Les Formations de Saiq et de Mahil de la région ont été décrites par Wyns
et al., (1992). La coupe décrite ci-dessous pour la premiere fois (cf. figure 4.11) a été levée sur
le flanc ouest de la gorge, dans un ensemble peu déformé. La région a en effet subi de forts
plissements et il y a peu d’endroits ol il est possible de lever une coupe. Il serait possible de
lever la coupe dans les sédiments permiens plus anciens, mais les sédiments d’4ge triasique sont
difficiles d’acces.

La Formation de Saiq

Le Permien est constitué de dolomies massives noires décimétriques a métriques (cf. figure
4.11). Ce sont des wackstones a packstones bioclastiques avec des concentrations de crinoides,
brachiopodes et gastéropodes et quelques ammonoides. La faune est typique de sédiments de
mer ouverte (Weidlich et Bernecker, 2003). On note la présence de nombreux hardgrounds entre
les bancs. Le dernier banc montre des irrégularités sur sa surface supérieure. Il est surmonté
par un important hardground trés ferrugineux de quelques cm d’épaisseur. Il pourrait étre le
signe d’une émersion. Le dernier banc de dolomie noire a donné une riche faune de conodontes
d’age Guadalupien (L. Krystyn, comm. orale). Si cette datation se confirme, elle indiquerait la
disparition dans cette partie de tout le Permien supérieur.
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Figure 4.11 : Profil lithostratigraphique de l'intervalle limite entre le Permien et le Trias dans le Wadi Sawat
(Saih Hatat). Coordonnées : N22°98'14", E58°55'58", alt. 891.
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La Formation de Mahil

La Formation de Mahil débute par 20cm des dolomies marneuses roses finement laminées qui
se délitent en plaquette de 2-3cm et 10cm d’argilites rouges (cf. figure 4.11). Au-dessus, on
retrouve sur 6m des dolomies marneuses roses finement laminées se délitant en plaquettes de
0.5 4 3 cm. Les dentrites de manganése sont nombreuses. Au sommet de cette série apparaissent
des niveaux d’argilites rouges. On observe ensuite latéralement une breche de 20cm avec
des éléments anguleux de 0.5 & 3cm. Elle est surmontée par Sm de dolomies orange jaune,
sans laminations, se délitant en plaquette de 1 4 3cm. Cet ensemble montre des niveaux plus
marneux. Au-dessus, des dolomies marneuses orange jaune, finement laminées se délitent
en plaquettes de 0.5 2 1.5 cm avec des interbancs argileux bruns. Elles sont suivies par un
intervalle de 0.5m d’argilites jaunes et Sm de dolomies jaune brune, finement laminée et plus
ou moins marneuses. Cette premiére séquence de la Formation de Mahil dans le Wadi de Sawat
se termine par 2m de dolomies jaunes trés marneuses avec quelques petits bancs de dolomies.
La séquence suivante débute par un banc massif de 60cm de dolomie & micrite fine. Il surcreuse
les sédiments marneux sous-jacents. Il est suivi par une succession de bancs décimétriques a
métrique de dolomies massives. Il y a une alternance entre des dolomies a micrite fine, des
dolomies finement laminées et des dolomies bioclastiques. Aucune donnée paléontologique ne
permet de donner un dge 4 la base de la Formation de Mahil dans cette coupe.

Conclusion sédimentologique

Le Saih Hatat a subi une tectonique en horst et graben au Permien (Le Métour, 1988 ; Le Métour
et al., 1992 ; Pillevuit, 1993). Comme la coupe du Wadi Sawat n’enregistre pas les sédiments
les plus jeunes observés dans le Saih Hatat, elle était donc située probablement sur un horst
qui a subi une émersion au Permien terminal-Griesbachien basal. Les dolomies trés marneuses
et finement litées de la base de la Formation de Mahil peuvent étre interprétées comme des
sédiments typiques de sebkha ou de niveaux supra-tidaux évaporitiques. La deuxieme séquence
est le signe d’un approfondissement du niveau de la mer, qu’il soit eustatique, une transgression
ayant lieu au Trias inférieur (Haq et al., 1988), ou tectonique ou une combinaison des deux. Elle
marque en tout cas 1’établissement de la plate-forme carbonatée, typique de la Formation de
Mahil dans le reste des montagnes d’Oman, sur cette partie du Saih Hatat.

Les valeurs isotopiques du 6"°C_
La composition des isotopes du carbone dans les roches carbonatées peut étre altérée par
des réactions de décarbonatation pendant un métamorphisme en présence de composés
silliciclastiques (Kaufmann et Knoll, 1995). Par contre, ce processus n’a pas lieu dans des
carbonates purs méme pendant des processus de haute température (Sharp, 1995). L altération
de la composition isotopique par le métamorphisme n’a pu donc avoir lieu ici que dans la
premiére séquence de la Formation de Mahil. Mais la coupe du Wadi Sawat est située dans la
zone du Saih Hatat la moins touchée par le métamorphisme (Anchizone profonde, Breton et
al., 2004) et qui a di subir peu de processus de décarbonatation. Je pars donc du postulat que la
composition isotopique de ce profil a été peu touchée par 1’action du métamorphisme.

Comme nous I’avons vu, dans le Wadi Sahtan (chapitre 4.2.1), la dolomitisation secondaire n’a
pas d’influence sur la composition isotopique du C_,, mais seulement sur les valeurs du 80
que je ne prends pas en considérations ici (cf. aussi figure 4.10).
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Figure 4.12 : Profil de la composition isotopique du carbone dans les sédiments du Wadi Sawat

(Saih Hatat)
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La courbe isotopique (cf figure 4.12) montre une évolution comparable, avec une tendance
globale a des valeurs un peu plus négatives, a celles obtenues dans des intervalles de temps
similaires (Atudorei, 1999; Krystyn et al., 2003; Krull et al., 2004; ce mémoire). Je vais donc la
décrire en gardant des précautions quant a son interprétation.

Les valeurs isotopiques du 6"°C_, dans la Formation de Saiq sont relativement homogenes
autour de 3.4 +0.4%o. Ce sont des valeurs classiques pour le Permien moyen. A la base de la
Formation de Mahil, j’obtiens des valeurs faiblement positives de 0.6%o0 qui vont diminuer pour
atteindre un minimum a —1%o. Les valeurs isotopiques vont ensuite montrer un pic positif a
1.4%o avant de redescendre —0.8%o. Elles remontent ensuite a 1.4%o, avant de faire une dernicre
excursion moins positive a 0.5%o et de remonter vers des valeurs de 2.2%o dans la partie basale
de la séquence 2. La rythmicité des pics correspond a ceux du Griesbachien dans le Wadi Sahtan
(cf. fig. 4.7) et dans le Bloc de Wasit (Krystyn et al., 2003 et chap. 4.5.4) avec cependant une
amplitude plus importante et des valeurs plus négatives. La premicre séquence de la Formation
de Mahil pourrait donc correspondre a des sédiments d’age Griesbachien.

-61-



Chapitre 4 Profils permo-triasiques d’Oman

4.3 LA LIMITE PERMIEN-TRIAS ET LE TRIAS INFERIEUR DANS LES
DEPOTS DE PENTE DES WADI MAQAM ET WADI SHUYAB DANS
LE GROUPE DE SUMEINI

4.3.1 Introduction

Le Groupe de Sumeini, défini par Glennie et al. (1974), est représenté par une épaisse séquence
(environ 2500 m) de dépdts de pente du Permien au Crétacé (Searle et al., 1990; Le Métour
et al., 1992). 1l affleure pres de la frontiere entre Oman et le Emirats Arabes Unis (cf. figure
4.1). Parmi les études précédentes (Glennie et al., 1974 ; Searle et Graham, 1982 ; Searle et
al., 1990 ; Watts, 1985, 1988, 1990 ; Watts et Garrison, 1986 ; Béchennec et al., 1989, 1990 ;
Blendinger, 1990b ; Watts & Blome, 1990 ; Pillevuit, 1993; Atudorei, 1999), on peut citer
une étude sédimentologique relativement compléte du Groupe de Sumeini par Watts (1985,
1988, 1990) et Watts & Garrison (1986) et une cartographie de détail ainsi que des études
stratigraphiques par Le Métour et al. (1992) et Béchennec et al. (1993).

Le Groupe de Sumeini repose tectoniquement sur les calcaires Eocéne de 1’autochtone et est
surmonté tectoniquement par les sédiments des nappes d’Hawasina (cf. figure 4.13).

Les études précédentes ont considéré le Groupe de Sumeini comme para-autochtone, afin de
faire ressortir un déplacement moindre pour ce groupe que pour les nappes d’Hawasina ou de
Semail. Dunne et al., (1990) proposent un déplacement de 1’ordre de 5 a 30km.

Legend
[ 1 Quaternary alluvial deposit
== Maastrichtian-Tertiary scdiments
Mayhah Formation (Jurassic-lower Cret.)
=] Magam Formation (Permian-Triassic)
) Jebel Wasa Formation (Triassic)
E=3 Lithologic unit of unknown affinities
—1—  Anticlinal

! —%  Synclinal
wass  Thrust Fault
= - - Wadi

2 —  Section

Yy

\ -
%

Figure 4.13 : Carte géologique simplifiée de la région de Sumeini. Modifiée d’apres Watts & Garrison
(1986).
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Région de Sumeini

Figure 4.14 : Panorama de la chaine de Sumeini dans la région de Wadi Magam;
A, B, C, Membres de la Formation de Magam du Permien moyen au Trias
inférieur. Ir : Carbonates jurassiques formant la créte a I'arriere fond.

Figure 4.15 : Panorama de la partie médiane du Membre C (cf. figure 4.23). Le Membre B forme
l'arriere fond. La séquence C13 forme la créte entre les Wadi Magam et Shuyab.

Formation
de Mayhah

Formation
de Magam

Figure 4.16 : Calcaires en plaquettes
et mégabreche

Figure 4.18 : Partie supérieure de la Formation de Magam. Membres C a F
du Trias inférieur au Jurassique inférieur (cf. figures 4.19 et 4.24). L Sy Vo 4 '

C16 Calcaires en plaquettes (Smithian) Figure 4.17 : Conglomérat a galets plats
C17 Calcaire marneux orange (Spathian inféricur)

D Shale terrigéne vert

El Radiolarites ladiniennes

E2 Calcarénite a bivalves pélagique (Norien)

F  Shales terrigénes, grés quartzeux, calcarénite (Lias)
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Le Groupe de Sumeini comprend quatre formations : la Formation de Maqam (Permien
supérieur a Jurassique inférieur), la Formation de Mayhah (Jurassique moyen a supérieur),
la Formation de Huwar (Jurassique tardif & Crétacé) et la Formation de Qumayrah (Crétacé
supérieur). Comme il est situé pres de la marge continentale (cf. figure 4.3), ses sédiments de
pentes sont essentiellement constitués de carbonates provenant de la plate-forme arabe. La
partie inférieure du Groupe de Sumeini (environ 1700 m) constitue la Formation de Magam
(Permien supérieur a Jurassique inférieur) qui a été divisée en 6 membres (A, B, C, D, E et F,
Watts & Garrison, 1986, cf. figure 4.19).

Selon Watts (1985) revisité par Pillevuit (1993), Richoz et al. (2001a) et (2005), ces membres
sont définis comme suit :

- Le Membre A (cf. figures 4.14 et 4.20) est composé de calcaires micritiques avec des
niveaux de packstone a grainstone bioclastique et de packstone a spicules d’éponges. Il
a un age Roadien (Krystyn, comm. orale) 2 Wordien.

- Le Membre B (cf. figures 4.14, 4.20, 4.21, 4.22) est composé par une épaisse série de
370m de dolomies bioclastiques finement litées a massives avec des niveaux de bréches
et de nombreux cherts. Il a un 4ge Permien moyen a supérieur (cette étude).

- Le Membre C (cf. figures 4.14 a 4.25) a une épaisseur variant entre 700 et 950m, il est
composé essentiellement de calcaires en plaquettes avec des interbancs argileux et des
niveaux calciclastiques discontinus (bréches, conglomérats, grainstones oolitiques). Il a
un age Griesbachien a Spathien inférieur (cette étude).

- Le Membre D (cf. figures 4.18, 4.19 et 4.24) a environ 85m d’épaisseur. Il est composé
par une série de shales terrigénes passants & des siltstones & minces niveaux de gres
quartzeux. Aucun fossile diagnostique n’a été trouvé dans ce membre. Son 4ge se situe
entre le Spathien du sommet du Membre C (cette étude) et le Ladinien du membre E.

- Le Membre E a environ 90m d’épaisseur (cf. figures 4.18 et 4.19). Il comprend
essentiellement des radiolarites, des calcarénites et des calcirudites. Son 4ge est daté
Ladinien a Norien par radiolarites, lamellibranches pélagiques (Daonelles), foraminiféres
benthiques et Heterastridium sp. (Baud et al., 2001; Richoz et al. 2005).

- Le Membre F, environ 150m d’épaisseur, est composé essentiellement de shales
terrigénes, de marnes, de grés quartzeux et de calcarénites plus ou moins gréseuses. Il a
un 4ge Liasique (cf. figures 4.18 et 4.19).

Cette étude fournit des nouvelles données stratigraphiques et isotopiques sur les Membres A, B,
C et la base du Membre D. Des relevés ont été faits dans les Membre A et B a I’entrée du Wadi
Magam (cf. figures 4.13 et 4.14). Trois profils ont été levés pour la limite entre les Membres
B et C (cf. figures 4.13, 4.15 a 4.25). La premiére partie du Membre C a été levé sur 3 coupes
facilement corrélables entre elles dans le Wadi Magam jusqu’a la créte au Nord de la gorge (cf.
figures 4.13, 4.15 et 4.23). La partie supérieure du Membre C et le passage au membre D ont
été levés dans le Wadi Shuyab, wadi au Nord du Wadi Maqam (cf. figures 4.13, 4.18 et 4.24).
Atudorei (1999) a effectué une étude isotopique prospective (17 analyses) sur des échantillons
de Pillevuit (1993). J’ai augmenté le pas d’analyses et je I’ai étendu a tout le Membre C (115
analyses au total) afin d’avoir une meilleure image de 1’évolution isotopique dans cette coupe.
Des résultats préliminaires de cette étude ont été publiés dans Baud et al., 2001, Richoz et al.,
2001a et 2005.
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Figure 4.19 :

Profil stratigraphique de 1a Formation de
Magam (Le Métour et al. 1992a). Membres
A-F d'apres Watts (1985).

Figure 4.20 :

Profil isotopique du carbone total des
Membres A, B, C, D de la Formation de
Magam. Données de Atudorei (1999) pour
les Membres A et B et cette étude pour les
Membres C et D. Légende du dessin, voir
figure 4.23.
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4.3.2 Le Membre A

Le Membre A de la Formation de Magam (cf. figure 4.20) est tectoniquement tronqué a sa base
(épaisseur variant entre 80m et 250m) et son substratum demeure inconnu (Pillevuit, 1993). La
partie visible consiste en des calcaires gris & noirs, décimétriques, a fines laminations, alternant
avec des marnes noduleuses et des argilites décimétrique. Ces calcaires sont des packstones a
spicule d’éponges et ostracodes. Plus haut dans la série, la succession inclut également quelques
calcirudites 2 fine granulométrie et des calcarénite grossiéres en bancs chenalisés de 80 a 150cm
d’épais qui remanient essentiellement des bryozoaires et des échinodermes. On trouve également
des coraux rugoses et favositides, des crinoides, des brachiopodes Productides et de nombreuses
bioturbations. Une dolomitisation secondaire envahit progressivement la série. Elle touche
d’abord les interbancs marneux avant les parties inférieures et supérieures des bancs. La partie
supérieure de la série est complétement dolomitisée et partiellement silicifiée. Elle montre des
niveaux de glissements sous-marins («slump»). Un ge Roadien est donné par conodonte pour
la base de la formation (Krystyn, comm. orale). Un d4ge Wordien est proposé par Pillevuit (1993)
pour la partie médiane du Membre sur la base des ammonoides Stacheoceras sp., Adrianites
? of A. isoniorphus, Aghathiceras sp. (dét. W. Nassichuck), des trilobites Néoproetus indicus,
Tesch, n. subsp. Ditomopyginae (Becq-Giraudon & Pillevuit, 1995) et des ostracodes Bairdia
sp., Aurigerites sp., Healdianella sp., Acratia sp. (dét. S. Crasquin Soleau). Par les faunes en
présence, Pillevuit (1993) interprete cette série lithologique du Membre A comme des sédiments
de plate-forme externe relativement profonds.

4.3.3 Le Membre B

La limite inférieure du Membre B (cf. figure 4.20) est définie par I’apparition des premieres
bréches de pente polygéniques a éléments dolomitiques (Pillevuit, 1993). D’aprés Watts &
Garrison (1986) le contact avec le Membre A sous-jacent est irrégulier. La partie inférieure du
Membre B consiste en une épaisse séquence de 365m de dolomies, finement litées & massives.
Elle contient de nombreux intervalles de dolorudite et localement des bréches abondantes
(Watts & Garrison, 1986). Des coraux (genre Wentzellites et Lonsdaleiastaea) trouvés dans
ces bréches dolomitiques de la partie inférieure indiquent un age Permien moyen (Watts &
Garrison, 1986).

La partie supérieure du Membre B, 50m, consiste en des bancs décimétriques de dolomies
a cherts, riches en spicules d’éponges et en bryozoaires. Un intervalle riche en silice est trés
répandu sur les marges permiennes au Nord-Ouest de 1a Pangée et il est aussi connu dans les
carbonates lopingiens de la Téthys. Les usines a silice biogénique s’effondrent au Permien
terminal a travers le monde (Beauchamp & Baud, 2001).

4.3.4 La transition entre les Membres B et C de la Formation de Magam.

La transition entre les Membres B et C de la Formation de Magam est marquée par le passage
brusque de dolomies ou de calcaires a cherts en bancs décimétriques a des calcaires en plaquettes
finement lités, plus marneux et montrant une contribution algo-bactérienne.

L’étude isotopique prospective d’Atudorei (1999) proposait pour la premiére fois de faire
correspondre la limite entre le Permien et le Trias a la limite entre les Membres B et C. En
effet, la chute isotopique qui caractérise la limite permo-triasique a lieu dans cet intervalle
transitionnel. La présence de calcaires stromatolitiques (Baud et al., 2001 ; Richoz et al., 2001a
; Richoz et al. 2005) & la base du Membre C renforce cette hypothese, puisque c’est un facies
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typique de la transgression triasique dans la Téthys (Baud et al. 1997 et cette étude).
Cette hypothese est confirmée ici grice aux nouvelles données isotopiques et a la découverte du
conodonte H. parvus dans les premiers metres des calcaires en plaquettes.

Le passage entre les deux membres montre de fortes variations latérales. Une partie de ces
variations est probablement d’ordre sédimentaire, mais des accidents tectoniques peuvent
également avoir compliqué cette transition. Trois profils de ce passage entre les deux membres
ont été levés. Les deux premiers profils se situent sur deux petits cols au Nord de la gorge ; ils
sont touchés par la dolomitisation secondaire. J’en montre une synthese dans la figure 4.21. Le
troisieme profil a été levé en bas de ces cols vers le Nord-Ouest (cf. figure 4.22). Le front de
dolomitisation ne recoupe ce profil que 8m au-dessus de la limite entre les deux membres qui
reste donc calcaire.

Les profils 1 et 2 (figure 4.21)

Les différents profils mesurés débutent tous par des dolomies brunes décimétriques a
centimétriques avec de trés nombreux niveaux de silex qui sont typiques de la partie supérieure
du Membre B. Le dernier de ces bancs, environ 40cm, montre une concentration importante de
crinoides. Il a donné des conodontes du Permien moyen, voir Wuchiapingien inférieur (dét. L.
Krystyn). 11 est surmonté par un niveau de glissement sous-marin («slump») en discontinuité
tectonique. Ce niveau est fréquemment absent, mais il peut atteindre 2m50 de puissance vers
le Nord. I1 est constitué de dolomies marneuses & nombreux cherts. Elles deviennent plus
argileuses vers le sommet. Certaines zones montrent des microbreches tectoniques. Ce niveau
est surmonté par un banc repere continu de chert noir de 10cm d’épais, et par 20cm de dolomies
a silicifications. On observe ensuite 10cm de shales jaunes, 20cm de dolomies avec des petites
concrétions rouges, 40cm de dolomies marneuses laminées et un banc de 10cm de dolomies
marneuses a silicifications. Ces deux derniers niveaux peuvent étre localement tectonisés. Ils
sont surmontés par un banc de dolomies massives & nombreux cherts et d’épaisseur variable
(40cm a 80cm). Vient au-dessus un banc discontinu («on-lap») de dolomudstones jaunes de
10cm avec des intraclastes au sommet qui cortiennent de nombreux bryozoaires. Il est surmonté
par deux banc de respectivement 15 et 25cm de dolomies laminées jaunes qui ont un sommet
rouge et plus marneux. Apreés Scm de shale, il y a un banc de 25cm de dolosiltite laminée, 10cm
de dolomudstone bioturbé et 10cm de shales violet brun. Le Membre B se termine par un banc
de 30cm de dolosiltite gris olive laminée, Scm de dolomudstone laminé et Scm de calcaire
gris.

Le Membre C débute par Im de dolomies marneuses jaunes en plaquettes de 2-3cm, 25cm
d’argilites jaunes. Un conodonte Hindeodus sp. triasique a été trouvé dans ces dolomies (dét. L.
Krystyn). 2m de dolomies marneuses jaunes en plaquette de 2-3cm et 40 cm de shales jaunes
sont ensuite mesurées. Elles montrent latéralement 1m de beaux stromatolites (cf. planche 1).
H. postparvus y a été extrait (dét. L. Krystyn). Ils sont surmontés par 23m de dolomies en
plaquettes avec 4 niveaux de glissements sous-marins («slump»). Environ 7m d’un ensemble
tres tectonisé et difficilement mesurable termine cette coupe.

Le nombre de niveaux tectonisés et de glissements syn-sédimentaires rend difficile une
reconstruction reproductible du passage entre les deux membres. Il est peu vraisemblable
que la série permienne soit compléte. Le fait d’avoir trouvé un conodonte du Permien moyen
seulement 7m sous un conodonte triasique confirme cette hypotheése. La zone de dolomies
marneuses jaunes correspond au Griesbachien inférieur, comme 1’indique la présence de H.
postparvus juste au-dessus.
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Figure 4.21 : Compilation de plusicurs profils stratigraphiques de l'intervalle de la limite entre les Membres B et C de la
Formation de Magam. Cet intervalle comprend la la Limite entre le Permien et le Trias. Détermination des
conodontes par L. Krystyn. Coordonnées du profil principal : N24°46'26", E55°51'59".
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Le profil 3-5 (figure 4.22)

La coupe mesurée débute par des dolomies brunes trés silicifiées, sans intercalations d’argilites.
C’est le facies lithologique classique de la partie supérieure du membre B. Elles sont surmontées
par un hardground important qui est un niveau marqueur. Au-dessus, 2m de dolomies massives
jaunes avec quelques cherts affleurent avec quelques minces interbancs argileux. Au-dessus,
on observe 6m de bancs de calcaires gris massifs en bancs de 5-15cm. Dans les deux premiers
metres, il n’y a pas d’interbancs, mais on note la présence de plusieurs crofites silicifiées. On
remarque ensuite deux bancs plus massifs de respectivement 20 et 30cm séparés par un niveau
argileux de 25cm. La partie supérieure de cet ensemble montre un dernier banc silicifi€ a sa base
et des intervalles argileux réguliers. Le Membre B se termine par deux petit bancs de calcaire
de 5cm intercalés dans 30cm d’argilites rouges. Ces bancs ont donné le conodonte H. typicalis
SWEET et des Gondolellides indéterminés. Un métre sous ces bancs, un conodonte G. cf.
changxingiensis a été identifié. Ces conodontes (dét. L. Krystyn) donnent un 4ge Changhsingien
supérieur & ces dépdts calcaires (avant derniere zone de conodonte du Permien). Le Membre
C débute par 0.8m de shale rouge suivi par un ensemble d’un métre de siltites rouges en fines
plaquettes avec des nivaux de shales rouges intercalés suivit par d’1m20 de shales rouges. Il
est surmonté par un banc de calcarénite de 10cm et 20cm de shales jaunes, puis par deux petits
bancs de calcimudstone de 3cm et un banc de calcaire micritique de 16cm laminé. Au-dessus,
débute une série de 7m de calcaires en fines plaquettes de 1 a 10cm, la plupart du temps sans
interbancs. Des niveaux plus argileux sont observés cependant apres 0.5m, 2.5m et 5.5m. Ces
calcaires sont des mudstones trés fins. Le front de dolomitisation secondaire coupe le profil
aprés ces 7m de calcimudstones. Au-dessus, on observe des fines dolomies en plaquettes avec
d’importants niveaux de glissements sous-marins («slump») ol les bancs sont disjoints. Apres
3m, un intervalle marneux de 0.2cm est suivi d’un banc bréchique de 0.5cm d’épais et d’un
banc de dolomies laminées de 0.3cm. On observe ensuite 1m80 de dolomies en plaquettes,
avant de repasser le front de dolomitisation et de retrouver des calcaires en fines plaquettes.
Apres un métre de ce régime, les calcaires deviennent sur 1m50 plus épais avec des interbancs
marneux. La série se termine par un metre de calcaire en fines plaquettes.

Le banc OMO 88, 30cm au-dessus des shales rouges, a donné le conodonte Hindeodus parvus
(dét. L. Krystyn), marqueur de la base du Trias. La limite Permien-Trias se situe donc entre
le dernier calcaire gris qui contient encore un conodonte permien et ce banc dans les shales
rouges et les siltites jaunes. Le banc OMO 98, 9m au-dessus de la base des shale rouge et donc
de la base du Membre C, a donné le conodonte Isarcicella isarcica (dét. L. Krystyn), marqueur
de la deuxiéme zone du Griesbachien. L’échantillon OMO 100A, 25m au-dessus de la base du
Membre C, a donné le conodonte griesbachien Hindeodus parvus (dét. L. Krystyn).

La coupe 3-5 représente donc ’intervalle de la limite Permien-Trias de fagcon probablement
compleéte, avec un permien plus complet que dans les profils 1 et 2.
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~~~ Conodontes :

1) H. typicalis, Gondollelids sp. & Ammonoides :

2) G. cf. changxingiensis Ophiceras Mibeticum?
3) H. parvus

4) H. parvus, H. typicalis

5) L isarcica

6) H. parvus, Ellisonia sp.

Figure 4.22 :  Profil 3-5 du Wadi Magam, intervalle de la limite Permien-Trias, stratigraphie et courbe du
e carb, ppB, Détermination des conodontes et des ammonoides par L. Krystyn.

Coordonnées : 24°46'39"N, 55°52'09"E.
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4.3.5 Le Membre C

Le Membre C est une unité tres épaisse (900m) constituée essentiellement de calcaires en
plaquettes, de calcarénites, de calcirudites avec des niveaux de mégabreéches (cf. figure 4.20).
11 a été mesuré dans le Wadi Maqam sur trois coupes parall¢les (cf. figure 4.13). La premiére part
des cols décrits ci-dessus, les deux autres partent au niveau du Wadi, la derniére se terminant sur
la créte au Nord-Nord-Est du Wadi (cf. figures 4.15 et 4.23). Le sommet de ce Membre a été levé
dans le Wadi Shuyab au Nord du Wadi Maqam (cf. figures 4.18 et 4.24). La jointure entre les
deux Wadi se fait visuellement par un niveau repére de dolomies en plaquettes peu marneuses
qui crée la créte entre les deux wadi avant de redescendre vers I’entrée du Wadi Shuyab.

Comme nous ’avons vu ci-dessus, le Membre C débute par une zone de marnes, argilites et
dolomies marneuse d’environ 3m. J’ai décrit ensuite environ 25m de calcaires en plaquettes
(latéralement dolomitisés) qui comprend plusieurs niveaux de glissement sous-marins (au moins
4) et un niveau de conglomérat intraformationnel a galets plats («flat-pebble conglomerate»)
avant un niveau de Sm a 7m tres tectonisé€. Un conglomérat intraformationnel dit a galets plats
est compris ici comme un conglomérat formé de boues calcaires rapidement consolidées et
reprises dans une matrice de méme nature (cf. figure 4.17). Ces éléments sont, dans cette coupe,
tres allongés et identiques a des fragments de bancs sous-jacents. Au-dessus, Sm de calcaire
en plaquettes terminent la séquence C1 (cf. figure 4.25). Un nouveau cycle débute ensuite
par une bréche de 2m avec comme éléments des calcimudstones remaniés et des carbonates
permiens. Aprés 20-50cm de marnes jaunes, on observe 2m dominé par des conglomérats &
bancs plats et des bréches d’avalanche sous-marine avec des interbancs de marnes jaunes. Ces
bréches ont fourni les conodontes N. dieneri, N. cristigalli, Ng. planata, H. parvus et I. isarcica
(dét. L. Krystyn). C’est un mélange de conodontes griesbachiens et dieneriens qui donnent
un 4ge Dienerien terminal & cette bréche. Cet ensemble est surmonté par 2m de dolomies
finement litées et par 4 a2 6m de calcaires vermiculés. Le front de dolomitisation recoupe a
différents niveaux cet ensemble. Au-dessus, les sédiments débutent par 4m50 de conglomérats
intraformationnels 2 galets plats surmontés par de calcaires en plaquettes avec encore quelques
calcaires vermiculés. Dans un conglomérat intraformationnel de cet ensemble, les conodontes
N. dieneri, N. cristigalli et N. waageni (dét. L. Krystyn) donnent un 4ge de la deuxi€éme zone
du Smithien (cf. figure 4.25).

La suite du membre est une longue série monotone de calcilutites en plaquettes avec quelques
niveaux de calcarénites et de bréches (cf. figure 4.23). Les calcilutites en plaquettes sont
gris beige et sont plus ou moins épaisses selon les endroits (cf. figure 4.16). Il y a trois types
d’épaisseurs, inférieure au millimétre, entre 1 et 2 cm et entre 2 et Scm. Elles sont également plus
ou moins marneuses et comprennent plus ou moins d’interbancs marneux. Elles comprennent
régulierement des conglomérats intraformationnels & galets plats centimétriques. Elles présentent
aussi plusieurs niveaux de glissements sous-marins. Par endroits, les calcarénites deviennent
dominantes. Certaines calcarénites contiennent des oolites & marques de croissance tangentielles,
des fragments de calcaires et une rare faune de spicules d’éponges, de débris de mollusque et
de quelques foraminiferes benthiques. On observe plusieurs niveaux de bréches plurimétrique.
Elles forment de larges chenaux de plusieurs centaines de métres d’extension latérale qui
s’amincissent sur les bords. Ces intervalles sont souvent constitués d’un événement principal
suivi, et parfois précédé, par plusieurs événements de moindre importance. Ces événements sont
séparés par des niveaux de calcimudstones en plaquettes et de marnes avec quelques niveaux
de calcarénites. La plupart des éléments de ces bréches sont des galets relativement arrondis
et allongés de calcilutites centimétriques dans une matrice calcimicritique grise. On trouve
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Figure 4.23: Profil stratigraphique du Membre C de la Formation de Maqam dans le Wadi Magam.
Coordonnées 2 la base : N24°46'26", E55°51'59".
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également ces mémes éléments décimétriques en bancs allongés et quelques blocs arrondis
de dimension métrique de calcaire micritique. Watts & Garrison (1986) ont publi€ une étude
sédimentologique exhaustive sur cette séquence.

Je vais décrire rapidement les principaux changements dans cette longue succession monotone.
Aprés un intervalle de calcaires vermiculés vers 25m, on observe sur environ 80m les premieres
traces de bioturbations. Elles sont rares et peu diversifiées. Plusieurs conodontes N. cf. dieneri,
N. cristigalli, N. pakistanensis, Pseudofurnishius sp. (dét L. Krystyn) ont été trouvés dans cet
intervalle et lui donne un age Smithien moyen. Au métrage 120, se trouve un niveau de bréche
de 2m de haut. Au-dessus apparaissent les premiers resédiments turbiditiques remaniant des
oolites. Dés le niveau OMO 124, on observe dans les calcarénites, des petits foraminiferes et des
fragments de bivalves. On trouve dans différents niveaux (OMO 124, 143, 148, 153, 163, 167),
les foraminiféres Cyclogira sp., Earlandia sp., Glomospirella sp., Spirorbis sp., Meandrospira
sp., (dét. S. Richoz), typiques du Trias inférieur. Ils ne sont plus observés apres le métrage 620.
Entre 500 et 520, les bioturbations sont de nouveau fréquentes et elles sont plus diversifiées que
dans le premier intervalle.

Le cycle 9 (3 540m de la base, cf. figure 4.15) voit apparaitre des niveaux importants de shales
en crayon vert olive. Un niveau de 10m de ces shales est surmonté par un ensemble chenalisé
de calcarénites noires plus ou moins grossiére qui ressort bien dans le paysage. Elles sont en
bancs de 10-30cm d’épaisseur, sans interlits marneux et sans oolites. Elles deviennent ensuite
plus marneuses et en bancs plus fins avant quelques niveaux de shales en crayon vert olive.
Au métrage 630 on retrouve une série de calcilutite en plaquettes apres cet intervalle de 90m
plus marneux dominé par les shales vert olive et les calcarénites. Des éléments de conodontes
donnent un 4ge Smithien pour le sommet de ces calcarénites (Krystyn, comm. orale). Le niveau
OMO 172A forme la créte au-dessus du Wadi Maqam, c’est un niveau de calcaire en plaquettes
plus du tout marneux et sans interbancs.

Dans le Wadi Shuyab (cf. figures 4.18 et 4.24), la partie supérieure du Membre C est représentée
par des calilutites en plaquettes gris-jaunes plus ou moins marneuses. Les conglomérats
intraformationnels peuvent étre localement abondants. Par contre, il n’y a plus de grands
niveaux bréchiques, une seule calcarénite oolitique en chenal est notée au métrage 905 (205,
figure 4.24). De nombreux ammonoides, mal conservés, sont observés deés le niveau OMO
178 (figure 4.24) et ce jusqu’au sommet du membre. Ce sont des ammonoides smithiens (J.
Guex, comm. orale). Les traces fossiles que 1’on trouve a plusieurs reprises durant toute la série
deviennent trés abondantes et diversifiées dans les derniers 100m. Le niveau OM1 49A a donné
un conodonte smithien (Krystyn, comm. orale). Le niveau OMO 172B est représenté par 2m
de calcaires en plaquettes noires bien laminées avec beaucoup de bioturbations. Il termine la
séquence des calcilutites en plaquettes. Au-dessus, on observe 10m de shales vert olive et 4m50
de calcaires orangés marneux qui ressortent bien dans le paysage. Ces calcaires orange sont
en discordance au-dessus des shales olive et viennent latéralement directement au-dessus des
derniers calcaires en plaquettes (cf. figure 4.18). Cette discordance est probablement due & un
phénoméne tectonique local sans grande amplitude. Cet ensemble débute par 2m de calcaires
marneux orange jaune en plaquettes laminées avec quelques niveaux de calcaires noirs et de
petites plaquettes de calcaires grises. On observe au-dessus une bréche turbiditque en chenal
d’une épaisseur de 0 & 1m avec des éléments anguleux. La base de la turbidite montre des
éléments oolitiques et la matrice du sommet montre de nombreux crinoides. Un échantillon pris
dans cette turbidite a donné les conodontes Icriospathodus collinsoni (Solien), Neogondollela
elongata (Sweet), Neospathodus n.sp. (dét L. Krystyn) marqueur de la deuxiéme zone du
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Figure 4.24 : Profil stratigigraphique et isotopique du Membre C de la Formation de Maqam dans le Wadi Shuyab.

aproximativement au métrage 700 de la figure 4.23.

La partie argileuse de la séquence 17, montre latéralement une discordance. Le point O correspond
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Spathien d’apres Orchard (1995). Cependant des données non publiées de L. Krystyn indiquent
que ces formes peuvent déja apparaitre dans la premiere zone du Spathien. Cette turbidite est
surmontée par S0cm calcaires marneux jaune orange, 50cm de calcaire gris et 1m de calcaire
jaune orange qui terminent le Membre C.

Le Membre D débute par 10m de shales bruns avec de rares bancs millimétriques de gres et de
marnes avant une longue série monotone de shales verts sur environ 75m d’épaisseur.

Conclusion pour le Membre C

Cette étude a clairement contribué a enfin donner un age au Membre C de la Formation de
Magam. Avant cette étude, ce membre était supposé étre d’un 4age entre le Trias basal et le
Ladinien (Atudorei, 1999). La découverte de conodontes de la base du Trias (a 3m de la base
du Membre C), de 1a deuxiéme zone du Griesbachien (a 9m de la base du membre), du sommet
du Dienerien (35m au-dessus de la base du membre), de tout le Smithien (de 45m a 940m de la
base) et de la deuxieéme zone du Spathien (dans les deux derniers metre du Membre C) donne
pour la premiére fois une image claire de 1’évolution de la sédimentation au Trias inférieur sur
la pente de la marge continentale omanaise.

Les sédiments d’Age Induen ont donc une épaisseur de 35 440m. Il sont constitués essentiellement
de calcimudstones en plaquettes avec des zones plus marneuses. On y rencontre des niveaux de
glissements sous-marins, des conglomérats intraformationnels a galets plats. Le premier niveau
bréchique important contenant des éléments permiens de la plate-formes se situe probablement
au Dienerien. Les seules faunes non remaniées répertoriées sont des ammonoides, des conodontes
et des traces fossiles.

La partie principale du Membre C de la Formation de Magam est constituée de sédiments d’age
Smithien (900m de puissance). Elle débute par un niveau d’environ Sm de calcaires vermiculés.
Puis, elle comprend principalement des calcilutites en plaquettes gris beige, quelques calcarénites
souvent oolitiques en bancs centimétriques, et des niveaux de bréches importants. Une étude
sédimentologique de détail ainsi que des modeles de dépositions ont ét€ proposés par Watts
(1988). En plus des rares conodontes, on observe dans les calcarénites quelques foraminiferes
du Trias inférieur et quelques bivalves. Vers le sommet du membre, les ammonites et les traces
fossiles deviennent fréquentes.

Le dernier conodonte smithien se situe & 20m du sommet du Membre C et la premiere zone a
conodonte du Spathien se trouve 2m sous le sommet.

Le Membre D, par déduction & un 4ge compris entre le Spathien et le Ladinien.

La présence importante de conglomérats intraformationnels a galets plats (flat-pebble
conglomerates) montre I’importance d’une lithification trés précoce de la surface sous-marine.
Cette lithification précoce peut-étre due soit a une forte activité bactérienne (Riding, 2001) ou
aux conditions chimiques particuliéres a I’interface sédiments-eaux au Trias basal (Wignall &

Twitchett, 1999).
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4.3.6 Résultats des analyses

Les valeurs isotopiques du 8°C_
Je reprends les 8 valeurs d’ Atudorei (1999) pour les membres A et B de la Formation de Maqam.
J’ai analysé 108 autres échantillons pour le sommet du Membre B, le Membre C et la base du
Membre D (cf. figure 4.20).

Dans le Permien, Atudorei (1999) a obtenu des valeurs du 8°C_, diminuant de 5.5%o a la base
du Membre A a 2.6%o0 environ 50m au-dessus de la base du Membre B (cf. figure 4.20). Les
valeurs remontent ensuite pour atteindre 4.9%¢ & 10m du sommet du Membre B. Wang et al.,
(2004) notent une double excursion négative proche de la limite Lopingien-Guadalupien. Une
hypoth¢se de travail est de faire correspondre I’excursion obtenue entre le sommet du Membre
A et la base du Membre B pour un signal des changements qui ont lieu a la limite entre le
Permien moyen et supérieur. Un pas d’échantillonnage plus serré et une étude sur les effets de la
dolomitisation sur la composition isotopique dans cette zone particulierement touchée seraient
nécessaire pour confirmer cette hypothese.

Dans le profil 1 (cf. figure 4.21), les valeurs sont de 3.4%o dans les derniéres dolomies a chert.
On observe une chute nette & 2.6%o dans les niveaux OMO 79 et 80, puis a 2%o pour I’échantillon
OMO 82.

Dans le profil 3-5, les valeurs partent également de 3.4%o dans les dernieres dolomies a cherts.
Les valeurs diminuent ensuite régulieérement depuis le dernier niveau a cherts (4m50) pour
atteindre 2.4%o dans le dernier banc calcaire gris visible du Membre B.

80cm au-dessus, dans une concrétion calcaire dans les argilites rouges de la base, on obtient
une valeur de 0.3%o, qui va continuer a descendre pour atteindre un premier minimum a —0.9%eo
au sommet des siltites jaunes. Les valeurs isotopiques du 6"°C_, montrent ensuite un premier
pic a 0.1%o0 dans le premier banc des calcaires en plaquettes au-dessus des argilites rouges.
Les valeurs restent homogenes autour de -1.2%o pour les 4 premiers métres des calcaires en
plaquettes. A partir de OM 96 (cf. figure 4.22), les valeurs remontent jusqu’a 0.2%o au sommet
de la partie calcaire de la coupe 3-5.

Dans la partie dolomitique au-dessus, dans le profil principal (cf. figure 4.25), les valeurs
continuent d’augmenter jusqu’a 1.7%o. Elles diminuent ensuite a 1.0%o au-dessus de la premiére
bréche a éléments permiens pour remonter dans les calcaires vermiculés et atteindre son sommet
a 1.7%o dans le niveau qui contient 1’association type de la zone a N. waageni, deuxiéme zone
du Smithien. Les valeurs vont redescendre ensuite progressivement pour atteindre un premier
palier autour de 0.1%o0 jusqu’a 15m sous la premicre mégabréche plurimétrique. Sm sous cette
méme breéche les valeurs diminuent sur un deuxi¢me paliers autour de 0.9 +0.3%o. Excepté une
valeur a —2.3%o dans les premiéres calcarénites oolitiques, les résultats isotopiques vont rester
dans cette fourchette jusqu’au niveau OMO 145, 265m plus haut (cf. figure 4.20). Les valeurs
diminuent ensuite pour atteindre un minimum a —1.8%o au sommet de I’intervalle a calcarénite
noire (OMO 168). Au sommet du profil dans le Wadi Maqam, les valeurs remontent a —1.1%o
pour terminer a —2.5%o sut la créte qui sépare les Wadi Maqam et Shuyab.

Wadi Shuyab voit les valeurs diminuer progressivement de —1.4%o & —1.9%o jusqu’a 60m sous
le sommet du Membre C (cf. figure 4.24). Les valeurs remontent ensuite a -1.3%o, 20m sous le
sommet pour redescendre ensuite a2 —2.5%0 & 4m de la fin des calcaire en plaquette. Le dernier
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échantillon dans les calcilutites en plaquettes & un résultat isotopique de —2.2%o. Les valeurs
vont rapidement augmenter a la base du niveau de calcaire marneux orange pour atteindre un
maximum a 2.1%o au-dessus du niveau turbiditque datée la zone de conodontes a I. collinsoni
(probable premiére zone du Spathien). Les valeurs redescendent ensuite trés abruptement a
—~2.0%o0 au sommet des calcaires marneux jaunes et donc du Membre C. Les valeurs baissent
encore a —2.4%o dans les quelques niveaux de calcaire gréso-marneux que 1’on trouve dans les
shales du Membre D.

Mesures Rock-Eval

Des analyses de la matiére organique ont été effectuées sur certains échantillons par pyrolyse
sur Rock-eval 6 & ’université de Neuchitel. Les échantillons ont donné pour la plupart des
valeurs de teneur en matiére organique sous la limite de détection de 0.1%. Les chiffres donnés
en-dessous de cette limite sont indicateurs d’une présence de matiere organique sans pouvoir la
quantifier. Les échantillons du Permien et de I’Induen étaient tous sous la limite de détection.
Seuls deux échantillons du Smithien, sous la premiére mégabréche (OMO 109 et 111) montrent
des valeurs de respectivement 0.18 et 0.09%. Ce sont de tres faibles valeurs; aucune autre
variable de la méthode n’a pu étre mesurée. Ceci peut étre attribué a une forte maturation
thermique, une oxydation extensive ou une dégradation bactérienne de la mati¢re organique.
Toutes les valeurs sont dans I’annexe 16.

4.3.7 Discussion

Les analyses montrent une grande dispersion dans le diagramme 6'*0-6"°C_ , sans covariance
apparente (cf. figure 4.10). Au vu des nouvelles datations obtenues, la courbe est bien corrélable
avec d’autres profils isotopiques. Ce profil représente donc probablement les compositions
isotopiques primaires.

La chute isotopique qui marque I’intervalle limite entre le Permien et le Trias se déroule en
plusieurs paliers :

Une premiére chute de 1.3%o a lieu dans le sommet des dolomies a chert, au sein de la méme
lithologie. Elle a lieu au minimum dix métres avant la limite entre les deux membres.

Une deuxiéme chute de 1.6%o a lieu dans les 5 derniers meétres des calcaires (profil 3-5) ou des
dolomies (profil 1-2) permiennes.

Une troisiéme chute de 1.7%o a lieu entre le dernier banc de calcaire Permien et la premiére
concrétion calcaire dans les argilites rouges de la base du Membre C. Cette chute brusque qui
n’enregistre pas les différents pics et paliers que montrent les profils mesurés en Turquie (cf.
figure 5.18) et en Iran (cf. figure 6.8). Par rapport au Wadi Sahtan, il manque les metres 0 a 5 du
profil de la figure 4.7. Les sédiments qui représentent ce laps de temps sont les 80cm d’argilites
rouges entre les deux valeurs isotopiques.

La remontée des isotopes a lieu dés la zone a ammonites O. tibeticum et la zone a conodontes
L Isarcica (cf. figure 4.22) comme dans les coupes trés bien calibrées biostratigraphiquement
du Bloc de Wasit (Krystyn et al., 2003 et cette étude, chapitre 4.5.3), des coupes de Heping,
Taiping (Krull et al., 2004) et Chaohu (Tong et al., 2002) en Chine du Sud et de Nammal Gorge
dans les Salt Range au Pakistan (Baud et al., 1996; Atudorei, 1999). La remontée continue
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L. Krystyn. Légende cf. fig. 4.23.
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jusque sous le premier niveau de bréche datée du Dienerien terminal. Elle est au total de 3%e.
Un rééchantillonnage a été effectué afin de renforcer le pas d’analyse relativement faible entre
les niveaux OMO 100 et OMO 103, soit entre la zone a I. Isarcica et la zone a N. cristigalli
(cf. figure 2.1) (analyses en cours). Il est donc difficile pour I’instant de mettre en évidence
les variations isotopiques importantes qui ont lieu durant ce laps de temps (cf. Atudorei, 1999;
Tong et al., 2002; chapitre Turquie et Iran ainsi que les coupes du Bloc de Wasit et du Wadi
Sahtan, figures 4.5 et 4.35).

Une chute de 0.8%o a lieu juste aprés la bréche a éléments permiens qui a donné des conodontes
de la zone a N. cristigalli (derniére zone du Dienerien). .

Un deuxi€me pic apres une remontée de 0.8%o se situe dans le niveau qui a donné les conodontes
de la zone & N. waageni (deuxiéme zone du Smithien). La premiére zone a conodonte du
Smithien fait donc ici au maximum 7m et correspond a une remontée des valeurs isotopiques.
Il a lieu dans le faciés des calcaires vermiculés, intervalle particulier dans cette longue série de
calcilutites a plaquette. Le double pic positif, que 1’on observe dans cette coupe, est également
visible au Smithien dans la coupe de Wadi Wasit Sud (cette étude), d’ Abadeh, de Zal (Horacek
et al., sous presse) et en Chine du Sud (Tong et al., 2002 et Payne et al., 2004).

La descente des valeurs isotopiques apres le pic positif a lieu toujours dans la zone & N. waageni.
Elle est au maximum de 4.2%o. Elle a lieu juste apres I’intervalle a calcaires vermiculés.
Atudorei (1999) a discuté des valeurs isotopiques trés négatives (environ -1.4%0) que ’on
rencontre ensuite comme étant éventuellement dues a une contribution diagénétique. Cependant,
il comparait avec les valeurs obtenues dans d’autres profils au Griesbachien basal et non
aux valeurs du Smithien moyen et supérieur. Des valeurs trés négatives, homogenes sur un
important niveau stratigraphique sont connues dans le Smithien moyen et supérieur dans les
profils de Wadi Wasit Sud (-2.1%o), Sal (-1.5%o0), Salt Range (-2.3%o, Atudorei, 1999), Spiti
(-2.9%o0, Atudorei, 1999), Bulla, Uomo, Abadeh et Zal (Horacek et al., 2000 et sous presse)
et en Chine du Sud (Tong et al., 2002 et Payne et al., 2004). Cette excellente correspondance
entre des profils de différents domaines paléogéographiques permet d’établir que ce sont des
valeurs habituelles pour ce laps de temps au moins dans le domaine néotéthysien et les bassins
adjacents. Elles n’ont donc pas ou peu subi d’influence diagénétique.

Un pic positif est connu pour terminer cette longue suite de valeurs trés négatives dans les
profils des Salt Range et Spiti (Baud et al., 1996; Atudorei, 1999 ); Bulla, Uomo, Abadeh et Zal
(Horacek et al., 2000 et sous presse) et en Chine du Sud (Tong et al., 2002 et Payne et al., 2004).
Dans ces profils, il se situe a proximité de la limite Smithien - Spathien. Le pic positif a lieu
ici dans la premiére zone de conodonte du Spathien. Nous sommes ici dans une configuration
identique a celle décrite par Atudorei (1999) dans le profil de Losar a Spiti en Himalaya. Baud
et al. (1996) et Atudorei (1999) décrivent un pic similaire 8 Nammal Gorge dans les Salt Range
du Pakistan, mais il a alors lieu dans le Smithien terminal. Je vais reprendre la discussion sur la
position de ce pic au chapitre 4.7.5.
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4.3.8 Conclusion

Ce travail a permis d’apporter de nombreuses nouvelles données stratigraphiques et isotopiques
pour la Formation de Magam dans le Groupe de Sumeini. Le membre B est daté du Capitanien
au Changhsingien. Le membre C est daté de la base du Griesbachien par H. parvus au Spathien
inférieur. L’Induen a une épaisseur de 35m, le Smithien inférieur de 7m et le Smithien moyen
3 supérieur de 900m. La premiere zone a conodonte du Spathien fait au maximum 20m. Le
Membre D a un dge compris entre le Spathien moyen et le Ladinien. La courbe isotopique
est corrélable avec les autres coupes étudiées dans ce mémoire et publiées (Atudorei, 1999;
Tong et al., 2002; Krull et al., 2004 ; Payne et al., 2004). Elle confirme la réalité de valeurs tres
négatives au Smithien moyen et terminal. Elle permet de mieux contraindre les pics positifs du
Smithien inférieur et de la limite Smithien-Spathien.
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4.4 LA LIMITE PERMIEN-TRIAS DANS LES DEPOTS DE PLATES-
FORMES CARBONATEES ISOLEES DE LA PLATE-FORME ARABE
: PEXOTIQUE DE BA’ID.

Le bloc exotique de Bai’d est un affleurement exceptionnel (figure 4.27). En effet, il est témoin
d’une sédimentation pélagique stable des la base du Trias et qui persiste avec peu de changement
sur plus de 100Ma. La plupart des lieux de dépdts similaires dans la Néotéthys ont di disparaitre
lors d’une subduction.

Le bloc de Ba’id se situe dans une fenétre d’unités des nappes d’Hawasina sous les ophiolites
de Semail au Sud du Saih Hatat (cf. figures 4.1 et 4.26). Il s’expose a 1’Ouest du Wadi Alwa
(nom parfois employé pour le décrire). Le bloc de Ba’id a été étudié en détail par Glennie et
al., (1974); Villey et al., (1986); Béchennec (1988); Blendinger, (1988, 1991, 1995); Tozer &
Calon (1990); Pillevuit, (1993); Pillevuit et al., (1997); Orchard, (1995); Weidlich et al., (1993);
Weidlich & Fliigel, (1995); Weidlich & Senowbari-Daryan, (1996); Weidlich & Bernecker
(2003); Atudorei, (1999) et Baud et al., (2001a).
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Figure 4.26 : Carte géologique simplifiée de la région de Ba'id (d’apreés Béchennec et al., 1992b).
1 : Bloc de Ba'id, 2 : Bloc de Wasit, 3 : Wadi Wasit Sud
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4.4.1 Cadre tectonique

La cartographie de Villey et al. (1986c), Béchennec et al. (1992b) et Pillevuit (1993) montre que
le mégabloc de Ba’id apparait dans une position tectonique basse dans les nappes d’Hawasina.
La carte géologique (cf. figure 4.28) donne une idée de ’extréme complexité de 1’assemblage
tectonique dans cette région. L’ordre de ’empilement des unités stratigraphiques d’Hawasina
n’est pas toujours aisé A comprendre. Ainsi, le Groupe d’Al Buda’ah repose sur une série
d’écailles tectoniques discontinues. Ces écailles comprennent une série de volcanites de quelques
centaines de métres d’épaisseur caractérisées par des tuffites et des volcanites massives, une
série de radiolarites d’age Aptien-Cénomanien, une série de bréches (Formation de Rahbah)
d’une dizaine de métres d’épaisseur, une séquence d’envi