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Les roches métamorphiques de Haute Pression (facies schistes bleus ou
éclogite) marquent l'emplacement de chaines de montagnes actives ou fossiles
(subduction ou collision) dont la signification est traditionnellement interprétée
comme résultant d’une phase d’épaississement crustal. L’exhumation de ces roches
est en revanche mal comprise, d’autant plus d’ailleurs que des roches ont enregistré
des pressions tres fortes (Chopin, 1984; Liou et al., 1996; Lardeaux et al., 2001). Sur le
terrain, ces roches sont souvent intimement liées a de grands accidents extensifs dont
les premiers ont été décrits dans le Sud-Ouest des Etats-Unis, dans la région du Basin
and Range. Le «saut» de conditions métamorphiques de part et d’autre de ces
structures, qu’il est convenu d’appeler détachements (Critenden, 1980) indique
Iéchelle, souvent crustale, des mouvements extensifs qui en sont a l'origine
(Wernicke, 1992). Le terme de « metamorphic core complex » décrit les domes
métamorphiques exhumés durant un épisode d’extension crustale sous de tels
détachements (Coney 1973; Critenden, 1980). Leur caractéristique majeure est la zone
de cisaillement ductile, puis parfois cassante, qui sépare I'unité supérieure, nettement
moins métamorphique, de I'unité inférieure. Cette unité est souvent affectée par une
déformation cassante controlant les dépdts de bassins sédimentaires. Dans ce cas,
I'étude du fonctionnement de ces zones extensives peut donc, a priori, étre entreprise
tant dans les roches métamorphiques déformées que dans les bassins sédimentaires
formés durant I'exhumation.

Les Cordilleres Bétiques, au Sud de I'Espagne, figurent parmi les terrains
idéaux pour l'étude de l'exhumation des roches métamorphiques du fait de
conditions d’affleurement exceptionnelles. Les zones internes contiennent des
noyaux d’éclogites alpines préservées dans un environnement amphibolitique sur
lequel reposent, via de grandes zones de cisaillement extensives, des bassins
sédimentaires néogenes. La cinématique tertiaire de la région est relativement bien
contrainte, les déformations relativement récentes et, pour partie, encore actives,
n’ayant pas été effacées par des déformations ultérieures.

Bassin
sédimentaire

Déme métamorphique Zone de :
syn-exhumation

Extensif cisaillement

\\/

Figure 0.1 : Schéma conceptuel d’'une zone de cisaillement extensive limitant une unité
inférieure métamorphique déformée ductilement et une unité supérieure moins
métamorphique portant un bassin sédimentaire formé pendant I'exhumation.
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Ainsi cette these vise a l'établissement d'un modele géodynamique
accompagné d'un calendrier cinématique le plus précis possible pour 'exhumation
des roches d’une unité métamorphique majeure de 1'édifice bétique. Elle repose sur
I'analyse de deux enregistrements de la déformation: celui les bassins sédimentaires
dont sera tirée la subsidence tectonique (subsidence en fonction du temps, S-t) et
celui des roches métamorphiques (chemins pression - température - temps -
déformation, P-T-t-¢). Le but est ici de répondre a une problématique régionale en
comparant les enregistrements de ces deux marqueurs témoignant d’une cause
unique, I'exhumation de roches métamorphiques alpines (Figure 0.1).

L’idée de départ de ce travail était d’obtenir des chemins S-t dans les bassins
supra-détachements et des chemins P-T-t-¢ dans les domes métamorphiques sous-
jacents pour corréler les différents événements et comparer les vitesses d’exhumation
et de subsidence (Figure 0.2).

Comment lire les processus géodynamiques profonds en surface

N 5 Bassin
Déme métamorphique Zone de Sédimenlair_e
extensif cisaillement syn-exhumation

Délamination 7
Retrait du slab 7

L]
100 km

Les conséquences thermiques et cinématiques de ces processus tectoniques ]
se traduisent dans la forme des chemins P-T-t de |a crolte profonde exhumée échelle approx. = 10 km
et dans la géométrie et 'évolution temporelle des bassins sédimentaires i

temps

Pression
subsidence

2]
=
S
A
v?
2
Q_
Q_
O]
O

temps

Figure 0.2 : Schéma de principe illustrant le but de ce travail, 'analyse et la corrélation
des signaux sédimentaires et métamorphiques afin d’expliquer dans processus crustaux
voire lithosphériques.
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A la fin de ce travail de recherche, on se rend compte que cet objectif a du étre
réévalué car les bassins sédimentaires n’enregistrent pas la totalité de 1'épisode
d’exhumation mais seulement la fin. Néanmoins une partie des objectifs initiaux a été
atteinte et nous sommes capables de proposer un schéma 3D de 1'évolution de la
région, tant du point de vue des phénomenes profonds que de la formation des
bassins sédimentaires, et des relations entre déformation profonde et dépots.

Le second objectif de ce travail, implicite, est plus méthodologique, montrant
tant la faisabilité que les limites de cette approche intégrée, s’apparentant a une étude
de type « tectonique et sédimentation ». Celle-ci est en revanche réalisée a une échelle
supérieure, en regard de ce qui est pratiqué en général et dans un contexte a fort
controle tectonique.

Cette these, dont voici le plan, suit globalement cette démarche:

* Le chapitre 1 dresse le bilan des connaissances sur 1’exhumation des roches
de Haute Pression. Les contextes géodynamiques, les modeles et les mécanismes sont
brievement revus en insistant particulierement sur les zones de cisaillement
extensives dont l'activité contrdle, au moins en partie, 'exhumation. Une attention
particuliere est portée aux outils disponibles pour étudier les phénomeénes
d’exhumation.

* Le chapitre 2 présente le contexte géologique, apres ce tour d’horizon sur les
« généralités » théoriques et méthodologiques. La dynamique actuelle et I'évolution
tertiaire du domaine méditerranéen sont d’abord revues pour replacer I'évolution
des Cordilleres Bétiques dans son contexte, et servir de jalon dans l'intégration des
résultats a cette échelle lors de la discussion finale. L’arc Bétiques-Rif est ensuite
décrit plus en détail en se focalisant particulierement sur les zones internes et leur
évolution. Le détail des connaissances sur les différents «complexes »
métamorphiques y est donné en synthétisant tant 1évolution tectono-
métamorphique que les contraintes chronologiques ou les relations avec les

processus de sub-surface comme la formation de bassins sédimentaires.

Les chapitres suivants apportent les contributions propres a cette étude. Les résultats
et leurs interprétations y sont présentés sous forme d’articles en anglais en cours de
soumission ou de publication. Ce type de présentation présente 1'avantage majeur de
la concision, le « manque de concret » étant pallié par des planches couleurs faisant le
lien avec le terrain en fin de chapitre. D’autre part, les résultats présentés couvrant
différents domaines des géosciences, les articles sont précédés d’une introduction sur
les concepts et les méthodes ainsi qu'en un paragraphe montrant en quoi ils
répondent a la problématique générale.

L’organisation de ces parties est thématique, d’abord focalisée sur 1'étude des
bassins sédimentaires (S-t) suivie de deux chapitres exclusivement liés a I’évolution
tant structurale que métamorphique et temporelle (P-T-t-¢) des zones de socle.
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Figure 0.3 : Carte géologique tres simplifiée de I'Est des zones internes des Cordilléres
Bétiques montrant avec le méme formalisme les différents compartiments de I'édifice
étudié avec une unité inférieure métamorphique (en rouge), une unité supérieure moins
métamorphique (en orange) portant les bassins sédimentaires formés durant I'exhumation
de 'unité inférieure. Les cadres noirs représentent les zones d’étude concernées par les
différents articles présentés dans cette these.

Le chapitre 3 présente les résultats de deux études (articles 1 et 2, Figure 0.3)
visant a lire et contraindre la déformation du substratum au travers de
'enregistrement sédimentaire afin de dégager 1'histoire de la subsidence. Ces études,
en particulier la premiere, sont couplées a une analyse microstructurale des failles
affectant les dépots et a la recherche d’indices de déformation syn-sédimentaire afin
de caractériser le lien entre la déformation et la subsidence.

* Le chapitre 4, principalement structural (article 3, Figure 0.3), tente de
répondre aux questions posées par le chapitre précédent. Il tente en particulier de
résoudre l'apparent paradoxe entre les directions d’extension dans la crotte
inférieure et dans la crotite supérieure portant les bassins. Cette partie est focalisée
sur les domaines de socle et propose un modele structural d’évolution des domes
métamorphiques depuis les reliques de déformation « prograde » jusqu’aux stades
finaux de I'’exhumation sous des conditions cassantes.
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* Le chapitre 5 apporte, par le biais de deux articles (4 et 5, Figure 0.3) de
nouvelles contraintes tant en « Pression-Température » qu’en « temps » sur la base
du modele précédent. Ainsi, les trois unités métamorphiques constitutives des domes
métamorphiques étudiés font-elles I'objet de I'utilisation conjointe de différentes
méthodes de quantification P-T. Le volet radiochronologie apporte les contraintes
temporelles nécessaires a l'intégration de nos résultats et repose sur un concept
nouveau de datation qui sera présenté en introduction du chapitre.

Enfin, le chapitre 6 fait la synthese des résultats a des échelles de temps et
d’espace croissantes depuis celles des bassins sédimentaires jusqu'a celle de
I'évolution de la Méditerranée Occidentale en passant par l'échelle des domes
métamorphiques. L'intégration a I'échelle de la chaine, en particulier avec I'évolution
du complexe Alpujarride est discutée dans deux articles (6 et 7) supplémentaires
disponibles en annexes.
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Les mécanismes d’enfouissement des roches par des processus tectoniques tels
que la subduction ou la collision, sont relativement bien compris depuis les années
70, apres l'avenement de la tectonique des plaques. Bien aprés les premieres
descriptions des éclogites basiques (Eskola, 1921), et grace a la découverte de roches
contenant de la coésite, le polymorphe de haute pression (HP) du quartz (Chopin,
1984; Smith, 1984) la pétrologie métamorphique a montré que des roches crustales
pouvaient atteindre des profondeurs équivalentes a 26,3-27,3 kbar (70-90 km;
Hemingaway et al., 1998, pour des températures comprises entre 600 et 700°C). Cette
transition minéralogique marque la limite inférieure du domaine de la ultra haute
pression (UHP), dont I"extension a plus récemment été repoussée vers des pressions
plus importantes avec la découverte de micro-diamants (Soboley et Shatsky, 1987; Xu
et al., 1992; Dodrzhinetskaya et al., 1995) correspondant a des pressions de 30 a 33
kbars (95 a 110 km, pour des températures entre 600 et 700°C). L’enfouissement de
fragments continentaux (a quartz) a ces profondeurs est difficile a expliquer, compte
tenu de leur flottabilité dans un environnement mantellique beaucoup plus dense. La
tomographie sismique permet d’'imager des panneaux plongeants a des profondeurs
bien supérieures, mais on ne retrouve que rarement des matériaux océaniques,
attestant de pressions supérieures a 20-25 kbar, matériaux devenant a ces pressions,
plus denses que le manteau environnant.

L’exhumation des roches métamorphiques pose des probléemes d’autant plus
grands que les pressions atteintes sont importantes, ce que I'on explique parfois par
des surpressions tectoniques (Mancktelow, 1995 ; Pétrini et Podladchikov, 2000). De
nombreux modeéles d’exhumation ont été proposés, basés justement sur les
différences de densité entre crotite et manteau, utilisant la flottabilité de la croftte
continentale comme moteur de I’exhumation.

Le but de ce premier chapitre est de faire une breve synthese de ce que 'on
sait sur 'exhumation des roches de HP. Elle revient, en particulier, sur les contextes,
les modeles et les mécanismes impliqués dans I’exhumation de ces roches. En outre,
elle permet de présenter la terminologie dont le détail ne sera souvent pas rappelé
dans la suite du manuscrit. Enfin, cette revue permet de fixer un cadre « théorique »
a I'étude des Cordilleres Bétiques en rappelant les modeles d’exhumation les plus
probables.

1. L’exhumation des roches métamorphiques

L’exhumation des roches métamorphiques n’est plus considérée comme
résultante des seuls effets de 1'érosion. En effet, 'extension syn- ou post-orogénique
peut créer de grandes zones de cisaillement d’échelle crustale, responsables d'une
grande partie de l'exhumation de roches métamorphiques. (Davis et al., 1978;
Crittenden et al., 1980; Platt, 1986; Wernicke, 1992; Jolivet et Goffé, 2000). Malgré une
similitude structurale, le contexte dans lequel sont exhumées les roches
métamorphiques contrdle un grand nombre de parametres dont en particulier, la
préservation ou la disparition des assemblages minéraux de Haute Pression (HP).

La notion d’extension pour une chaine de montagnes n’est pas percue de la
méme facon par tous les auteurs. L’extension syn-orogénique est observée, par
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définition, pendant 1’édification de la chaine. Elle est souvent limitée aux parties les
plus superficielles de la chaine, n’affectant souvent que la crotite cassante jusqu’a la
transition cassant-ductile. Dans le cas de la chaine himalayenne, de grandes zones de
cisaillement extensives ductiles, cette fois, éliminent une partie de 1'épaississement
crustal au dessus la dalle du Tibet, alors que des chevauchements importants sont
actifs en avant de la chaine (Burg et al., 1984; Burchfiel et al., 1992; Hodges et al., 1993;
Brunel et al., 1994). Ces zones de cisaillement extensives, du fait de leur synchronisme
avec des structures compressives et donc, avec 'épaississement crustal, indiquent
une extension locale, les conditions aux limites étant compressives (Burchfiel et al.,
1992; Brunel et al., 1994). Des cas d’extension syn-orogénique sont également décrits
en Créte ou en Oman (Jolivet et al., 1996, 1998).

L’extension post-orogénique ou tardi-orogénique, qui intervient apres la
formation de la chaine de montagnes conduit le plus souvent a sa disparition totale
(Dewey, 1989; Platt, 1993). Les cas d’extension post-orogénique sont en général moins
discutés avec, par exemple, les cas de la région du Basin and Range (Wernicke, 1992),
des Calédonides de Norvege (Andersen et al., 1994; Andersen, 1998), des Schistes
Bleus Cycladiques (Lister, 1984; Gautier et al., 1993; Gautier et Brun, 1994 a, b; Jolivet
et al., 1994; Jolivet et Patriat, 1999), de 1'ensemble Corse-Toscane-Mer Tyrénienne
(Fournier et al., 1991; Jolivet et al., 1991, 1999; Brunet et al., 2000) ou des Cordilleres
Bétiques (Platt et Vissers, 1989; Vissers et al., 1995).

Ces deux contextes géodynamiques vont maintenant étre décrits
succinctement. Le propos de cette partie sera illustré par les exemples les plus
probants choisis dans le domaine méditerranéen qui présente des segments
orogéniques a différents stades d’avancement (Jolivet et Faccenna, 2000).

1.1 L’extension syn-orogénique

L’extension syn-orogénique, dite également syn-collisionnelle, décrit, par
définition, les mouvements extensifs n’'intéressant qu'une partie de 1'orogene alors
que celui-ci est encore dans un stade d’épaississement crustal.

Dans le cas d"une subduction classique « océan-continent », ou bien dans celui
d’une subduction continentale, la plaque plongeante emmene avec elle des roches a
basse température en profondeur, les vitesses de subduction, mémes faibles, étant
beaucoup plus rapides que les rééquilibrations thermiques. Les structures
thermiques de la crotte et de la lithosphere s’en trouvent profondément modifiées
avec l'apparition d'une zone anormalement froide mimant approximativement la
géométrie du panneau plongeant dans lequel les isothermes sont déprimées par
rapport aux zones environnantes (Schubert et al., 1975). Les roches sont donc, en
général, enfouies le long d'un gradient «froid» de type HP/BT, également
dépendant du type de roches incorporées au prisme d’accrétion (England et
Richardson, 1977; England et Thompson, 1984; Davy et Gillet, 1986; Molnar et Lyon-
Caen, 1988; Bousquet, 1998).

La compilation des chemins P-T provenant de différentes zones des Alpes
Franco-italiennes montre que les pics de métamorphisme de chacune de ces unités
(atteints de facon diachrone) s’alignent sur un unique gradient d’environ 8°C.km-!
(Agard et al., 2001; Agard et Lemoine, 2003) (Figure 1.1).
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Les modeles d’exhumation comme ceux du «corner flow » ou du «flow
channel » (qui seront développés plus bas), étant concomitants de la subduction,
exhumeront les roches métamorphiques dans un environnement thermique voisin de
celui ayant présidé durant I'enfouissement. C'est par exemple le cas de la Créte
(chemin « Crl » Figure 1.1; Jolivet ef al., 1996) ou des Schistes Lustrés (chemins « SL1
a SL5 », Agard et al., 2001).

Un deuxieme type de chemin P-T est observé dans ce contexte, présentant
souvent une portion de décompression isotherme suivant directement le pic de
métamorphisme (chemin « Cr2 » Figure 1.1, Jolivet et al., 1996).

Pression en Kb

25 - Figure 1.1 : Exemples de chemins
® P-T rétrogrades dans les Schistes
Lustrés (SL 1a 5, Agard et al.,
20 1 2001), dans la nappe des
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5 migmatitique de Naxos (N1 et
N2, Buick et Holland, 1989;
10 - Avigad, 1998).
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1.2 L’extension post-orogénique

L’extension post-orogénique conduit au démantélement des chaines de
montagnes, alors souvent « remplacées » par de vastes zones de crotite continentale
amincie voire de crotte océanique (Dewey et al., 1989). Quelques soient les causes
responsables du démantelement de la chaine (développées plus bas), celui-ci est
quasiment invariablement accompagné par une advection de chaleur en base de
crotite. Les domes métamorphiques extensifs sont, en effet, souvent caractérisés par
des paragéneses chaudes, dans le domaine de stabilité de la sillimanite et/ou de
I’andalousite. De nombreux domes montrent d’ailleurs, de la fusion partielle, tel est
le cas des Calédonides de Norvege (Labrouse et al., 2002, 2003), de la Montagne Noire
(Brun et Van Den Driessche, 1994) ou de Naxos (Buick et Holand, 1989, Figure 1.2).

Les chemins P-T proposés impliquent souvent un réchauffement pendant la
décompression dont l'ampleur est mal connue du fait d'une rétromorphose
importante, voire totale des paragéneses de HP. La derniere partie des chemins est
ainsi caractérisée par un gradient métamorphique chaud, en général bien supérieur a
un gradient d’équilibre comme pour le dome migmatitique de Naxos (=60°C.km-;
chemin C, Buick et Holand, 1989).
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Figure 1.2: Exemple de modéle de
formation du dome de gneiss de Naxos
(Vanderhaeghe, 2004). Ce modele
illustre la mise en place du dome ainsi
que celle du cortege filonien associé.

5 km IE‘.

Dans ce dernier exemple, le chemin P-T obtenu pour le cceur du dome de
Naxos montre un réchauffement important durant la décompression, associé a de la
fusion partielle (chemin « N1 », Figure 1.1, Buick et Holand, 1989). Des reliques
éclogitiques y ont pourtant récemment été découvertes, a la périphérie du dome
(Avigad et al., 1997). Leur chemin rétrograde (chemin « N2 », Figure 1.1, Avigad et al.,
1997) est tres différent du chemin précédemment décrit, avec un refroidissement
post-HP. Ceci atteste que les roches de Naxos font partie de la ceinture des Schistes
Bleus Cycladiques et que c’est durant leur exhumation, visiblement guidée par des
processus et des cinétiques d’exhumation additionnels, qu’elles ont suivi des
évolutions rétrogrades tres différentes. Le refroidissement durant la décompression
signe vraisemblablement une exhumation en contexte syn-orogénique (Jolivet et
Gofté, 2000). Ces roches, comme la majorité des roches des Cyclades ont
potentiellement été exhumées dans les deux contextes, sans que pour autant, leurs
contributions respectives soient quantifiables. Dans les stades intermédiaires, on
observe seulement des paragéneses du type schiste vert comme sur l'ile de Tinos ou
d’Andros, méme si les chemins P-T indiquent une exhumation plus chaude que pour
I'exhumation syn-orogénique (chemin « T », Figure 1.1, Parra et al., 2002).

Les éclogites de Corse montrent, par exemple, qu'une grande partie de
I'exhumation se fait le long d'un gradient de type HP/BT, permettant une
rétromorphose des éclogites en schistes bleus a lawsonite, avant que 1’extension post-
orogénique ne démarre (Fournier et al., 1991; Jolivet et al., 1991, 1998). De plus, les
unités éclogitiques reposent souvent sur des unités ayant subi des pressions
moindres, impliquant sans conteste, qu'une partie importante de 1'exhumation s’est
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produite durant la phase orogénique. Les accidents les séparant sont donc, par
définition, des chevauchements fossiles (Avigad et al., 1997).

Le complexe Névado-Filabride des Cordilleres Bétiques montre également
cette architecture avec une unité ayant, au moins en partie, subi des conditions
éclogitiques (unité de Bédar-Macael) reposant sur des unités de pressions moindres
(unités de Calar Alto et de Ragua; Martinez-Martinez, 1986; De Jong, 1993; Puga et al.,
2000).

1.3 Leur transition dans le temps et dans l'espace

Dans de nombreux cas, exhumations syn- et post-orogéniques se succedent.
Prenons, par exemple, le cas des domaines de subduction affectés par un retrait du
panneau plongeant (I'origine d'une telle situation sera discutée plus bas). Ces zones
présentent souvent une forte asymétrie avec une face convexe caractérisée par du
raccourcissement et une face concave, en arriere de laquelle la lithosphere entiére est
sujette a de I'extension généralisée et & du magmatisme (Figure 1.3). En avant, dans
les zones de compression frontale, les roches sont incorporées au prisme d’accrétion
ou elles sont d’abord équilibrées dans des conditions de type HP/BT (Figure 1.3).
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Figure 1.3: Carte du domaine égéen et localisation des deux ceintures métamorphiques de

haute pression (Jolivet et al., 2004) d’apres les travaux originaux de Bonneau et Kienast,
1982).

Par sous-placage de nouvelles unités accrétées en avant, une partie de ces
roches sera exhumée dans ces mémes conditions, préservant ainsi leurs paragéneses
HP/BT. Avec le retrait de la subduction, les unités métamorphiques déja en partie
exhumées ou non, sont transférées relativement vers le domaine d’arriere-arc (Jolivet
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et Patriat, 1999; Trotet et al., 2001a,b). Ces unités seront alors exhumées plus tard dans
des conditions plus chaudes ot les assemblages HP/BT sont partiellement, voire
complétement, rééquilibrés en assemblages barroviens. Il est d’ailleurs fréquent dans
ce contexte que les roches subissent un épisode de fusion partielle (Naxos, Figure 1.2).
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Figure 1.4: Coupe N-S du domaine égéen et localisation de trois chemins P-T types. Du
Sud au Nord (Localisation Figure 1.3), on distingue, (1) la zone de subduction, (2) le
prisme d’accrétion de la ride méditerranée ou des roches sont actuellement enfouies le long
d’un gradient froid, (3) la créte ou affleurent des roches métamorphiques de type HP/BT
n’ayant pas subi de rétromorphose importante, exhumeées en contexte syn-orogénique, (4)
les Cyclades, oui affleurent des roches de HP qui ont été exhumées en partie en contexte
syn-orogénique, I'exhumation ayant été complétée en contexte post-orogénique.

La coupe du domaine égéen (Figure 1.4) montre la transition spatiale et
temporelle entre les deux contextes. Sur cette coupe, des unités sont exhumées en
contexte syn-orogénique pres du front, comme c’est le cas en Créte. Leur évolution
métamorphique est caractérisée par une bonne préservation des minéraux de HP-BT
(chemin de droite, Figure 1.1, chemins de type « Cr », Figure 1.1). Les roches non-
exhumées pouvent étre exhumées plus tardivement, en contexte post-orogénique.
Elles seront, dans ce cas, restées plus longtemps en profondeur et seront de ce fait
fortement rééquilibrées a HT, dans des conditions compatibles avec le gradient
géothermique élevé qui régne dans cet environnement. Tel est le cas des roches de
Naxos ou de Ios montrant une incursion dans les hautes températures (chemin de
gauche, Figure 1.4, Buick et Holland, 1998). Il est également possible de trouver des
roches métamorphiques dans lesquelles on peut faire la part entre l'efficacité des
différents contextes. En effet, le chemin P-T des roches de l'ile de Tinos montre
clairement un début d’exhumation en contexte syn-orogénique, le long d’un gradient
froid (Parra et al, 2002). Les roches sont ensuite réchauffées en base de crotte
marquant un arrét momentané de I'exhumation avant qu’elles ne soient finalement
exhumées dans un contexte chaud (post-orogénique). Cet arrét momentané de
I’exhumation peut donc étre interprété comme le temps nécessaire pour passer d'un
contexte a l'autre.
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Il est donc possible d’avoir, sur une méme coupe la coexistence des deux
contextes, c’est d’ailleurs également le cas sur le transect Corse-Toscane (Jolivet et al.,
1998; Jolivet et Goffé, 2000).

Les unités métamorphiques des Cordilleres Bétiques montrent également des
types de chemins bien distincts. Certaines unités des Alpujarrides montrent en effet,
des paragénéses bien préservées a carpholite fraiche, et des unités ayant subi une
rétromorphose importante a HT avec la cristallisation d’andalousite, de sillimanite et
de feldspath potassique (Figure 1.1).

1.4 Asymétrie de l'extension post-orogénique

Il est important de noter, méme si I'origine de ce phénomene n’est pas encore

clairement expliquée, que les zones de cisaillements majeurs montrent une forte
asymétrie a I'échelle d’une région. En effet, les sens de cisaillement, a cette I'échelle
sont rarement symétriques, montrant une vergence soit vers I'avant soit vers I'arriere
de la chaine.
La quasi-intégralité du domaine égéen (Figure 1.5), depuis la Créte jusqu’aux
Cyclades du Nord est par exemple caractérisée par des accidents majeurs a pendage
nord (Faure et al., 1991; Gautier et Brun, 1994; Jolivet et al., 1994, 1996; Jolivet et Goffé,
2000). Des accidents avec des sens de cisaillement vers les zones externes de la chaine
(pendage Sud) ne sont observables que dans les confins nord du domaine égéen
(Rhodope, Dinter et Royden, 1993; Sokoutis et al., 1993). Le fait le plus marquant de
cette organisation réside dans le fait que ces accidents, initiés pour la plupart durant
la collision en extension syn-collisionnelle, n’ont pas changé de cinématique durant
les stades post-orogéniques. La Créte ne montre que les signes d'une exhumation
syn-orogénique, alors que les Cyclades montrent une exhumation syn-orogénique
sur laquelle s’est superposée une phase d’extension post-orogénique.
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Figure 1.5: Coupes N-S de la Mer Egée (Cyclades-Crete-Ride Méditéranée) et W-E du
Nord de la Mer Tyrrhénienne (Corse-archipel Toscan-Appennins) montrant I'asymétrie
structurale de ces deux domaines. Dans le premier cas, les structures extensives majeures
(failles normales et détachements) sont systématiquement a pendage nord, vers les zones
internes, dans le second, elles ont un pendage vers les zones externes.
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La situation est inversée sur le transect Corse-Mer Tyrrhénienne-Toscane
(Fournier et al., 1991; Faccenna et al., 1996, 1997; Jolivet et al., 1991, 1998, 1999; Rossetti
et al., 1998; Brunet et al., 2001). Sur cette coupe (Figure 1.5), les accidents majeurs ont
systématiquement un pendage vers I'Est (zones externes) qu’ils exhument des
schistes bleus et des éclogites en Corse, ou des assemblages barroviens et des granites
syn-cinématiques comme a Elbe ou a Giglio. Des accidents a pendage ouest ne sont
signalés que dans des régions plus proches des chevauchements actifs des Apennins
(Lavecchia et al., 1987; D’ Agostino et al., 1998).

Dans l'arc Bético-Rifain, les principaux accidents extensifs, caractérisant au
moins une partie des derniers mouvements extensifs de la chaine, ont un pendage
ouest (Galindo-Zaldivar et al., 1991; Garcia-Duefias et al., 1992; Jabaloy et al., 1993;
Martinez-Martinez et al.,, 2002). L’asymétrie structurale de ce segment est donc a
rapprocher de la configuration du domaine tyrrhénien. L’évolution de cette région
sera largement discutée dans le second chapitre.

2. Les principaux modeles d’exhumation des roches

Apres avoir défini les deux contextes privilégiés (mais non exclusifs) pour
I’exhumation des roches métamorphiques, il est utile de s’attarder sur les modeles
d’exhumation.

2.1 Les modeles d’exhumation en contexte convergent

2.1.1 Du modele de “ corner flow” a celui de prisme d’accrétion

Si les sédiments, initialement solidaires de la plaque qui plonge, se détachent
au niveau ou celle-ci est en contact avec la plaque supérieure, il en résulte une
accumulation de matériel dans lequel se met en place une convection: le « corner-
flow ». Un tel modeéle a été proposé pour le complexe Franciscan (Cowan and Silling,
1978; Cloos, 1982) avec une géométrie relativement simple (Figure 1.6). Il apparait,
selon les observations géologiques, que le matériel enfoui et exhumé est un
« mélange » contenant des blocs exotiques inclus dans une matrice pélitique de faible
viscosité. Ces observations ont été ensuite modélisées en laboratoire par des
circulations d’argile dans une géométrie semblable (Cowan and Silling, 1978).

) . Forearc
Forearc Basin High

nee /__ Franciscan Trench

———_Complex Axis
& i

- -




I. L’exhumation des roches métamorphiques-L’état des connaissances 23

Figure 1.6: Modele du « géométrique » du « corner flow » et de la déflection attendue des
isothermes par introduction de matériel froid en profondeur d’apres Cloos (1982).

Ces auteurs proposent également l'allure des isothermes et leur déflection
suite a 'apport de matériel froid en profondeur (Figure 1.6).

Le modele du prisme d’accrétion est du méme type sur le plan cinématique
mais est beaucoup plus précis quant aux structures qui accommodent
I’enfouissement et 'exhumation (Platt, 1986). Dans ce modele, le prisme d’accrétion
est considéré comme un ensemble relativement ductile, limité par un buttoir rigide
(la crotte continentale) et la plaque plongeante (Platt, 1986; Platt, 1993). Le flux
entrant, 'accrétion de nouvelles unités par sous-placage est compensée par une
convection et une dénudation active a son sommet de fagon a ce que le prisme
retrouve une configuration stable. Les principaux facteurs contrélant sa géométrie
sont la friction en base de prisme, la sédimentation et I'érosion influant sur la pente
du prisme (Figure 1.7). Cette formulation permet de remonter a un certain nombre de
mécanismes d’enfouissement et d’exhumation; il permet, en particulier d’expliquer
I'exhumation de roches enfouies a des profondeurs équivalentes au facies des
schistes bleus pendant la convergence par dénudation tectonique (Figure 1.7 et 1.8).

"Paléo-isograde (5Kb) Extension
/ syn-orgénicue

"Butoir” rigide

"Nappe" extensive Hn
Inversion locale du Accrétion par
degré de métamorphisme sous-placage

Figure 1.7: Modele de fonctionnement du prisme d’accrétion. Les unités entrent dans le
prisme par sous-placage et sont exhumeées par les effets conjoints de la poursuite du sous-
placage d’autres unités et la dénudation tectonique active au sommet du prisme d’apres
Platt (1989).

Dans ce modele, I'exhumation des roches métamorphiques est distribuée sur
une grande partie de la largeur du prisme. De plus, le pic de pression (et souvent de
température) de ces roches est ainsi croissant depuis les zones externes du prisme
vers les zones internes (Figure 1.8).
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La zonéographie (Figure L.8), la structure et le type des occurrences
métamorphiques de nombreuses régions ont été attribués a ce concept d’exhumation,
par exemple, le complexe Franciscain de Californie (Ernst, 1971; Platt, 1986), les
Cordilleres Bétiques (Platt, 1986), le domaine Valaisan des Alpes (Bousquet, 1998) ou
les schistes bleus de l'ile de Groix (Ballevre, comm. pers.).

SVsup SB  Eclo
Zone d'exhumation

Figure 1.8: Représentation schématique
d'un prisme d’accrétion mettant en
relation le trajet des roches dans le prisme
et l'allure des chemins PT attendus et
observés dans ces contextes.

Masse continentale
(Butoir)

Ce modele, initialement proposé pour expliquer l'exhumation des roches
métamorphiques dans un prisme sédimentaire est étendu a I'échelle crustale voire
lithosphérique comme pour le cas des Alpes (Agard et Lemoine, 2003).

2.1.2 Le modéle du chenal de subduction ou “ flow channel”

Ce modele du “ flow channel” (chenal de subduction) est souvent présenté
comme une adaptation du modele de «corner flow » dans sa version « initiale »
(Cloos, 1982). Leur architecture est en effet relativement comparable, avec un butoir
rigide en arriere, et I'accrétion d’un matériau de faible viscosité en avant, détaché de
la plaque plongeante (Figure 1.9).

En revanche, la premiere différence notable entre les deux modeles est que le chenal
de subduction est nettement plus étroit, n'autorisant une exhumation que sur une
étroite bande de terrain, d’ailleurs tres proche de la « zone » d’enfouissement.

La seconde différence réside dans le fait que la viscosité de la roche requise pour
initier un flux a contre-courant dans le chenal de subduction doit étre tres faible, de
I'ordre de 1015 Pa.s (Cloos, 1982). De telles viscosités ne sont pas réalistes, et donc
I'applicabilité du modele n’est possible, que pour des lithologies telles que les
marbres, les serpentinites (Schere et Cloos, 1986; Schwartz, 2000) ou encore les
migmatites (Labrousse et al., 2002, 2004).
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Zone d'exhumation
étroite

Masse continentale Figure 1.9: Représentation schématique du
PR modéle de « flow channel » en relation le
trajet des roches dans le prisme et 'allure
des chemins PT attendus et observés dans
ces contextes.

L'intérét de ce modéle est qu'il permet d’expliquer, malgré ces contraintes

séveres, I'enfouissement et 'exhumation de roches équilibrées dans des conditions
métamorphiques bien supérieures a celles qui caractérisent le modéle du « corner
flow » ou du prisme d’accrétion (Figure L.9).
En revanche, du fait de la nécessité de valeurs de viscosité extrémement faibles, les
roches de haute pression ne peuvent étre ramenées en surface que sous forme de
petits volumes incohérents « emballés » dans une matrice plus légere, selon Cloos
(1982). Cette observation est en profond désaccord avec les observations de terrain
montrant dans de nombreuses zones de subduction, la présence de vastes ensembles
cohérents équilibrés a haute, voire a trés haute pression. Tel est le cas, par exemple,
de la nappe d’Adula dans laquelle les variations cartographiques du pic de
métamorphisme HP/BT sur plus de 40 km renseignent sur son pendage initial
(Heinrich, 1986) ou pour les Calédonides de Norvege (Labrousse et al., 2002, 2004).

Ces deux modeles d’exhumation sont, par nature des modeles proposés pour
I'exhumation de roches en contexte syn-orogénique (Platt, 1986, 1993; Ring et al.,
1999; Jolivet et Goffé, 2000).

2.1.3 Individualisation d’écailles de crofite continentale

Ce modele est conceptuellement tres proche du précédent, reposant sur la
faible flottabilité de la crotite continentale (Figure 1.10). Il en differe cependant du fait
que la crotte inférieure est beaucoup moins résistante (d'un facteur 10 a 100) et
beaucoup moins visqueuse que la crotte supérieure. Ce niveau faible, entre deux
niveaux relativement résistants, permet un découplage de la crotite et de la
lithospheére sous jacente.
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Crosion

Figure 1.10: Principales étapes de modélisation analogique du détachement d’une écaille
de croiite supérieure de la lithospheére plongeante et de son exhumation syn-collisionelle
(Chemenda et al., 1995, 1996).

Dans le modele analogique proposé par Chemenda et al. (1995, 1996), la
structure de la lithosphere continentale reste cohérente jusqu’a environ 250 km, une
écaille se détache alors et est exhumée vers la surface de 20 a 45 km sur la durée de
I'expérience (Figure 1.10). Cette écaille est limitée par un chevauchement a l'avant et
un accident normal a l'arriere (Figure 1.10). Ce résultat a été appliqué a la dalle du
Tibet limitée par le Main Central Thrust (MCT) en avant et par la faille normale nord
himalayenne en arriere (Chemenda et al., 1995). Ce modeéle a également été proposé
pour le massif de Dora Maira a une échelle plus réduite (Wheeler, 2001). De plus,
I'entrée en subduction de la crotite supérieure encore solidaire de sa lithosphére
provoque un doublement de celle-ci (un « duplex » de crotite). L'intérét de ce
modele est qu’il peut expliquer l'enfouissement et lI'exhumation de volumes
importants et cohérents de roches métamorphiques ayant subi un métamorphisme
important. En revanche, le probleme principal de ce modéle est I'extréme
localisation de la déformation a la base de I’écaille crustale. La flottabilité de la crotite
est également le principal moteur de l’exhumation dans les modeles thermo-
mécaniques (Burov et al., 2001) qui prend mieux en compte la distribution de la
déformation.

Dans ce modeéle une circulation a deux étages s’établit: un étage supérieur
correspondant au prisme d’accrétion crustal et un étage inférieur rappelant le chenal
de subduction. C’est le réchauffement de la crotite en profondeur qui permet cette
circulation profonde (Burov et al., 2001; Figure 1.11).
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Figure 1.11: Illustrations des modeles de Burov et al. (2001) dans lesquels une circulation
de matériaux a faible viscosité s’établit a plusieurs niveaux de I’édifice, et de Jolivet et al.
(2004) expliquant la remontée de « noyaux » granulitiques par des zones de cisaillement
chevauchantes favorisant les réactions d’éclogitisation et de fusion partielle.

Les observations de terrain dans les Calédonides de Norvége montrent que les

éclogites sont exhumées et remontent dans une matrice partiellement fondue
(Labrousse et al., 2002, 2004) sur 'exemple des gneiss de I'Ouest.
La région de l'arc de Bergen, plus au Sud, montre que les premieres zones de
cisaillement ou chevauchement qui conduisent a la remontée des roches de HP sont
localisées pres de l'interface crotite-manteau. Elle facilitent, par ailleurs, les réactions
métamorphiques d’éclogitisation et véhiculent les fluides nécessaires a ces réactions
(Austrheim et Griffin, 1985; Boundy et al., 1992; Jolivet et al., 2004; Raimbourg et al.,
sous presse).

Les modeles suivants sont, par contre réservés a I’exhumation de roches en
contexte post-orogénique, lequel survenant apres une phase d’épaississement crustal
durant laquelle des roches ont déja pu étre exhumées, du moins en partie.

2.2 Changement du bilan des forces

La géométrie d'une zone épaissie ou en épaississement est régie par deux
types de forces (Figure 1.12). On distingue en premier lieu, les forces compressives,
horizontales, qui sont transmises au travers de la zone de contact entre les
« plaques » (« forces aux limites »). La magnitude de ces forces est imposée par la
cinématique des deux blocs en présence en terme de taux de convergence et de
géométrie de la zone de collision et par le taux de couplage. Les autres forces sont, au
contraire, intrinséques a l'orogene. Elles se décomposent en deux termes: la
contribution du poids de la colonne de roche et celle de la « flottabilité » de la racine.
On parle de « forces de volume ». Dans un orogéne en épaississement, ces forces sont
inférieures aux forces aux limites. Une troisiéme force, dans la troisiéme direction de
I'espace (perpendiculaire aux deux premiéres) ne joue pas de role important dans la
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majorité des cas (déformation plane) sauf dans de rares cas comme celui du Tibet
(England et Houseman, 1989; Molnar et Lyon-Caen, 1988).
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Figure 1.12.: Représentation schématique d une chaine de montagnes durant sa formation
et I’évolution du rapport forces aux limites/forces de volume (Jolivet, 1997).

Le schéma de la Figure 1.12, montre une représentation simple de ces forces.

Apreés un épaississement critique, les forces de volume deviennent plus
importantes que les forces aux limites. A ce stade, la chaine ne s’épaissit plus, mais
s’étale gravitairement avec une migration des chevauchements vers I'extérieur
accompagnée d’extension distribuée au dessus de I'orogene (Figure 1.12).

Ce concept de bilan des forces est fait pour des raisons évidentes de
simplification, a rhéologie constante. Il faut pourtant ajouter que des changements de
rhéologie de la crotite, surtout dans les stades finaux de leur démantélement, jouent
un role crucial controlant directement la résistance de la crotite aux forces de volume.

2.2.1 Changement des forces horizontales

Dans le cadre d'un changement de cinématique global, il est possible que
plusieurs plaques lithosphériques, initialement en convergence, passent en
divergence. Dans ce cas, le bilan des forces est tel que l'effet des forces de volume
s’ajoute a celui des forces aux limites, contribuant conjointement a I’extension de la
chaine et par la méme occasion a I'exhumation des roches métamorphiques.

Ce modele est proposé pour expliquer l'évolution des Calédonides de
Norvege et la divergence entre les plaques Laurentia et Baltica des le Dévonien
(Fossen, 1992, 2000; Wilks et Cuthbert, 1994; Rey et al., 1997). Selon ce modeéle, une
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part importante de I’exhumation des roches métamorphiques est postérieure a la
collision, sans que 'on puisse quantifier I"éventuelle part d’exhumation réalisée en
contexte syn-collisionnel.

Ce modele est également privilégié dans les zones de subduction affectées par
un retrait du panneau plongeant, en particulier pour les domaines égéen et
tyrrhénien (Figure 1.13); Malinverno et Ryan, 1986; Faccenna et al., 1997; Jolivet et al.,
1991, 1998, 1999; Rossetti et al., 1998; Mattei et al., 2002).
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Figure 1.13: Coupe lithosphérique W-E de la Mer Tyrrhénienne et contraintes temporelles
sur l'enfouissement et l'exhumation de différents massifs métamorphiques (Corse, Elbe,
Giglio...). Ces données montrent la migration au cours du temps du couple compression-
extension avec le retrait du panneau plongeant. D apreés Jolivet et al. (1998).

Dans cette région, on observe une migration tres claire, au cours du temps, du
front de compression vers 'avant de la chaine directement en arriére de la zone de
subduction. Des unités tectoniques y sont emportées en profondeur selon un
gradient de type HP/BT, le long duquel elles s’exhument ensuite, au moins en partie
(Figure 1.13). L'extension arriere-arc migre également vers 1'avant de la chaine et
finalise I'exhumation des roches métamorphiques dans un environnement plutot
chaud. On observe également une migration de 1’arc volcanique (Jolivet et al., 1998).

Dans l'exemple de la Norvege, les changements de forces aux limites
correspondent visiblement, en partie a une inversion des forces horizontales (Fossen,
1992, 2000; Wilks et Cuthbert, 1994; Rey et al., 1997). Dans le cas des exemples
méditerranéens, les changements de forces horizontales sont locaux, limités aux
domaines «arriere arc » alors que les forces aux limites, dues a la convergence
Afrique-Eurasie, sont compressives.
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Figure 1.14: Directions locales de compression et d’extension dans le domaine
meéditerranéen (Jolivet et al., 1998).

A T'échelle de la Méditerranée, une diminution des contraintes horizontales a
visiblement suffi pour que de nombreuses zones entrent en extension (Figure 1.14,
Jolivet et al., 1998; Jolivet et Faccenna, 2000), évoluant a partir de ce moment avec leur
dynamique propre. Ce point sera abordé en détail en début de chapitre suivant.

2.2.2 Changement des forces de volume

La topographie d'une chaine de montagnes est compensée par une racine
crustale selon la théorie d’isostasie d’Airy (1855). Les roches crustales d’affinité
continentale subissent en profondeur, en particulier a des profondeurs mantelliques,
une force verticale dirigée vers le haut, la poussée d’Archiméde, d’autant plus
importante que le contraste de densité des roches et leur quantité sont importants. La
racine assure en quelque sorte la flottabilité de 1'orogene.

La topographie ainsi que la racine qui la supporte constituent une « réserve d’énergie
potentielle », et sont entretenues dans un équilibre souvent précaire par les forces
aux limites. Une inversion ou une diminution des forces aux limites conduisent a une
rupture de cet équilibre et un étalement de la chaine sous le poids de sa topographie
et la « flottabilité » de sa racine.

Au contraire, une lithosphere océanique en subduction, du fait des transformations
métamorphiques peut devenir plus dense que l'asthénosphere environnante. La
situation est similaire dans le cas d’une racine crustale contenant de grandes
quantités de matériel métabasique.

Plusieurs modeles ont été proposés, tous basés sur ces différences fondamentales de
comportement des roches crustales durant leur enfouissement et leur
transformations métamorphiques.
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2.2.2.1 Le modele du « slab-breakoff »

Ce modele propose, qu’apres la subduction de la crotte océanique, une partie
de crotite continentale commence a passer en subduction (Figure 1.15). La différence
importante de flottabilité entre les deux types de crotites induit un blocage de la
subduction et 'accumulation de contraintes extensives au voisinage de la transition
continent-océan (TOC).

Continental crust

Figure 1.15: Schéma de principe du modele de rupture et de détachement du panneau
plongeant (slab breakoff; Davies et Von Blanckenburg, 1995) sur l'exemple des Alpes.

La rupture du panneau plongeant a ce niveau entraine dans un premier temps
un «rebond », ensuite entretenu par l'advection de chaleur (isobare) en base de
crotite entrainant de la fusion partielle tant crustale que mantellique (Davies et Von
Blanckenburg, 1995). L’altitude de la région entiere s’en trouve fortement augmentée,
favorisant I’érosion et I'effondrement gravitaire de la topographie (Figure 1.15).

2.2.2.2 Perte de la racine lithosphérique et délamination de la lithosphere

De nombreuses collisions continentales sont considérées comme étant
accompagnées d'un épaississement crustal homogeéne et instantané (Parsons et
McKenzie, 1978, Houseman et al., 1981). La racine crustale formée est hautement
instable (Houseman et al., 1981), son espérance de vie ne dépassant, pas une dizaine
de millions d’années. La perte de la racine lithosphérique ou la délamination de la
lithosphére accompagnent la diminution relative de la densité de la crofite et sa
surrection (Figure 1.16). De méme que dans les modeles précédents, cette
augmentation de l'altitude moyenne de la région induit une accélération des
processus érosifs et gravitaires.

De plus, dans un cas comme dans l'autre, la base de la crotte se trouve réchauffée
par le manteau asthénosphérique (Figure 1.16). Il y a donc en second lieu, une
advection importante en base de crotite (augmentation transitoire du gradient
géothermique  (Platt et England, 1993) responsable de fusion partielle et, quoiqu’il
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en soit, une diminution de la résistance de la crotite. La chaine se trouve alors
fortement affectée par I'extension et I'étalement gravitaire (Dewey, 1988).

om 1300°C

wn | Figure 1.16: Schéma de principe de
,,,,, .| leffondrement  orogénique  (orogenic
" | collapse) par érosion ou  abrasion
convective de la racine lithosphérique par
'asthénosphere sous-jacente. Les
o diagrammes associés d chacune des étapes
montrent 1’évolution géothermique au
travers de la lithosphere (Platt et England,
1993).

Ce modele (Figure 1.16) a été proposé pour la chaine himalayenne afin
d’expliquer en particulier I'altitude importante et constante du plateau himalayen et
son flux géothermique élevé (Dewey, 1988; England et Thomson, 1986). Cette
hypothése est en partie supportée par les données de sismique qui montrent une
anomalie négative des vitesses sismiques sous le plateau du Tibet (Burg et al., 1984;
Burchfiel et al., 1992; Hodges et al., 1993; Brunel et al., 1994, Jolivet, 1997), mais ce
modeéle est discuté (Taponnier et al., 1981). England et Houseman (1989) expliquent la
formation du plateau du Tibet par la compétition des« forces de volume et forces aux
limites », I'épaississement crustal étant tel que le Tibet aurait tendance a s’étaler
latéralement plutét que de s’élever. Le démarrage de l'extension (vers le Miocene
Supérieur) semble concommitant a une élévation rapide de la topographie (Jolivet,
1997).

2.3 L’érosion

Se superposent a ces modeles simples, souvent conceptuels, l'effet des
changements de rhéologie des matériaux constituant I'orogene, en particulier dans
ses parties profondes. En effet, la perte ou la délamination de la lithosphere ainsi que
la rupture du slab océanique sont autant de modeles proposant une forte advection
de chaleur en base de crotite dans des stades déja avancés de destruction de la
chaine. L’augmentation du flux géothermique, accompagné de I'intrusion de magma,
souvent granitique, autant que la fusion partielle d'une partie de la crotte
contribuent fortement a « affaiblir » la crotte (Figure 1.17) et aide a I'effondrement
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des orogenes. C’est le cas, par exemple, de la fin de l'orogenese Varisque ou de
nombreux domes anatectiques et des corps de granite affaiblissent la crofite.

Déviateur Déviateur
c1-63 (Pa) c1-03 (Pa)
Go 2 4 6 8 10 12x 10° 00 2 4 6 8 10 12x 10°
~ 10°Ckm 50°C/km
20 20
40 40
1 Quartz
[ Diorite
go | Profondeur (km) go | Profondeur (km) Il Diabase

Figure 1.17: Enveloppes rhéologiques de trois croiites continentales de 50 km,
respectivement complétement en quartz, en diorite et en diabase, pour deux gradients,
l'un typique d'une subduction (10%km) et I'autre d'un environnement post-orogénique
(arriere-arc par exemple) de 50°/km.

Ces mécanismes ne sont en général pas a I'origine de cet effondrement, mais
suivent dans le temps en en décuplant les effets, les processus initiateurs ayant été
décrits précédemment.

3. Les mécanismes d’exhumation des roches

Avant de décrire les principaux mécanismes par lesquels les roches
métamorphiques sont exhumeées, il est important de préciser deux points essentiels
(Platt, 1993). D’abord, le mot soulévement (uplift), largement utilisé dans ce
contexte, est potentiellement ambigu. Il est en effet nécessaire de faire la différence
entre « uplift », qui désigne une augmentation de l'altitude d"une région d’une part,
et le mouvement ascendant des roches vers la surface de la terre, qui décrit le
processus d’exhumation d’autre part (England and Molnar, 1990). De cette maniere,
« soulevement » et « exhumation » sont deux concepts indépendants. Il est d’ailleurs
a remarquer que le mécanisme d’exhumation le plus probable est accompagné par
une diminution d’altitude (Platt, 1993).
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/<\ Figure 1.18: Schéma de principe de
. — 'effet d’un chevauchement avec ou
W sans érosion sur l'exhumation du

point A. (Platt., 1993).

La seconde mise au point concerne le chevauchement. Un chevauchement
(Figure 1.18) seul ne réduit pas la distance entre un point situé au dessus du plan de
chevauchement et la surface (Platt, 1993). Les points situés sous le plan sont, par
contre, enfouis plus profondément. Le chevauchement est un mécanisme
d’épaississement crustal par lequel I'altitude d"une région est, au moins localement,
augmentée. Il en résulte une accélération de I'érosion qui rapproche les roches de la

surface et dans ce cas le mécanisme d’exhumation n’est pas le chevauchement mais
"érosion (Platt, 1993).

3.1 L’érosion

La présence de grandes quantités de sédiments détritiques autour de toutes les
chaines de montagnes actives ou en cours de démantélement, atteste que I'érosion
intervenait de maniere significative dans I'exhumation des roches métamorphiques.
L’érosion a souvent été considérée comme un mécanisme d’exhumation relativement
lent, néanmoins responsable d'une grande partie de 1’élimination de la surcharge
(Ahnert, 1970; Pinet et Souriau, 1988; Li et al., 1994). En effet, une récente compilation
des taux d’érosion de la littérature (Duchéne et al., 1997) montre que ces derniers sont
compris entre les valeurs limites de 0,001 a 0,5 mm.a! (Figure 1.19), le taux moyen
d’érosion des rivieres étant de 0.052 mm.a! (Ring et al., 1999).

Cependant ces taux peuvent étre bien supérieurs avec des valeurs de 10 a 15
mm.a’l (Ring et al., 1999) comme c’est le cas dans le Sud des Alpes Néo-Zélandaises
ou a Taiwan.

L’estimation du volume de sédiments déposés dans les bassins d’avant-pays
et les cones alluviaux alpins adjacents (1.4 106 km3), rapportée a la surface des Alpes
(7 10* km?), explique une épaisseur moyenne érodée de 20 km (Duchéne et al., 1997).
Cette épaisseur pourtant colossale, n’est pas suffisante pour expliquer complétement
I'exhumation des roches de HP, voire d"UHP.



I. L’exhumation des roches métamorphiques-L’état des connaissances 35

Erosion in the World's River Basins
(Data from Milliman and Syvitski, 1992)

10000 k- ‘ Ji_ —!.— , Z Figure 1.19: Compilation des taux
S g d’érosion moyens des rivieres du
monde en fonction de leur
probabilité cumulée. Les taux sont
tres wvariables avec des wvaleurs
extrémes de 13km/an pour une
moyenne de 52m/Ma. D’apres Ring
etal. (1999).
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3.2 Les zones de cisaillement extensives

Les zones de cisaillement extensives et, en particulier, les détachements
crustaux, sont pressenties pour permettre une exhumation importante des roches
métamorphiques. II y a de nombreux exemples ou les failles normales (s.l.)
participent a I’exhumation des roches profondes. Par exemple, la province du Basin
and Range (Armstrong, 1982; Crittenden et al., 1980; Davis, 1988; Malavieille, 1993), le
domaine égéen (Lister et al., 1984; Gautier et Brun, 1994; Jolivet et al., 1996), les
Calédonides de Norvege (Hossack, 1984; Boundy et al., 1997), le domaine toscan-
tyrrénien (Jolivet et al., 1998), les Alpes (Selverstone, 1985; Bousquet, 1998; Agard,
2000) ou les Cordilleres Bétiques (Platt et Vissers, 1986; Vissers et al., 1995) sont de
bons exemples ot les failles normales jouent un role indiscutable dans I'exhumation
des roches métamorphiques.

Les preuves les plus communément avancées pour prouver le jeu normal d'un
détachement, sont la superposition anormale de terrains, montrant un saut de
conditions métamorphiques, caractéristique de I'omission d'une partie des séries
stratigraphiques et/ou métamorphiques (Platt, 1986) parfois accompagné par le
dépot de bassins sédimentaires syn-exhumation (Crittenden et al., 1980; Davis, 1988;
Armstrong, 1982; Wernicke, 1981, 1992; Lister et Davis, 1989). Les exemples les plus
clairs montrent un compartiment inférieur déformé ductilement, alors que l'unité
supérieure est déformée de maniere cassante (Lister et Davis, 1989). Plus flagrant
encore sont les détachements controlant la subsidence de bassins sédimentaires. De
plus, la présence des bassins sédimentaires, comme 1'a montré Wernicke (1992),
permet dans les cas les plus favorables, de contraindre 'ordre d’initiation et de
séquence des générations successives de détachements (Figure 1.20).
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Figure 1.20: Restauration de la géométrie de la région du Snake Range (Basin and Range).
Un premier systeme extensif (celui du Snake Range) provoque I'exhumation d’un premier
massif métamorphique (« metamorphic core complex ») qui contrdle également dans les
stades tardifs, la sédimentation des bassins sédimentaires. Le second systéme extensif
(celui de Egan-Schell Creek) est alors également actif, recoupant les structures du premier
en profondeur (Wernicke, 1992).

Les taux d’exhumation dus au fonctionnement d’accidents extensifs sont
fonction du pendage de l'accident, ainsi que de sa cinématique. Peu d’études ont
tenté de mesurer les vitesses de déplacement sur les zones de cisaillement extensives.
Dans le Basin and Range, les vitesses moyennes sont de 1'ordre de 7 a 9 mm.a!
(Davis and Lister, 1988; Scott, 1992). Un accident de pendage constant de 30°
fonctionnant a une vitesse de 7 a 9 mm.al exhume alors les roches a des vitesses
(verticales) de 3.5-4.5 mm.al. De méme, si le pendage de 1'accident n’est que de 20°,
les vitesses d’exhumation sont de 2.4 a 3.1 mm.a’l, en moyenne.

Ces taux d’exhumation sont comparables avec ceux proposés pour la zone de
Zermatt-Saas (Reddy, 1999) avec des valeurs de 3.5 mm.al. Dans cette étude, les
mouvements verticaux des roches sont contraints par des estimations de pression de
part et d’autre de 1'accident (30 km) couplées a des datations visant a contraindre la
durée de fonctionnement de l'accident (9 Ma). Notons que cet exercice repose sur
I'hypothése contraignante que le pic des conditions métamorphiques est synchrone
de part et d’autre de l'accident.
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3.3 L’amincissement ductile

Le développement d'une foliation horizontale est souvent révélateur d'un
raccourcissement ductile vertical important, de méme que les processus de pression/
dissolutions tels les stylolithes dans les niveaux plus superficiels. La présence dans
une large majorité des chaines de montagnes de telles structures, indique que
’amincissement ductile est un processus important. De méme, une foliation verticale,
si elle n'a pas été basculée postérieurement, indiquera un raccourcissement
horizontal et I"épaississement de la crotte. Le fait que ce processus réduise la colonne
de roches par fluage «latéral » indique que ce phénomene participe a I'exhumation
des roches métamorphiques (Selverstone, 1985; Platt, 1993; Dewey, 1998; Ring et al.,
1999). De nombreuses tentatives visant a quantifier I’amincissement ductile montrent
des valeurs trés variables, de 15% (Feehan and Brandon, 1999) a 70-80% de
contraction (Dewey et al., 1993; Platt et al., 1998). Ces variations importantes résident
dans le fait qu’il est tres difficile de quantifier I'amincissement ductile, puisque les
roches affleurantes ne renseignent que sur I'état de déformation final pouvant avoir
été également engendré par le jeu de contacts discrets. De méme les vitesses de ce
processus varient de 0.3 mm.a! (Ring et al., 1999) et 4.5 mm.a! (Platt et al., 1998) dans
le domaine d’Alboran.

Erosion 4-"-——]
i Formation

A T~ defailles
normales

—~" Amincissement
= ductile

e i

Cheminement
des roches

Figure 1.21: Schéma de principe d une structure de type « prisme d’accrétion » montrant
les trois mécanismes d’exhumation : 'amincissement ductile, 1’érosion et l'activité des
zones de cisaillement extensives (Ring et al., 1999).

Il ressort de l'étude des mécanismes d’exhumation que ceux-ci n’agissent
jamais seuls.
Les roches métamorphiques sont donc exhumées via ces trois processus travaillant
soit en concomitance, soit de facon diachrone (Figure 1.21). La forme du chemin
pression-température (discutée plus bas) peut s’avérer utile pour préciser le
mécanisme d’exhumation ou en tout cas le mécanisme dont la contribution est la
plus importante (Ring et al., 1999).
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4. Les points communs

4.1 Les domes métamorphiques extensifs

Les domes métamorphiques extensifs (Figure 1.22), qu’il est convenu d’appeler
« metamorphic core complexes » ou simplement « core complexes » (Davis et Coney,
1979), tels qu’ils ont été initialement définis, présentent une unité supérieure souvent
intensément déformée de maniere cassante (failles normales) et une unité inférieure,
souvent métamorphique et déformée de maniere ductile, limitées par une zone de
cisaillement majeure (Davis et Coney, 1979; Crittenden et al., 1980; Armstrong, 1982).
Ces unités peuvent étre d’affinités variées, du type couverture et socle, ou épi- et
méso-métamorphique, par exemple (Brun et Van den Driessche, 1994), mais
montrent le plus souvent d'importants sauts de métamorphisme attestant de la
nature extensive des contacts qui les limitent. La présence de bassins sédimentaires
bien préservés directement déposés au toit de ces accidents en est, sans conteste, le
meilleur argument. Ces caractéristiques se retrouvent aussi bien dans les exemples
syn- que post-orogéniques, les bassins sédimentaires étant toutefois beaucoup plus
fréquents dans les cas post-orogéniques (Jolivet et Goffé, 2000).

Figure 1.22: Schéma de formation des
domes de type «a» et «b» dans le
domaine égéen (Jolivet et al., 2004). La
nappe des Schistes Bleus Cycladiques
est principalement exhumée au cceur
de domes de direction perpendiculaire
a l'extension régionale (globalement
N-S, domes « b »). Les roches de plus
grande profondeur, type « base de
crotite » (Naxos ou los) sont exhumeées
plus tardivement en contexte arriere-
arc, au ceeur de domes de direction
parallele a I'étirement régional (domes
«an»).

"b-type" dome
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4.2 Les détachements

Les zones de cisaillement extensives, ou détachements, sont responsables d’au
moins une partie de l'exhumation des roches métamorphiques quelque soit le
contexte dans lequel elles se forment. Ces accidents, quand ils concernent la crotte
entiere, montrent souvent des évidences de jeu depuis des conditions ductiles jusqu’
a des conditions cassantes. Cette déformation continue est d’ailleurs tres souvent
responsable de l'effacement partiel des structures plus précoces. L’analyse de la
déformation, et donc de la cinématique de ces zones, révele tres souvent un sens de
cisaillement constant durant toute 1'histoire de I'exhumation de leur mur. Ainsi, les
domes métamorphiques, dont on rappellera les principales caractéristiques plus bas,
sont affectés par des failles normales accommodant la fin de leur exhumation avec
des mouvements cohérents par rapport a celui des zones de cisaillement ductiles
(Davis et Lister, 1988). Dans les exemples post-orogéniques, les derniers incréments
de déformation contrdlent souvent la formation et la subsidence de bassins
sédimentaires développés sur 1'unité supérieure, voire directement sur le
détachement de fagon concomitante avec la formation du dome. Ce genre de
configuration montre parfois des changements de cinématique, les sens de
cisaillement devenant divergents de part et d’autre de I'axe du dome comme cela est
proposé pour le cas discuté de la Montagne Noire (Malavielle et Taboada, 1991;
Malavielle, 1993).

4.2.1 Anatomie et apports de I’étude d’une zone de cisaillement extensive

La déformation engendrée par le jeu d'une zone de cisaillement majeure dans
son mur (le futur ddme métamorphique) est, par nature, a grande échelle, cisaillante
donc fortement non coaxiale. A plus petite échelle, on constate une évolution claire
de la déformation depuis les zones profondes vers le détachement. La déformation
associée aux stades précoces de 'activité du détachement est souvent caractérisée par
une déformation distribuée, affectant de grandes quantités de roches et ou la
déformation montre souvent une forte composante coaxiale. La déformation est en
général d’autant plus coaxiale que le régime thermique est chaud, les hautes
températures influant directement sur la rhéologie des roches et donc, leur
« capacité » a localiser la déformation. Avec le refroidissement, la déformation se
localise et se concentre de plus en plus, délaissant les parties profondes du domaine
pour se concentrer dans une frange superficielle de roches coiffant le dome (Brun et
Van Der Driessche, 1994). L’évolution vers le domaine cassant se traduit par une
localisation extréme de la déformation, n’intéressant plus que la zone de cataclasites
formée depuis la transition cassant-ductile (Davis, 1988).
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Figure 1.23: Evolution schématique de la déformation depuis le coeur d'un dome
métamorphique vers le détachement qui le coiffe. La déformation est plus faible en
profondeur qu’au sommet du dome. De plus la déformation est d’autant plus rotationelle
que l'on s’approche de la zone de cisaillement. FNP : Failles Normales « Primaires »,
ENT : Failles Normales Tardives. Inspiré de Lister et Davis (1989) et Brun et Van Den
Driessche (1994) et Famin (2002).

L’intensité de la déformation finie augmente donc fortement depuis le coeur
vers le toit des domes (Figure 1.23). Les structures ductiles initiales ne restent
préservées que dans les parties les plus profondes. Les parties les plus superficielles
sont donc beaucoup plus déformées avec une complexification et une intensité telles
que les stades antérieurs sont souvent effacés. Cette déformation est, de plus, souvent
vectrice de fluides aidant a la rétromorphose des roches (Fricke et al., 1992; Buick et
Cartwright, 2002).

Sur la méme coupe (du cceur vers le toit des domes), le type de déformation
change également, passant de relativement coaxial (étirement homogene) en
profondeur, a un cisaillement simple de plus en plus prononcé vers le contact. Les
principales structures associées aux zones de cisaillement extensives majeures sont
représentées sur la Figure 1.24 (Malavielle, 1993), ou on peut apprécier I'évolution
des structures.

La conséquence la plus importante qui découle de l'évolution de la
déformation, est que la déformation et les paragéneses les plus superficielles sont
aussi les plus jeunes. De méme, les déformations ductiles et les paragéneses les plus
précoces préservées au cceur des structures sont les plus anciennes. Il en résulte donc
qu’'en opérant une coupe de la bordure d'un dome métamorphique vers ses parties
les plus profondes, on opére en quelque sorte une « coupe temps ». Le chapitre 5 de
cette these sera consacré a une telle étude en couplant, en plus de I'étude intégrée
« pétrologie métamorphique-déformation », des datations radiométriques de
différents stades discrets de I'évolution des domes.
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Figure 1.24: Bloc diagramme synthétique montrant les différentes structures associées aux
zones de cisaillement extensives d’aprés Malavieille (1993). (1) Roches foliées et affectées
par des bandes de cisaillement extensives (plans C’); (2) Zone de cisaillement extensive;
(3) Intrusions magmatiques (plutons, sills ou dykes) syn-cinématiques du jeu de la zone
de cisaillement majeure, boudinées et/ou mylonitisées; (4) Linéation d’étirement; (5) Plans
de crénulation extensifs; (6) Boudinage a toutes les échelles; (7) Objets tournés par le
cisaillement simple; (8) Plis en fourreau dans les zones de forte déformation cisaillante; (9)
Plis d’axes paralleles a la linéation d’étirement se formant a toutes les échelles; (10) Plis
serrés se développant dans les lithologies contrastées au cours des derniers stades de la
déformation ductile, et remaniant la foliation mylonitique; (11) Stries indiquant le sens de
cisaillement sur le plan de glissement du détachement; (12) Cataclasite; (13) Galets striés,
étirés et/ou fracturés; (14) Décollements a faible pendage dans les lithologies peu
compétentes; (15) Failles normales a fort pendage; (16) Niveaux étirés; (17) Failles syn-
sédimentaires dans des sédiments non compactés; (18) Plis gravitaires affectant la
couverture des bassins.

4.2.2 Géométrie des zones de cisaillement majeures

Le but de ce paragraphe n’est pas de prendre parti dans la discussion trés
controversée sur le pendage initial d'une partie des accidents extensifs exhumés,
mais de présenter le probléme et les observations généralement admises.

Les lois de fracturation de la crolite supérieure, en tout cas pour sa partie
franchement cassante (Anderson, 1951), prédisent que la fracturation en compression
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verticale forme des failles normales de pendage voisin de 60° qui ne devraient plus
étre actives avec un pendage inférieur a 45° (Sibson, 1974, 2000; Byerlee, 1978).
Cependant, I'observation dans de tres nombreuses régions de détachements est en
contradiction apparente avec la mécanique andersonienne, suggérant qu’au moins
une partie des accidents ont été actifs avec un pendage bien inférieur voire
subhorizontaux (Wernicke 1981; Davis et Lister, 1988, Wernicke, 1992; John, 1987).
Une résolution potentielle de ce paradoxe réside dans la réorientation du champ de
contraintes tectoniques (Lister et Davis, 1989; Melosh, 1990; Parsons et Thompson,
1991; Wills et Buck, 1997). Les axes principaux de contraintes peuvent en effet
tourner, et induire des configurations compatibles, au moins géométriques, avec des
accidents a faible pendage (Parsons et Thompson, 1991). Il faut également signaler
que méme si elles ne s’expliquent pas, un nombre croissant d’observations directes
ou géophysiques, montre I'existence d’accidents peu pentés initialement.

Par exemple, certaines zones de rift actif, comme le Golfe de Corinthe,
présentent une microsismicité s’alignant sur un plan faiblement penté (10-15°) vers le
Nord a une profondeur d’une dizaine de kilometres (Rigo et al., 1996; Figure 1.25). La
présence de cet accident, corroboré par la sismique et la tomographie (Tiberi, 1999;
Tiberi et al., 2000), explique l'asymétrie des nombreuses failles normales toutes
fortement pentées vers le Nord, et 'asymétrie du remplissage sédimentaire. Ces
observations corroborent les interprétations pionnieres de King et al. (1985).
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Figure 1.25: Localisation de la microsismicité sous le golfe de Corinthe entre juillet et aotit
1991, d’apres Rigo et al., (1996). La micro-sismisité semble se concentrer le long d'un
plan a faible pendage vers le Nord, entre 10 et 12 km de profondeur. Au deuxiéme ordre,
les essaims de sismicité sont dans le prolongement des failles normales a fort pendage.

A partir de ces observations, il a été proposé que le Golfe de Corinthe puisse
étre un stade précoce de l'évolution d'un détachement crustal, conduisant a
I'exhumation de roches métamorphiques du type de ceux des domes
métamorphiques égéens (Jolivet et al., 1994, 2001; Chéry, 2001) et de la plupart des
domes méditerranéens (Jolivet et al., 1990, 1994, 1998). 1l y aurait donc des accidents
extensifs a faible pendage, actifs a I'heure actuelle.

Une partie des détachements fossiles, affleurant en général sur de grandes
étendues, limitent souvent une unité inférieure (mur), attestant de conditions
métamorphiques relativement homogenes. Une telle configuration illustre que le
détachement lors de son fonctionnement en profondeur était peu sécant par rapport
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aux isogrades du métamorphisme, ou encore d'un déplacement tres important et
d’une transposition des structures. Une zone de cisaillement a pendage initial fort
devenu faible par rotation tardive n’aurait pas ces relations angulaires avec la
structure de son mur (Lister et Davis, 1989).

Les auteurs s’accordent cependant sur le fait qu'une écrasante majorité de
zones de cisaillement fossiles ont été, parfois fortement, déformées durant les stades
tardifs voire postérieurs de leur fonctionnement, épousant en quelque sorte la
géométrie des domes métamorphiques.

4.2.3 Estimation des quantités de mouvement et des taux d’extension

Les quantités de mouvement proposées pour les accidents extensifs majeurs
sont en général tres importantes. Les pendages de ces accidents sont souvent
considérés comme faibles. Pour expliquer la remontée de roches métamorphiques de
profondeur équivalente a la base de la crotte, les quantités de mouvement doivent
étre tres importantes. Par exemple, dans les Calédonides de Norvege, le déplacement
sur le détachement contrélant la sédimentation dans le bassin d'Hornelen est estimé
a 100 km (Krabbendam et Wain, 1997), pour un pendage d"une vingtaine de degrés.

Dans la région du Basin and Range, la restauration et 1'équilibrage de coupes
(Wernicke et al., 1988) ont permis de proposer des taux d’extension régionaux (f) de
I'ordre de 2 a 3.5. Les quantités de mouvement sur les détachements assumant des
pendages proches de 30° (Axen, 1992; Foster et al.,, 1990) atteignent des valeurs
comprises entre 55 et 76 km (Wernicke, 1992).

Selon la méme méthode de calcul de la quantité d’extension (« rolling-hinges
geometry »; Wernicke, 1992), Martinez-Martinez et al. (2002) proposent des taux
d’extension de 3,5 a 3,9 pour des quantités de mouvement de 106 a 119 km.

WSW-ENE Mecina detachment
0 km— S5km=..

o
0 r/‘?’,//

| earthquake
future Filabres detachment
future Mecina detachment I
| . T ' o 0 km
-+ Total Horizontal Extension =116 km: - 5 |
_[~ Alpujarride J .5
Complax ~ L
( Bédar-Macael Un. —» [t .__ - 10
0 5 10 20 km Nevado-Filabride Calar Alto Un. 4 -~ —
e Complex

Ragua Un :v_+..........-..._.;...........................’> 20
|

v



I. L’exhumation des roches métamorphiques-L’état des connaissances 44

Figure 1.26: Tentative de restauration de la géométrie initiale des systémes extensifs des
Cordilleres Bétiques internes (Martinez-Martinez et al., 2002) avec la méthode de
« rolling-hinge geometry» (Wernicke, 1992).

5. Les outils disponibles pour contraindre I’exhumation

5.1 La forme des chemins P-T

La forme de la partie rétrograde des chemins Pression-Température renseigne
sur les processus ayant présidé a 'exhumation des roches métamorphiques (Figure
1.27).

La forme des chemins Pression-Température est controlée par la compétition
entre les échanges de chaleur et les déplacements des roches dans la crotte
(tectonique ou érosion; England et Richardson, 1977; England et Thompson, 1984;
Davy et Gillet, 1986; Molnar & Lyon-Caen, 1988). Ces deux phénomenes ont des
cinétiques trés différentes, les échanges de chaleur étant, quoiqu’il en soit, plus lents
que les processus d’exhumation. Ces processus ont eux-mémes, des constantes de
temps relativement différentes (Figure 1.27). Par exemple, en premiere
approximation, I'exhumation par dénudation tectonique est souvent plus rapide que
'érosion. Il est donc possible de contraindre, avec 1'étude de la forme des chemins
rétrogrades, les mécanismes responsables de 1'exhumation. Dans les faits, la forme
des chemins n’est cependant pas interprétée de maniéere univoque (Figure 1.27).
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Figure 1.27 : Schéma de principe d'une zone de subduction et sa zone arriere-arc associée
et les chemins P-T attendus dans les différents « compartiments » de I'orogene.
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Beaucoup de chemins P-T présentent un segment de décompression isotherme
post-HP. En effet, la remontée rapide des roches métamorphiques, quel qu’en soit le
mécanisme, empéche les échanges thermiques, plus lents, et induit une exhumation
des roches sans réchauffement. Au contraire, une remontée plus lente, avec des
constantes de temps comparables a celles du rééquilibrage thermique, conduit
souvent a un réchauffement des unités métamorphiques (Jolivet et Goffé, 2000).

Platt (1993) propose que I'étude de la forme du chemin P-T soit un moyen de
faire la distinction entre une exhumation associée au sous-placage d’unités nouvelles
(refroidissement progressif) ou une exhumation associée a un rééquilibrage
thermique induisant un réchauffement post-HP.

Dans les cas syn-orogéniques, la position structurale des roches par rapport
aux accidents extensifs majeurs est également a I'origine de variations importantes
de la forme du chemin P-T, pour une méme unité métamorphique ayant par ailleurs
subi les mémes conditions au pic (Figure 1.27). En effet, les roches situées directement
au mur de grands accidents extensifs sont caractérisées par un refroidissement
rapide, alors que des roches plus profondes enregistrent une décompression
isotherme (Jolivet et al., 1998). Une telle différence de forme de chemin peut étre
expliquée par des échanges conductifs locaux entre 1'unité supérieure plus froide et
le sommet de l'unité inférieure qui est en quelque sorte refroidi lors du jeu du
détachement; les roches plus profondes ne profitant pas de ce refroidissement. Le
premier exemple de cette régionalisation de la forme du chemin a d’abord été mise
en évidence pres du détachement sud-tibétain (Hodges et al., 1993) suivi par les
exemples de la Créte (Jolivet ef al., 1996), de la fenétre de I'Engadine (Bousquet et al.,
1998) ou de la fenétre de Saih Hatat en Oman (Jolivet et al., 1998).

5.2 La géochronologie

Les datations radiométriques de différents stades dans I'histoire rétrograde
d'une roche métamorphique apportent, si ces stades bénéficient d’estimations
Pression-Température fiables, de précieuses informations sur les vitesses de
refroidissement et d’exhumation. On peut ainsi, a la lumiere de cette approche P-T-t,
remonter aux mécanismes d’exhumation.

Une partie des auteurs propose des vitesses d’exhumation reposant sur la
datation des roches de HP telles que les éclogites (s.l.) de HP ou de UHP, et sur leur
arrivée a l'affleurement. Ce genre d’approche présente l'inconvénient majeur de ne
donner, par nature, que des taux moyens (Duchéne et al., 1997; Platt et Whitehouse,
1999; Lopez Sanchez-Viscino, 2001). Dans ce cas, les taux proposés n’ont de sens réel
que pour les seuls chemins montrant un refroidissement rapide post-HP (retour sur
un gradient voisin du gradient prograde). Cette approche est d’autant plus
« risquée » que dater réellement la haute pression est souvent vain, du fait que les
températures de fermeture des minéraux sont thermo-dépendantes, et que le pic de
pression ne correspond souvent pas au pic de température souvent plus tardif. Dans
les cas d’exhumation en deux temps (décompression isotherme puis refroidissement
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a base pression), ces taux moyens perdent leur signification, d’autant que dans ce cas,
la premiere partie de I'exhumation est souvent tres rapide (infiniment plus rapide
que l'équilibrage thermique) et qu’elle est suivie par une seconde partie beaucoup
plus lente.

Des approches plus complexes se basent justement sur ces propriétés qu’ont
les systemes isotopiques a se « fermer » a une température, ou dans une gamme de
températures durant le refroidissement de la roche (Dodson, 1973). Il est alors
question de dater une roche avec tout un panel de méthodes avec des températures
de fermeture balayant les conditions de température subies par la roche durant son
histoire métamorphique. En revanche, les datations de roches de type HP/BT ou les
températures n’ont jamais dépassé la température de blocage, révelent des ages de
cristallisation. Le chemin P-T devient donc un chemin P-T-t capable de fournir des
informations d’ordre cinétique sur I’exhumation elle-méme, cinétique indicatrice elle-
méme des processus en jeu.

5.3 Les bassins sédimentaires

L’étude conjointe de 1'évolution des bassins sédimentaires déposés en relation
avec le mouvement sur les zones de cisaillement majeures apporte des contraintes
complémentaires a celles obtenues avec I'étude « évolution P-T-t-¢ ».

Tout d’abord, I'étude de la stratigraphie (s.I.) du remplissage des bassins,
conduisant a la proposition de courbes de subsidence, est en général d’un ordre de
grandeur mieux résolu en temps et en espace que les études visant a contraindre le
cheminement dans le temps d’une roche métamorphique.

Suivant cette méme idée, les contraintes apportées par I'étude des bassins sont
synchrones de l'arrivée en sub-surface des roches métamorphiques, période qui n’est
plus caractérisée par de nouvelles cristallisations minérales et donc en général mal
contrainte en P-T. Les marqueurs temporels, pour les mémes raisons, sont limités aux
datations par traces de fission et U-Th-He, offrant la possibilité de dater I'age de
refroidissement sous les températures de 250-290°C pour les traces de fission sur
Zircon (Tamagi et Shimada, 1996), ou de 110-60°C pour les traces de fission sur
Apatite (Hurford et al., 1990; Gunnell et al., 2000).

L’étude des bassins environnant un doéme métamorphique, est également la
seule capable de contraindre l'dge de la dénudation finale d'une unité
métamorphique et son « arrivée » sous forme de sédiments dans le bassin. De plus, la
quantification des volumes des bassins peut permettre une évaluation, méme
grossiere, des quantités érodées et donc de remonter au relief, c'est-a-dire a une
estimation des altitudes atteintes par les roches du dome. Ainsi est il possible de
remonter au terme de soulevement (uplift), difficile a quantifier ailleurs que dans
I"Actuel.

On comprend donc la nécessité de coupler les informations « de profondeur »
(chemin P-T) et celles apportées par les bassins sédimentaires. Leurs enregistrements
étant en partie synchrones, peuvent étre corrélés.
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5.4 Une étude intégrée

Les bassins dévoniens de 1'Ouest de la Norgeve sont de bons exemples des
manifestations de surface des processus profonds associés au démantelement tardi-
orgénique du systéme calédonien et I'exhumation de ces roches métamorphiques. La
lecture du cheminement de ces roches dans la crotite par le biais de I'étude de leur
déformation montre une certaine cohérence dans le temps et dans I'espace depuis les
premiers stades rétrogrades apres le pic de pression aux stades tardifs, cassants.
Dans cet exemple, de grandes zones de cisaillement comme celle d’"Hornelen ou de
Kramshesten montrent un continuum de déformation depuis des conditions ductiles,
durant la rétromorphose des roches de haute pression dans le facies amphibolitique,
jusqu’a des conditions cassantes ot elles contrdlent la sédimentation des bassins
(Seranne et Séguret, 1987; Osmundsen et Andersen, 1994; Andersen et al., 1994).

Le bassin de Saint Florent, en Corse, montre le méme genre de relations avec le
massif métamorphique du Tende. Ici, le fonctionnement d’un accident extensif
exhume ce massif préalablement porté a 8 kbar (Daniel et al., 1996; Jolivet et al., 1998)
et controle plus tardivement sous des conditions cassantes, la sédimentation typique
« syn-rift » de ce bassin.

D’autres cas sont plus discutés, comme celui de la Montagne Noire (Van Der
Driessche et Brun, 1991; Brun et Van Der Driessche, 1994; Malavieille, 1993; Mattauer
et al., 1996). Dans ce cas, la géométrie méme du dome gneissique est controversée
avec des modeles de formation de type « core-complex » ou a I'opposé, de type pli
compressif (Mattauer et al., 1996). Les bassins stéphaniens aux alentours, en
particulier celui de Graissessac ont, de ce fait, une signification ambigué. Certaines
études montrent cependant des changements importants de cinématique dans les
stades tardifs de I'exhumation du dome avec des linéations ayant tendance a étre
plus ou moins radiales. Cette géométrie suggere un controdle local de la déformation
qui n’est plus seulement liée aux contraintes régionales (Malavieille, 1993; Brun et
Van Der Driessche, 1994).

De méme, les relations semblent complexes entre 'exhumation de la partie
profonde de l'orogene « égéen » (Naxos, los) et les bassins sédimentaires miocenes
déposés au toit des zones de cisaillement extensives. Le cas des Cordilleres Bétiques
s'inscrit dans la méme thématique ot les relations entre 1'exhumation finale des
roches métamorphiques et son expression de surface sont controversées. Dans le but
de comprendre les modalités de I'exhumation, en particulier la fin de la remontée des
roches métamorphiques des zones internes des Cordilleres Bétiques, il a été réalisé
une double approche « surface-profondeur », avec comme point commun 1’activité
des zones de cisaillement extensives. Le but de cette étude est d’apporter des
contraintes supplémentaires sur les stades finaux de l’exhumation de roches
métamorphiques, en particulier sur leurs mouvements verticaux par le biais de deux
marqueurs de la déformation: les roches métamorphiques et les bassins
sédimentaires étudiés conjointement. Ces deux systemes enregistrent, en effet un
signal tectonique unique « codé » de maniere différente.
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Chapitre 11

De la Meéditerranée aux zones internes des
cordilleres bétiques
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Figure 11.1: Carte tectonique du domaine Méditerranéen. Les principaux accidents actifs
sont indiqués ainsi que les vecteurs de la convergence Afrique-Eurasie (Eurasie fixe).
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Le mouvement Afrique-Eurasie (AF-EU) consiste en une rotation de 1’Afrique
autour d'un pole situé aux alentours des Canaries. Cela conduit a une direction de
convergence plus ou moins N-S sur tout le domaine méditerranéen (Figure II.1).
Dans le détail, on observe que la convergence est tres oblique a 1'Ouest dans l'arc
Bétiques-Rif, ou elle est NW-SE, devenant de plus en plus N-S en allant vers I'Est. La
vitesse de convergence évolue également d’Ouest en Est régulierement depuis 0,3-0,4
cm.an? jusqu'a environ lcm.an' (Demets et al, 1990). Cette convergence est
néanmoins absorbée par de nombreux segments orogéniques d’orientations variées
conduisant a des directions locales de raccourcissement montrant de fortes
fluctuations.

A l'extrémité Est du domaine, le bloc Anatolien « coulisse » trés rapidement
entre les failles Nord et Sud Anatolienne (Figure II.1). La configuration de cette
région fut d’abord décrite comme un exemple (le premier) d’extrusion de blocs le
long d’accidents décrochants (McKenzie, 1972, 1978; Le Pichon et al., 1995; Armijo et
al., 1999). Les données GPS ont montré que venait s'ajouter a cette extrusion une
déformation extensive interne, montrant que 1’Anatolie ne se comporte pas comme
un bloc rigide (Le Pichon et al., 1995; McHusky et al., 2000; Reilinger et al., 2000). La
convergence entre 1’Afrique et 1'Eurasie, au niveau de la ride méditerranéenne est
donc la somme du mouvement AF-EU (20,9 cm.an’), et les 3 a 3,5 cm.an! mesurés le
long de la faille Nord Anatolienne. Le mouvement résultant donne une convergence
rapide de l'ordre de 4 a 4,5 cm.an! avec une direction NNE-SSW au niveau de la
ride méditerranéenne (Armijo et al., 1999).

Quelque soit le modéle de reconstruction, la région des Cordilleres Bétiques
est actuellement soumise a une convergence faible, de l'ordre de 0,4-0,5cm.an’!
(Noquet et al., 2003). Cet état de contraintes controle actuellement le fonctionnement
de nombreuses failles décrochantes importantes comme les failles de Palomares,
Carboneras, Lorca-Totana délimitant une mosaique de petits blocs (Bell et al., 1997;
Faulkner et al., 2003; Booth-Rea et al., 2003) ainsi que des topographies élevées dans la
région. Les effets de cet événement compressif seront largement développés plus bas.

1.2 Une collision inachevée

L’ouverture de I'Océan Téthysien, trés étroit dans cette région, a fragmenté les
masses continentales gondwaniennes en de nombreux fragments continentaux
limités par les domaines transitionnels ou océaniques étroits. La zone de collision
Afrique-Eurasie possede, en partie pour cette raison, une géométrie complexe. De ce
fait, la collision entre 1’ Afrique et I'Eurasie a atteint des états d’avancement différents
selon les segments. Des segments sont encore en subduction alors que d’autres sont
en collision, voire déja en extension post-collisionnelle.

Cette situation permet, selon les coupes, de remonter dans le temps depuis le
stade de subduction océan-continent jusqu’a la disparition des chaines par des
processus tectoniques tardi-orogéniques. La carte de la Figure 1.2 montre la situation
tectonique actuelle avec trois coupes représentatives illustrant 3 états d’avancement
des systémes orogéniques méditerranéens (A, B, C) qui vont maintenant étre décrits
succinctement.
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Figure I1.2: Carte de la région méditerranéenne montrant les vecteurs déplacement depuis
le Crétacé Terminal a l'actuel (Dewey et al., 1989). Sont figurés également les vecteurs
déplacement de I'extension arriere-arc. D apreés Jolivet et al (2003).

1.2.1 Des domaines en subduction

Il subsiste deux domaines de subduction « océan-continent» relativement
étroits en Méditerranée orientale. Ces subductions ne concernent que la partie
océanique de la plaque africaine, ultime relique de 1'Océan Téthysien et sont
marquées par les arcs Calabrais et Helléniques. En arriére, se situent les arcs
volcaniques des Iles Eoliennes et des Cyclades du Sud (Milos, Santorin) caractérisés
par des magmas calco-alcalins typiques. La structure la plus importante de cette
partie de la Meéditerranée est le prisme d’accrétion sédimentaire de la ride
méditerranéenne, tres impressionnant de part sa taille (Figure I1.2, coupe A). Le front
de ce prisme est actuellement en pied de marge libyenne, profilant le début de son
inversion et l'accrétion d'unités continentales au prisme.

Ces deux zones de subduction passent latéralement a des segments de
collision dans les Magrébides (s.l.) a I'Ouest et aux chaines du Sud de la Turquie a
I'Est.

Il est fort probable que des roches de HP s’y forment actuellement et y soient
exhumées (exhumation syn-collisionelle), en particulier dans le prisme de la ride
méditerranéenne. Les roches métamorphiques de Créte témoigne d'un tel
fonctionnement durant le Miocene Inférieur a Moyen (20Ma).
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1.2.2 Des collisions actives

La chaine des Alpes (Figure II.2, coupe B) est 'exemple le plus caractéristique
de collision des chaines alpines méditerranéennes, en en montrant toutes les
caractéristiques. Elle permet d’illustrer les processus précoces dans la formation
d’une chaine; processus qui ont été en partie effacés dans d’autres chaines comme
c’est le cas pour I'Himalaya.

En effet, les Alpes montrent bien les déformations précoces de la marge passive
Eurasienne et le métamorphisme HP/BT associé.

L’architecture de la chaine, de part sa structure et son métamorphisme
rappelle le fonctionnement d"un prime d’accrétion (Platt, 1986) d’abord sédimentaire
devenant ensuite crustal et enfin lithosphérique avec décalage et redoublement local
du Moho (Profil ECORS; Nicolas et al., 1990; Roure et al., 1990; Agard et Lemoine,
2002). La grande différence avec 1'Himalaya est que, dans ce cas-la, les
chevauchements frontaux (MCT et MBT) affectent la crotte indienne, bien au dela de
la marge passive, dans la zone de crotite d’épaisseur « normale ». L’accrétion de ces
unités de crotite, provoque en avant, leur chevauchement direct sur les sédiments
molassiques. Il en résulte un métamorphisme inverse dans le mur dont la libération
de fluides provoque de la fusion partielle dans l'unité du toit. L’histoire
métamorphique antérieure en est fortement affectée et les roches actuellement a
I'affleurement sont plut6t du type HT-PI voire HT-BP.

Le front Pennique, un des accidents chevauchants majeurs des Alpes,
interprété comme la suture entre 1’Afrique et I'Eurasie, est a 1'heure actuelle
caractérisé par une sismicité de type extensif alors que les chevauchements a I'avant
sont toujours actifs (Pavoni et Roth, 1990; Sue et al., 1999). L’extension est bien
connue dans les Alpes Suisses et Autrichiennes ot de grandes zones de cisaillement
extensives ont exhumé, en particulier, la fenétre des Tauern ou le dome Lépontin, des
roches métamorphiques caractérisés par une évolution métamorphique comprenant
un épisode de HT post-HP (650°C et 6 kbars, Merle et al., 1989).

1.2.3 De l’extension post-orogénique

Les domaines en extension (s.l.) sont une des caractéristiques majeures du
domaine méditerranéen. Malgré des vitesses de convergence faibles, la région n’a
cessé d’étre en convergence depuis le Crétacé Supérieur alors que de nombreux
bassins a crotite amincie voire océanique se sont ouverts avec des directions variables
(Figure 1II2, coupe C). Ces grands bassins sédimentaires extensifs sont
structuralement superposés a des chaines de collision désormais démantelées. Dans
la Meéditerranée occidentale, les bassins Liguro-Provencaux ainsi que la Mer
d’Alboran sont situés a 'emplacement des zones internes des Bétiques-Maghrébides
et des Apennins, formant un segment orogénique visiblement unique (Figure I1.2,
Bouillin, 1986; Royden, 1993; Jolivet et Faccenna, 2000; Jolivet et al., 2003; Platt et al.,
2003). La Mer Tyrrhénienne est également située a I'emplacement des zones internes
des Apennins internes et de la Corse alpine, surimposée a leurs structures
compressives. De méme, la Mer Egée est située sur I'emplacement d'une chaine de
montagnes faisant le lien entre les Hellénides (Grece) et les Taurides (Turquie).
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Le Bassin Panomien entre également dans cette catégorie de segments
orogéniques en extension distribuée alors que la convergence n’a pas cessé d’étre
active.

Comme le montre la Figure I1.2, les directions d’extension sont variables d'un
exemple a 'autre. A I'échelle d'un de ces exemples, elles décrivent également des
mouvements extensifs centrifuges depuis la chaine initiale, donnant lieu a des
bordures tres arquées.

Le deuxiéme point commun de ces bassins est la simultanéité de leur rifting.
En effet, le rifting s’initie un peu partout a 1'Oligocéne vers 30Ma suivi de
l'océanisation du bassin Liguro-Procencal entre 24 et 19 Ma (Jolivet et Faccenna, 2000;
Rosenbaum et al., 2002; Jolivet et al., 2003). L’extension est toujours active dans la Mer
Tyrrhénienne et dans le domaine égéen .

Les raisons avancées pour expliquer un tel changement de cinématique seront
discutées plus bas, apres étre revenu sur l'évolution tertiaire du domaine d’Alboran
et plus généralement de la Méditerranée.

1.3 Le domaine d’Alboran

Les bassins extensifs associés a une situation géodynamique en convergence
sont communs dans 'Ouest du Pacifique ainsi qu'en Méditerranée (Vine et Smith,
1981). En revanche, si la plupart des bassins de 1'Ouest Pacifique sont expliqués en
terme de bassins d’arriére-arc ouverts avec le retrait de la zone de subduction,
l'origine des bassins méditerranéens est plus controversée. En particulier, I'origine de
la Mer d’Alboran, ceinturée par 1'arc Bétiques-Rif (ou Arc de Gibraltar) pose des
problemes d’ordre géométrique de part son « étroitesse » (Royden, 1993; Lonergan et
White, 1997; Jolivet et al., 2003).

Trois principaux modeles tectoniques ont été proposés pour expliquer la
genese et I'évolution du domaine d’Alboran. On distingue (1) les modeles faisant
intervenir le mouvement rapide vers I'Ouest d'un bloc continental rigide; (2) la perte
convective de la racine ou la délamination de la racine lithosphérique et (3) le retrait
de la zone de subduction. Depuis une dizaine d’années, depuis le travail de Royden
(1993) en particulier, les arguments sont en faveur du retrait du slab.

Le premier modele proposé est celui du mouvement vers 1'Ouest du bloc
rigide «de la microplaque Alboran» (Andrieux, 1971; Leblanc et Olivier, 1984;
Durand-Delga et Olivier, 1988; Sanz de Galdeano, 1990) rend bien compte des
chevauchements dirigés vers I'extérieur de la chaine et met en avant I'existence des
grandes failles décrochantes de Crevillente dans les Bétiques et du Nékor dans le Rif.
Ce modele fut ensuite déconsidéré quand l'importance de I'extension fut démontrée,
tant dans la mer d’Alboran, que dans les zones émergées environnantes (Garcia-
Duenas et al., 1992; Jabaloy et al., 1993; Crespo-Blanc et al., 1994).
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Figure I1.3: Schéma des deux modeles privilégiés pour expliquer I'évolution de la Mer
d’Alboran : le retrait de la fosse de subduction et la perte de la racine crustale. Modifié,
d’apres Platt et al. (1998).

B)

Le paradoxe de raccourcissements importants dans les zones externes et
d’extension distribuée en arriére ainsi que le caractere (semi-) circulaire de 1'orogene
ont poussé Dewey (1988), Platt et Vissers (1989) ainsi que Doblas et Oyarzun (1989) a
proposer que la mer d”Alboran et les chaines de montagnes environnantes soient le
résultat de l'effondrement gravitaire d’une lithosphére préalablement épaissie
(Figure I1.3). Ce modele reprend les résultats géophysiques de Grimson et Chen
(1986) montrant 'existence d"un fragment de lithosphére détaché (Figure 11.3). A la
lumieére de nouvelles données de terrains et géophysiques, ce modele a ensuite été
également proposé par de nombreux autres auteurs (Platzman, 1992; Platt et
England, 1994; Vissers et al., 1995; Orozco et al., 1998). Les données d’inversion
séismique (Grimson et Chen, 1986; Seber et al., 1996; Calvert et al., 2000) montrent un
« gap » de sismicité, caractérisé par une forte atténuation des vitesses sismiques
(disparition des ondes de cisaillement), situé au dessus d'un volume sismiquement
actif, caractérisé en revanche par de fortes vitesses sismiques (Figure I1.4). Cette zone
de forte atténuation correspond a une forte anomalie négative de gravité (Banda et
al., 1980; Torné et al., 2000), a la cartographie des épanchements volcaniques
néogenes (Comas ef al, 1992, 1999; Maillard et Mauffret, 1993) et a de fortes
anomalies de flux de chaleur (Polyak et al., 2000).
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Figure 11.4: Schéma de I'évolution de la lithosphere dans le modele de délamination tel
qu’il a été proposé par Platt et Vissers (1989). Coupe S-N interprétée du domaine
d’Alboran montrant le « gap » de sismicité entre 20 et 60 km, caractérisé par ailleurs par
des vitesses sismiques faibles(Seber et al., 1996).

Le dernier modeéle, initialement proposé par Malinverno et Ryan (1986), et
Royden (1993) repose sur les effets du retrait d’une zone de subduction sur la plaque
supérieure (Figure I1.3). En effet, de nombreuses zones de subduction se retirent de
leurs arcs (qui reculent également) dans le référentiel des points chauds (Dewey,
1980). Ce retrait des zones de subduction génere et entretient ’extension d’arriere-arc
dans la plaque supérieure, ce qui représente un des principaux moyens de relacher
I'énergie potentielle stockée dans les zones a lithosphere épaissie. Ce processus est
une conséquence de la subduction d"une vieille lithosphere froide et donc plus dense
que le manteau dans lequel elle a tendance a couler (Le Pichon et Angelier, 1981).
Lonergan et White (1997) ont synthétisé les données de différents domaines des
géosciences en faveur de ce modele (Figure IL5):

(1) Les données du paléomagnétisme (Figure IL.5A)montrent que les zones
externes des Cordilleres Bétiques ont subi des rotations post-oligocénes autour
d’axes verticaux d’environ 130° dans le sens des aiguilles d"une montre (Allerton et
al., 1993; Platt et al., 1995). Dans le Rif, les rotations mesurées sont également tres
importantes, de 1'ordre de 100° mais dans le sens inverse des aiguilles d’une montre
(Platzman et al., 1993). Ces rotations semblent s’initier a la limite Oligo-Mioceéne et se
prolonger durant une grande partie du Miocene (Allerton et al., 1993) avec des taux
de rotation compris entre 6 et 18°/Ma entre 22 Ma, date a laquelle le
raccourcissement a affecté les zones externes, et 15 Ma (Langhien) dont les sédiments
ne sont pas déformés (Kissel & Laj, 1988; Lonergan et al., 1994).

(2) L’age et la nature du volcanisme (synthétisés également par Duggen et al.
2003) montrent a l’échelle de 1'Ouest de la Méditerranée une migration tres
claire Figure I1.5B: depuis des magmas calco-alcalins sur les marges de 1'Océan
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Liguro-Provencal entre 35 et 20 Ma jusqu’a ceux de la Mer d’Alboran et du Cabo de
Gata entre 15 et 8Ma (Bellon, 1981; Rehault et al., 1985) suivis par des magmas
alcalins et tholéitiques formant tant le fond des bassins Liguro-Provencal et
Tyrrhénien, que de nombreux massifs a la périphérie de ces bassins (Kastens et al.,
1988; Kastens et Mascle, 1990; Serri et al., 1993; Maillard et Mauffret, 1993).
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Figure I1.5: Carte de la Méditerranée occidentale montrant les rotations paléomagnétiques
ainsi que la nature et I’dge du volcanisme (Lonergan et White, 1997).

(3) Plus récemment (Figure I1.6), des études de tomographie sismique
(Gutcher et al., 2002; Spakman et Wortel, 2004) ont imagé avec une grande résolution,
un corps «rapide » a pendage E sous la Mer d’Alboran, interprété comme la trace
d’un panneau plongeant de la méme facon que pour les arcs calabrais et hellénique
(Bijuraard et al., 1998; Spakman et al., 1988, 1993; Wortel et Spakman, 2000; Piromallo
et Morelli, 2003; Spakman et Wortel, 2004).
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Figure 11.6: Vue en carte et en coupe de tomographie sismique (Spakman et Wortel, 2004)
et schéma 3-D de l'arc Bético-Rifain et de la Mer d’Alboran. Inspiré de Gutcher et al.
(2002) et Spakman et Wortel (2004).

1.4 Vers un modéle plus global

1.4.1 Evolution tertiaire de la Méditerranée

Comme nous l'avons vu précédemment, le domaine méditerranéen est
soumis, depuis le Crétacé Supérieur, au mouvement de convergence Afrique-Europe.
Dans ce contexte géodynamique, pourtant relativement simple, I'évolution tertiaire
de la Méditerranée apparait comme trés complexe, évoluant avec une dynamique
propre n’étant pas uniquement liée a la convergence.

L’évolution du domaine méditerranéen se divise en deux parties distinctes.
Pour l'illustrer, nous nous baserons sur les reconstitutions de Jolivet et al. (2003).

Du Crétacé Supérieur a I’'Eocéne Inférieur, la fermeture progressive de I'Océan
Ligure provoque la formation de roches de HP dans les Alpes et en Corse alpine,
alors que des nappes ophiolitiques se mettent en place de la Turquie jusqu’en Oman,
(Ricou et al., 1986). Entre 67 et 49 Ma (Figure 11.7), la convergence est relativement E-
W (Dewey et al., 1989), permettant une convergence faible sous les domaines
calabrais, maghrébins et sous le futur domaine d’Alboran. De 1'Eocene Supérieur a
I'Oligocéne inférieur (35-30 Ma), la subduction de I'océan situé au nord de la future
plaque arabe s’achéve et la collision directe entre I’ Afrique et 'Europe débute (Figure
I1.7). Une forte réduction de la vitesse absolue vers le Nord de I’ Afrique s’initie, et le
régime tectonique change de facon importante (Jolivet et Faccenna, 2000). Les
derniéres roches de Haute Pression des Alpes sont exhumées de méme que les
Schistes Bleus Cycladiques. Sur ce transect, l'extension est déja active dans le
Rhodope (Figure I1.7).

De I'Oligocéne Supérieur au Miocene Moyen (de 30 a 10 Ma), les panneaux
plongeants des zones d’Océan Mésogéen qui n'ont pas encore été subductés sont
bloqués du fait des collisions effectives latérales et « coulent» dans le manteau,
occasionnant un recul rapide de la zone de subduction (Jolivet et Faccena, 2000). Une
extension distribuée s’initie dans les plaques chevauchantes formant les nombreux
bassins extensifs dans les domaines egéen, tyrrhénien, panonnien et alboran (Figure
I1.7). Ces domaines sont caractérisés par des crolites continentales amincies voire des
croites océaniques (Gueguen et al., 1998). Cette extension, post-orogénique par
nature, permet l'exhumation finale des roches métamorphiques en contexte
d’arriere-arc, déja initiée en contexte syn-orogénique comme c’est le cas, par exemple
dans les Schistes Bleus Cycladiques (Parra et al., 2002) ou dans le domaine tyrrhénien
(Fournier et al., 1991; Jolivet et al., 1991; Brunet et al., 2000) . Du Mioceéne Supérieur a
I’Actuel (10 a OMa), les zones de subduction continuent a migrer vers les « bordures
libres » et consument a I'heure actuelle les derniers restes océaniques de I'Océan
Téthysien. La subduction active concerne a 1'heure actuelle, 'arc de Calabre et la
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fosse hellénique, en arriere de la ride méditerranéenne. Cette derniere est d’ailleurs
en train de chevaucher le pied de la marge libyenne (Figure I1.7).

1.4.2 30 Ma: une date singuliére

Jolivet et Faccenna (2000) remarquent le synchronisme des épisodes de rifting
responsables de la naissance des grands bassins sédimentaires méditerranéens sous crofite
continentale amincie ou crolte océanique (Figure I1.7). Les bassins sédimentaires, méme
s’ils sont « syn-rift », sont quasiment systématiquement plus récents de plusieurs millions
d’années, que les ages radiométriques sur les domes métamorphiques extensifs.

Les « metamorphic core complexes » des Cyclades, représentant les premiers
stades d’extension post-orogénique datent de 1'Oligocene Supérieur a la base du
Miocene (Lister et al., 1984; Gautier et Brun, 1994; Jolivet et al., 1994). L’age des
premiers sédiments déposés sur ces roches métamorphiques est aquitanien. Cette
extension est d’ailleurs toujours active, le front de subduction étant relégué a I'avant
de la ride méditerranéenne.

L’exhumation de roches de type HP-BT dans les zones internes des Carpathes
s’échelonne entre 45 et 30 Ma (Von Blankenburg et Davies, 1995). Les premiers
sédiments déposés dans le Bassin Panomien en positions syn-rift sont datés de la fin
de I'Oligocene au début du Miocéne (Horvath, 1993).

Le rifting du bassin Liguro-Provencal débute a environ 30 Ma. Les premiers
sédiments syn-rift ont 29 Ma dans le Golfe du Lion (Gorini et al., 1994; Séranne, 1999),
30 Ma sur la marge ouest de la Sardaigne (Cherchi and Montadert, 1982) et 28 Ma
dans la région d’Alicante (Fossé de Valence, Geel, 1995). Ces ages sont confirmés par
les 4ges de refroidissement des roches exhumées durant le soulevement des épaules
du rift d’environ 27 +2 Ma de part et d’autre du bassin (Jakni et al., 2000). Cette
extension est également responsable de 'exhumation finale des roches de HP de
Corse alpine, préalablement en partie exhumées en contexte syn-collisionel. Les ages
radiométriques des phases finales de 1'exhumation sont systématiquement compris
entre 30 et 25 Ma (Thomson, 1998; Brunet et al., 2000). L’extension du domaine
tyrrhénien est, par contre beaucoup plus récente et d’ailleurs toujours active (Sartori
et al., 1987; Patacca et al., 1990). La compression et 1'épaississement crustal sont
aujourd’hui localisés dans 1’Est des Apennins.

Enfin, le domaine d”Alboran montre les signes d"un premier épisode extensif a
la limite Oligocéne-Miocene (Lonergan et White, 1997; Platt et Whitehouse, 1999). Les
sédiments syn-rift associés les plus anciens sont datés de la fin de I’Aquitanien (22-23
Ma). Cette phase d’extension accompagne l’exhumation de roches de haut grade
(gneiss; Platt et al., 1996, 1998; Comas et al., 1999) ayant révélé un age de 27 Ma,
interprété comme le début de 'extension (Platt ef al., 1998).

La transition depuis un régime compressif responsable de I'épaississement de
la marge sud-eurasienne, a un régime extensif se situe, depuis le domaine égéen
jusqu’au du d’Alboran aux alentours de 30Ma. Les fossés de 1'Europe de I'Ouest,
plus anciens (Eocéne-Oligocene) semblent obéir a une autre logique.
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Figure 11.7: Reconstitutions cinématiques du domaine Méditerranéen depuis 67 Ma a
I’Actuel (Jolivet et al., 2003) avec cinématique Afrique-Eurasie de Dewey et al. (1989)
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1.4.3 Un méme moteur

De nombreuses reconstructions cinématiques sont proposées pour le domaine
méditerranéen (Dercourt et al., 1986; Savostin et al., 1986; Dewey et al., 1989; Dercourt
et al., 1993; Yilmas et al., 1996). De fagon assez unanime, ces auteurs proposent une
augmentation importante du taux de convergence entre I'Europe et I’Afrique a
environ 35-30 Ma, suivie d’une forte diminution depuis des vitesses de 1.5 a 0.5
cm.an’! vers 20 Ma. D’autre part, ces mémes auteurs proposent une forte diminution
des vitesses absolues de I’ Afrique apres 40 Ma vers 35-30Ma (diminution de moitié).
Le mouvement absolu de I’ Afrique est quoiqu’il en soit plus important que la vitesse
de convergence entre les plaques, puisque 1'Eurasie est également animée d'un
mouvement vers le Nord (Gordon et Jurdy, 1986).

Ve Va

|

Eurasie I—-
—

Subduction de la plaque Africaine

Va :Vitesse absolue de I'Afrique
Ve :Vitesse absolue de I'Eurasie
Vc :Vitesse de convergence
(Vitesse relative Afrique/Eurasie)
Vr :Vitesse de retrait du slab

Figure I1.8: Schéma de principe montrant les conditions sur différents vecteurs-vitesses
responsables du retrait de la zone de subduction (Jolivet et Faccenna, 2000).

Jolivet et Faccena (2000) ont étudié l'effet que pouvait induire le
ralentissement du mouvement absolu de I’Afrique sur 'augmentation de la vitesse
de retrait du panneau plongeant responsable de I'extension arriere-arc (Figure I1.8).
Comme l'ont montré Taylor et Karner (1983), les relations entre les parameétres
cinématiques du systeme (Figure II.8) et l'extension arriere-arc peuvent étre
appréhendées de deux facons. La premiere, intuitive, considere que l'extension
arriére-arc peut se produire quand la vitesse de retrait (Vr) devient supérieure a la
vitesse (Vc) de convergence (Molnar et Atwater, 1978). L’autre approche considere le
panneau plongeant comme ancré dans le manteau (Uyeda et Kanamori, 1979). Dans
ce cas, les auteurs proposent que l'extension arriere arc puisse se produire si le
vecteur « vitesse absolue » de la plaque supérieure (Eurasie, Ve) est opposé a celui du
retrait du slab (Chase, 1978) ou que la vitesse de retrait devient plus importante que
la vitesse absolue de la plaque supérieure (Dewey, 1980). Il est généralement accepté
que la vitesse de convergence soit indépendante de 1'état de contrainte de la plaque
supérieure (Dewey, 1980; Bevis et al., 1995) rendant fondamentales les vitesses
absolues des plaques. Dans le cas de la Méditerranée, il est important de noter
qu’'une augmentation de la vitesse de convergence, comme c’est le cas entre 35 et 20
Ma n’augmente la compression horizontale que dans les zones de collision effectives
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mais pas nécessairement dans les zones de subduction qui peuvent rester faiblement
couplées.

Il semble donc que la diminution de la vitesse absolue de 1’Afrique soit la
cause premiere de l'initiation des processus extensifs sur l'intégralit¢é du domaine
méditerranéen.

La forte diminution du mouvement de la plaque Afrique est interprétée
comme étant le résultat de la collision effective, mais locale, entre 1’Afrique et
I'Eurasie (Jolivet et Faccenna, 2000) a I’Est et a I'Ouest. Vers 35 Ma, une large portion
d’'Océan Téthysien reste a subducter dans la partie centrale du domaine. A cette
période, le ralentissement important et brutal du mouvement absolu de 1’ Afrique
change le bilan des forces au niveau des zones de subduction, évoluant quasi-
exclusivement avec les forces produites par «l’effondrement» et le retrait du
panneau plongeant africain. La réduction du mouvement absolu du bloc indien est
interprétée de la méme fagon, invoquant les conséquences de la collision
himalayenne il y a 45 Ma (Patriat et Achache, 1984).
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2. Les Cordilleres Bétiques et leur zone interne
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2.1 Anatomie de la chaine

A grande échelle, I'arc Bétiques-Rif apparait comme une chaine relativement
symétrique (Figure I1.9 et I1.10). De l'extérieur de l'arc vers la mer d’Alboran, on
distingue un avant-pays principalement paléozoique structuré pendant 1’orogenese
Varisque sur lequel sont charriées les paléo-marges de 'Océan téthysien vers le Nord
et le Nord-Ouest dans les Cordilléres Bétiques et vers le Sud et Sud-Ouest dans le Rif.
L’Ouest de ces zones externes, non métamorphiques, est recouvert tectoniquement
de nappes de flyschs. Lors de la mise en place de ces nappes de charriage, se
développent en avant de larges bassins d’avant-pays : le bassin du Guadalquivir en
Espagne et le bassin du Gharb au Maroc. Le cceur de 'arc, formé par la frange sud
des Cordilleres Bétiques et I'extréme Nord du Rif ainsi que le substratum de la Mer
d’Alboran, forme les zones internes, métamorphiques et intensément déformées.
Dans cet exposé, ne sera développée que la partie « Bétique » de 1'édifice, en
indiquant des que possible les différences et les analogies principales avec le Rif.

2.1.1 Les zones externes

Les zones externes représentent actuellement une bande d’une centaine de
kilometres de large au Nord et dans I'alignement de la chaine (WSW-ENE). Comme
nous l'avons vu précédemment, les zones externes représentent la marge
continentale ibérique (ou eurasiatique) de I'Océan Téthys et sont subdivisées sur des
criteres essentiellement paléogéographiques (Garcia-Hernandez et al., 1980).

Durant le Trias Supérieur et le Jurassique Inférieur, la sédimentation est
typique d'une mer peu profonde (dépots d’évaporites et carbonates néritiques) et
tres homogene. Cette période est néanmoins caractérisée par une déformation
extensive syn-sédimentaire importante, permettant l'accumulation de grandes
quantités de sédiments (environ 1000m, Vera, 2001). La limite Domérien-Callovien se
caractérise par un épisode extensif responsable de l'individualisation de deux
domaines « paléo-géographiquement » contrastés dont résulte la division des zones
externes en deux sous-zones. On distingue alors une zone Nord, dite prébétique,
conservant des facies néritiques (Molina et al., 1991) et une zone sud, dite subbétique,
caractérisée par des facies profonds, pélagiques, riches en niveaux de radiolarites
(Garcia Hernandez et al., 1980). Cet épisode est interprété comme le principal
évenement responsable du rifting téthysien accompagné dans les zones les plus
méridionales par du volcanisme sous-marin.

Cette zone, est sujette, durant tout le Mésozoique, a une sédimentation restant
contrastée et enregistrant divers mouvements transtensifs en particulier durant la
migration de I'Ibérie vers le Nord-Ouest (Ziegler, 1988, 1990).

La majeure partie de la couverture de la marge est enfin intégrée a différentes
nappes n’'incorporant pas de socle (déformation thin-skin) durant le Miocéne
inférieur (Véra, 2001). En effet, les contacts tectoniques s’enracinent pour la plupart
dans les évaporites triasiques, délimitant deux ensembles décollés, la zone
Prébétique formant le para-autochtone de la zone Subbétique (Figure I1.11).
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Figure I1.11: Coupe NW-SE des Bétiques depuis les zones internes (domaine d’Alboran)
jusqu’au bassin d’avant-pays, ici décollé (bassin du Guadalquivir) (Platt et al., 2003)
d’apres les travaux originaux de Sanz de Galdeano et al. (1993).

L’histoire et la géométrie des zones externes du Rif sont tres similaires avec
dans ce cas, une série sédimentaire trois fois plus épaisse Figure I1.12. Celle-ci est
décollée, plissée et chevauchée sur le socle africain créant le bassin d’avant-pays du
Rharb (Chalouan et Michard, 2004). On distingue trois zones depuis les zones
internes vers 1’extérieur de la chaine : I'Intrarif, le Mésorif et le PréRif structuralement
superposés (Suter, 1980) chevauchant vers le Sud et le Sud-Ouest les structures du
moyen Atlas (Michard et al., 2002).
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Figure I11.12: Coupe SW-NE du Rif depuis les zones internes (domaine d’Alboran)
jusqu’au bassin d’avant-pays (bassin du Rharb); (Platt et al., 2003) d’apres les travaux
originaux de Flinch (1996).

La cinématique de ces chevauchements est quasiment radiale sur tout l'arc
Bétiques-Rif. Les directions de chevauchement sont vers le Nord et le Nord-Ouest
dans les Cordilleres Bétiques, vers le Sud-Ouest dans le Rif (Garcia-Duenas et al.,
1988; Platt et Vissers, 1989; Garcia-Duenas et al., 1992; Comas et al., 1992; Jabaloy et al.,
1993; Watts et al., 1993; Plattzman et al., 1993; Lonergan et al., 1994; Vissers et al., 1995;
Martinez-Martinez et Azafiéon, 1997; Platt et al., 2003) et vers 'Ouest pres du Détroit
de Gibraltar (Balanya et Garcia-Duefias, 1987; Platzman et al., 1993; Platt et al., 1995).
Ces données, déja abondantes, ont été récemment complétées (Platt et al., 2003;
Figure 11.13)
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Figure I1.13: Carte de l'arc Bético-
Rifain (Platt et al., 2003) montrant
les directions de mouvements des
principaux  chevauchements.  Ces
directions sont globalement radiales
sur toute la périphérie de la chaine.
L’orientation des principaux axes de
plis et des chevauchements est
également indiquée.
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2.2.2 Les flyschs

Les unités de flyschs également appelées unités du « Campo de Gibraltar »
sont composées principalement de turbidites et d’hémipélagites contenant
d’abondants niveaux radiolaritiques d’age Crétacé Supérieur et Miocéne Basal
(Durand-Delga, 1980; Sanz de Galdeano et Véra, 1992). Ces sédiments ont été
déposés dans un domaine profond de crotte continentale amincie voire océanique
(Durand-Delga, 2000) dont ils contiennent quelques fragments, principalement des
serpentines (Michard et al., 2002) situés vraisemblablement plusieurs centaines de
kilometres plus a 1'Est de leur affleurement actuel entre les paléo-marges
précédemment décrites (Wildi, 1983; Sanz de Galdeano et Véra, 1992). Les nappes de
flyschs sont structuralement situées sur les zones externes sur lesquelles elles ont été
charriées au Burdigalien Supérieur-Langhien (Bourgois, 1978; Balanya et Garcia-
Duefias, 1986; Sanz de Galdeano et Véra, 1992; Michard et al., 2000; Crespo-Blanc and

Campos, 2001) autant dans les Bétiques que dans le Rif (Figure I1.9 et 11.10).
2.2.3 Le bassin du Guadalquivir

Le bassin du Guadalquivir est situé au Nord-Ouest des zones externes
précédemment décrites (Figure I1.9 et 11.10). Ce bassin est interprété comme un bassin
d’avant-pays, d’architecture relativement simple, montrant un enfoncement vers le
Sud-Sud-Est du substratum Varisque Ibérique depuis le Nord du bassin, ou il
affleure, vers le Sud, ou il est chevauché par des unités tectoniques plus « internes »
(Garcia-Castellanos et al., 2002). Sa partie sud est marquée par le chevauchement des
zones internes qui le recouvrent et I'incorporent en partie sous forme de petites
unités (Fernandez et al., 1998).



II. De la Méditerranée aux zones internes des Cordilleres Bétiques 69

La création de ce bassin et sa subsidence initiale semblent se situer au
Burdigalien Supérieur, se maintiennent jusqu’au Miocene Supérieur (Sanz de
Galdeano et Vera, 1992; Fernandez et al., 1998; Garcia-Castellanos et al., 2002). Son
équivalent au Maroc est le bassin du Rharb se développant au Sud des
chevauchements du Rif.

2.2 Les zones internes en détail

Les zones internes de l'arc Bétiques-Rif ou domaine d’Alboran (Balanya et
Garcia-Duenas, 1987) sont formées exclusivement de roches métamorphiques alpines
(Figure 11.14 et I1.15) affleurant entre le Sud des zones externes des Cordilleres
Bétiques et le Nord des zones externes du Rif, et formant avec les roches volcaniques
néogenes, le substratum de la Mer d” Alboran.

Les zones internes des Cordilleres Bétiques sont constituées par un grand
nombre d’unités tectoniques (compressives et/ou extensives) groupées en trois
complexes distingués sur des criteres lithologiques, métamorphiques et sur leur
position structurale (Egeler et Simon, 1969; Torres-Roldan, 1979, pour les premiers).
On distingue de bas en hautles complexes Névado-Filabride, Alpujarride et
Malaguide (s.l.), le complexe Malaguide (s.s.) étant souvent associé aux unités dites
de la Dorsale calcaire (Michard et al., 2002; Frizon de Lamotte, comm. pers.).
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Figure 11.14: Carte de I'Est des zones internes des Cordilléres Bétiques (Augier et al.,
soumis) d’apreés la compilation des travaux de Vissers et al., (1995) et Martinez-Martinez
et al. (2002). Les complexes métamorphiques Malaguide, Alpujarride et Nevado-Filabride
(vlus détaillé, avec ses trois unités constitutives) 1y sont représentés ainsi que les
principaux bassins sédimentaires et structures tectoniques majeures.

@ LAS ALPUJARRAS SIERRA NEVADA SIERRADE BAZA SIERRA DE LAS ESTANCIAS @

-_——

= <N “
PR — \ \\ \\\\
- Top to the N-NE fsl ¢ - !
: op to the sense of shear
Sub Betic l:l Intermediate Alpujarride units in the Alpujarrides
E=] porsate [ Lower Alpujarride units . Top 10 the W-SW sense of shear
e i in the Nevado-Filabrides
Malaguide E Mulhacen unit )
|:] e ) = —= Miocene thrusts
Upper Alpwjaride uniis Veleta unit —& Laghian and Serravalian low angle normal faults

Figure 11.15: Coupe SW-NE des zones internes des Cordilleres Bétiques (Négro et al., en
préparation) notée A sur la carte de la Figure 11.14.

Ces trois complexes vont maintenant étre décrits en détail; cette revue étant
cruciale, tant pour intégrer les résultats de cette these ne portant principalement que
sur le complexe Névado-Filabride, que pour faire un rapide survol des points encore
mal compris dans la chaine. Il va de soi que cette partie est rédigée avec I'impartialité
qui s'impose, faisant un exposé tant des connaissances actuelles que de quelques
problémes géologiques ouverts.

2.2.1 Le Complexe Malaguide

Figure  I1.16:  Carte  de
localisation ~— du  complexe
Malaguide (dans les Bétiques et
de son équivalent au Maroc, le
complexe des Ghomarides. Ne
sont  pas  figurés les
affleurements de ces complexes
Mer Méditerranée | ey Mer d’Alboran.

Espagne
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2.2.1.1 Série stratigraphique

Le complexe Malaguide (Blumenthal, 1927) occupe la position structurale la
plus haute des zones internes des Cordilleres Bétiques (Figure 11.15). Ce complexe est
I'équivalent du complexe Ghomaride défini au Maroc dans le Rif (Kornprobobst et
Durand-Delga, 1985; Chalouan, 1986).

Les affleurements de roches Malaguide sont limités a 'Ouest des Cordilléres
dans la région de Malaga (Ouest des Bétiques) et le long de la limite zone interne-
externe (Lonergan, 1991; Vissers et al., 1995) et sont en général mal préservés Figure
I1.16).

La succession stratigraphique est relativement bien datée avec des sédiments
paléozoiques incluant des niveaux clastiques et carbonatés. Une série mésozoique
relativement complete avec des «red-beds » en partie permiens, des carbonates et
des évaporites triasiques, des carbonates jurassiques et une série gréseuse Crétacé
(Paquet, 1969; Makel, 1985; Lonergan, 1991).

Cette succession est complétée, dans la Sierra Espuna, par une remarquable série de
bassins d’avant-pays épaisse de 3000m de sédiments Oligocéne a Miocéne Moyen
(Lonergan et Mange-Rajetzky, 1993; Martin-Martin et al., 1997).

2.2.1.2 Métamorphisme, déformation

La série sédimentaire Paléozoique est affectée par un métamorphisme de bas
grade correspondant a la limite inférieure des schistes-verts, attribué a 1'orogénése
Varisque (Chalouan, 1986; Chalouan et Michard, 1990; Balanya, 1991; Frizon de
Lamotte, comm. Pers.). La série mésozoique et cénozoique est, en revanche, trés peu
métamorphique, anchizonale (Nieto et al, 1994; Lonergan et Platt, 1995). Les
datations par traces de fission sur zircons confirment qu'une grande partie du
Complexe Malaguide n’a jamais subi de température supérieure a 200°C (Johnson,
1993). Les principaux affleurements du complexe Malaguide sont localisés sur une
étroite bande de quelques kilometres de large entre les zones internes et les zones
externes (Figure I1.16 et I1.17) et a I'état de nombreuses petites klippes comme sur le
flanc Nord de la Sierra Alhamilla (Figure 11.17).
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Figure 11.17: Vues d’affleurements du complexe Malaguide. Dans la région de Velez-
Rubio, il affleure sur une longue bande de 1 a 4 km de large, sous un « back-thrust »
faisant chevauché les zones externes (Prébétiques). 1l est le plus souvent limité a de petits
affleurements hectométriques comme c’est le cas sur le flanc Nord de la Sierra Alhamilla.
Sur les deux exemples, les unités du complexe Malaguide, peu épaisses sont limitées a
leur base par une zone de cisaillement extensive.

2.2.2 Le Complexe Alpujarride

Figure  11.18:  Carte  de
localisation ~ du  complexe
Alpujarride (dans les Bétiques
et de son équivalent au Maroc,
le complexe des Septides. Ne
sont pas  figurés les
affleurements de ces complexes
en Mer d’Alboran.  Sont
indiqués les massifs
péridotitiques «inclus » dans
ces complexes: 1: Ronda; 2:
Alpujata; 3 : Carratraca et 4 :
Beni-Boussera.
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2.2.2.1 Série stratigraphique

Les « Alpujarride » tels qu’ils ont été définis (Van Bemmelen, 1927,
Westerveld, 1929) définissent un ensemble de nappes de caractéristiques
lithologiques communes affleurant autour de la Sierra Nevada (Figure I1.18).

Le terme de complexe Alpujarride est venu plus tard (Egeler et Simon, 1969).
La premiére division de ce complexe en « unités types » fut réalisée dans la partie
centrale des zones internes et basée sur des criteres stratigraphiques,
métamorphiques et la position structurale des unités les unes par rapport aux autres
(Aldaya et al., 1979, 1981). Sur le méme type de critéres, Tubia et al. (1992) proposa

"étendre cette classification au reste des zones internes, en particulier a I'ouest ou le
complexe affleure largement. Cet auteur divisa les unités en trois groupes d’unités de
métamorphisme croissant vers le haut.

Les unités Alpujarride montrent une succession stratigraphique voisine. On
peut en effet, définir un motif de base qui sera plus ou moins complet d’une unité a
'autre avec parfois de fortes variations d’épaisseur (amincissement tectonique et/ou
paléogéographie contrastée).
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On distingue de la base au sommet:

¢ Une formation de schistes sombres (graphiteux) attribués au Paléozoique
(Lafuste et Pavillon, 1976) contenant des passées gréseuses et psammitiques.
La base de cette unité étant localement formée de gneiss migmatitiques
(exemple des Gneiss de Torrox, Zeck et al., 1989).

e Une formation de métaconglomérats clairs attribués localement au Permien
(Carte géologique IGME 974, Vélez-Rubio).

¢ Une formation de schistes et quartzites clairs, rappelant parfois I'aspect des
Schistes Lustrés attribuée au Permo-Trias avec quelques rares niveaux
carbonatés au sommet de la formation.

e Une série de roches carbonatées (marbres et dolomies) datée du Trias Moyen
et Supérieur (Kozur et al., 1974). Ces carbonates sont tres souvent décollés du
reste de la série.

2.2.2.2 Métamorphisme, chemins P-T et dges

La plupart des unités Alpujarride sont caractérisées par des assemblages
métamorphiques de type HP/BT (Figure I1.19; Westerhoff, 1977; Gofté et al., 1989;
Bakker et al., 1989; De Jong, 1991; Tubia et Gil-Ibarguchi, 1991; Azafién, 1994; Azafiéon
et al., 1997, 1998; Balanya et al., 1997; Tubia et al., 1997). Ces assemblages enregistrent
le plus ancien événement métamorphique alpin affectant les unités Alpujarride (D1).

Cet événement est suivi d'une décompression isotherme souvent
accompagnée d'un léger refroidissement pour la plupart des unités (Figure 11.20,
Goffé et al., 1989; Tubia et Gil-Ibarguchi, 1991; Azafién, 1994; Azafién et al., 1997,
1998; Balanya et al., 1997, Tubia et al, 1997). Cette décompression est donc
visiblement tres rapide (Monié et al. (1994) atteignant des conditions de pression
aussi basses que 3-4 Kbars pour 600°C dans le domaine de stabilité de 1'andalousite
(Figure 11.19) ou de la sillimanite (Monié et al., 1994; Garcia-Casco et Torres-Roldan,
1996; Balaya et al., Azafon et al., 1997; Platt et al., 1997). Les paragéneses de HP sont
donc souvent tres rétromorphosées et donc souvent visiblement absentes.

Figure 11.19: Clichés de carpholite (magnésienne, XMg= 0,6-0,7) d’une veine primaire de
quartz provenant de la région de Trévenque (Unité d’Escalate, Bétiques Centrale) et
d’andalousite tardive post-S2 provenant de la région de Torrox (Bétiques de I'Ouest).
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Quelques unités Alpujarride échappent a cette logique (Figure I1.20). Certaines
montrent un fort réchauffement durant I'exhumation (Platt et al., 1998; Soto et Platt,
1999) similairement aux chemins parfois observés dans les Cyclades (Ios, Naxos;
Buick et Holland, 1989). D’autres unités comme celles qui affleurent dans les secteurs
de la Sierra Alhamilla (Bétiques de I'Est) ou dans la région de Trévenque (Bétiques
Centrales) montrent au contraire des chemins PT rétrogrades tres froids (de 1'ordre
de 10°C/km, voire moins). Les paragéneses de HP y sont tres bien préservées avec de
la carpholite fraiche (Figure I1.19) parfois trés ferreuse (« trés froide ») accompagnée
ou non de saliotite (Goffé et al., 1996). Ces deux types de chemins sont certainement a
rapprocher des contextes dans lesquels s’est effectuée 1’exhumation de ces roches
(Figure I1.20). Les roches caractérisées par des paragéneses fraiches de haute pression
pourraient étre indicatrices d’'une exhumation syn-collisionelle alors que les roches
fortement ré-équilibrées a HT seraient exhumées plus tardivement en contexte post-
collisionel. Un des principaux arguments qui pourrait valider cette hypothése serait
de dater précisément ces épisodes (voir les perspectives de ce travail).
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Figure I1.20: Compilation des chemins P-T disponibles dans la littérature (Jolivet et al.,
2003), d’apres les travaux originaux de Goffé et al. (1989); Azanon et Goffé (1997); Platt
et al. (1998); Platt et Whitehouse (1999); Azanon et Crespo-Blanc (2000). Sont indiquées
les localisations des roches dont sont tirées les estimations PT. Les abréviations utilisées
correspondent au nom des UTA (Azanon et al., 1994) : Herr.: Herradura; Sal.: Salobrena;
Escalate; Adra) et Trev.: Trevenque; Jubr.: Jubrique.

Dans les deux cas, la décompression des roches est accompagnée par la
formation de la foliation (52, stade de déformation D2). Cet épisode, durant lequel les
roches métamorphiques effectuent une grande partie de leur exhumation, est
caractérisé par une condensation des zones métamorphiques parallelement a S2
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(Balanya et al., 1993, 1997; Azafén et al., 1997; Argles et al., 1999) en particulier a
I'approche des massifs péridotitiques (Platt, comm. pers.). L’exhumation finale du
complexe est réalisée par deux épisodes extensifs successifs depuis des conditions
ductiles jusqu’a cassantes.

Les contraintes temporelles sont trés mal réparties (Figure 11.21).
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Figure 11.21: Syntheése des dges radiométriques et des contraintes bio-stratigraphiques sur
le complexe Alpujarride. Etudes originales de :(1) Platt et al. (sous presse); (2) Monié et
al. (1991), (3) Platt et al. (2003a), (4), Zeck et al. (2001) (5) Comas et al. (1992), Durand-
Duelga et al. (1993), (6) Aguado et al. (1990); Mayoral et al. (1994), Crespo-Blanc
(1995), (7) Andriesen et Zeck (1996), (8) Sosson et al. (1998), (9) Zeck et al. (1992), (10)
Monié et al. (1994), (11) Platt et al. (2003b), (12) Platt et Whitehouse (1999).

En effet, si les unités Alpujarride de I'Ouest et les massifs péridotitiques sont
bien datés et par de nombreuses méthodes, le reste des unités, en particulier les
unités centrales ou de 1'Est, restent peu ou pas datées (Figure I1.21). Il ressort de la
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compilation des ages radiométriques et des données stratigraphiques différents
points :
e L’épisode de haute pression n’est pas clairement daté (une seule étude, Platt et
al., sous presse, Figure I1.21)
e L’épisode de haute température est, en revanche bien daté (« re-setting » des
systemes isotopiques).
e Cet épisode de haute température est visiblement synchrone dans 1’'ensemble
des unités ainsi que dans les massifs péridotiques vers 22-19 Ma (Figure I1.21).
Ces ages correspondent donc a la fin de la décompression isotherme affectant
la majeure partie des unités (Figure I1.21).
e Tous les systémes isotopiques sur différents minéraux donnent des ages tres
proches illustrant la rapidité de 'exhumation entre 24 et 18 Ma (Zeck et al.,
1989, 1992; Sosson et al., 1998; Platt et Whitehouse, 1999; Sanchez-Rodriguez,
2000).

2.2.2.3 Evolution tectono-métamorphique

Les phases de déformation décrites par Azanoén et Crespo-Blanc (2000) sont
reprises pour illustrer I’évolution du complexe Alpujarride.

Une foliation S1 est parfois reconnaissable dans des domaines préservés d'une
déformation postérieure importante. On la trouve dans des domaines lenticulaires,
dans des axes de plis, dans les porphyroblastes (grenats, en particulier) et
exceptionnellement en crénulation de clivage limitée par une S2 trés pénétrative.
Celle-ci porte les reliques de minéraux de HP et correspond a des stades
d’épaississement crustaux (D1)

La principale fabrique de chaque unité Alpujarride est la foliation S2 portant
une linéation minérale pénétrative (Balanya et al., 1997, Azafién et Crespo-Blanc,
2000). Cette foliation se développe entre les deux épisodes métamorphiques
principaux affectant ces roches (D2): un premier événement de type HP/BT et un
second qui n’est pas enregistré dans toutes les unités de type HT/IP voire HT/BP.

Une phase de plissement (D3) de signification régionale affecte ensuite la S2
(Garcia-Duenas et al., 1992; Crespo-Blanc et al., 1994; Crespo-Blanc, 1995; Balanya et
al., 1997; Orozco et al., 1998, Azafién et Crespo-Blanc et al.,, 2000). L’analyse
cinématique de ces plis montre une vergence nord dominante. L’axe de ces plis est
plus ou moins orienté E-W avec un axe souvent plongeant interprété comme le
résultat d'une déformation ultérieure. La signification de ces plis est tres discutée et
fera I'objet du paragraphe suivant.

Le stade de déformation D4 correspond a I'amincissement important de la pile
de nappes précédemment décrite durant lequel le bassin de la Mer d’Alboran est
formé (Comas et al., 1992; Garcia-Duenas et al., 1992). Cet amincissement est en fait le
résultat de linterférence de deux systemes extensifs (Figure II1.22) successifs
quasiment orthogonaux (D4a et D4b).
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Figure I1.22: Exemple d’interférences dans la Sierra de Baza (au Nord de la Sierra
Nevada) entre les systemes extensifs de Contraviesa, a transport tectonique
essentiellement N-S et ceux des Filabres a transport E-W (Crespo-Blanc et al., 1995).

Le premier, dit de Contraviesa (Crespo-Blanc et al., 1994; Crespo-Blanc, 1995)
est d’age Burdigalien-Langhien (Figure I1.22). Le systéme extensif a un transport
tectonique régional vers le Nord (Crespo-Blanc et al., 1994; Azafién et Crespo Blanc,
2000, Negro et al., in prep) et montre un continuum de déformation depuis une
déformation ductile a une déformation cassante (Figure I1.22). Les failles normales du
systeme de Contraviesa sont scellées par des sédiments datés du Langhien supérieur
(Mayoral et al., 1994).

Le second, dit des Filabres, est d’age Serravallien (Garcia- Duenas et al., 1992;

Martinez-Martinez et al., 2002). Le transport tectonique de ce systéme extensif dont
I'accident majeur est la limite Alpujarride-Nevado-Filabride est « top vers I'Ouest »
(Garcia-Duenas et al., 1988, 1992; Galindo-Zaldivar et al., 1989; Jabaloy et al., 1993;
Martinez-Martinez et al., 2000).
Il en résulte que 'exhumation finale des unités Alpujarride s’est effectuée en deux
temps. La majeure partie de I'exhumation est visiblement effectuée a I'épisode D4a
comme |'attestent les dges tant radiométriques que paléontologiques (Figure 11.22).
Les unités montrent une structuration en «tablette de chocolat» résultant de
l'interférence de systemes sub-orthogonaux (Crespo-Blanc, 1995). Le second épisode,
responsable de I'exhumation finale du complexe Névado-Filabride sera traité lors des
rappels qui seront faits sur ce complexe.

Le dernier stade de déformation (D5) affectant les unités Alpujarride (et
Névado-Filabride d’ailleurs) est un épisode compressif au Tortonien Supérieur et
encore actif a I'heure actuelle. Cet épisode sera largement décrit plus bas dans un
paragraphe qui lui est dédié.
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2.2.2.4 Les péridotites

Trois grands massifs péridotitiques sont reconnus dans I'Ouest des Cordilleres
Bétiques : les massifs de Ronda, Alpujata et Carratraca, d'importance décroissante.
Avec les péridotites de Béni-Boussera, au Maroc, elles forment des provinces de UHP
avec des pseudomorphes de graphite apres le diamant (Pearson et al., 1989; Davies et
al., 1993).

Ces massifs ont longtemps été interprétés comme des «diapirs

asthénosphériques » chauds, responsables du métamorphisme des unités
Alpujarride/Septide (Loomis, 1975; Platt et Vissers, 1989; Montel et al., 2000) mis en
place au Néogene. Cette explication n'est pourtant pas en accord avec les
nombreuses occurrences de type HP/BT caractérisant les unités Alpujarride et
Septide (Goffé et al., 1989; Tubia et Gil-Ibarguchi, 1991, Bouybaouene, 1993; Azafién,
1994; Goffé et al., 1996; Balanya et al., 1997, Azafién et Crespo-Blanc, 2000) comme
'ont fait remarquer Vissers et al. (1995); Balanya et al. (1997); Azafién et Crespo-Blanc
(2000). Ces corps péridotitiques n’ont d’ailleurs pas de « racine » et sont affectés par
les mémes accidents que leurs « unités hotes ». La preuve de cette structure est a
l'affleurement dans plusieurs fenétres par le biais desquelles il est possible de voir les
unités Alpujarride sous les péridotites (Balanya et al., 1997).
Ces unités sont donc désormais considérées d’apres les données géologiques
(Lundeen, 1978; Tubia et Cuevas, 1986) et d’apres les données gravimétriques (Torné
et al., 1992) comme de larges fragments inclus dans les unités Alpujarride et Septide.
De plus, les ages de mise en place sont, quelque soit la méthode radiométrique
utilisée, compris dans une fourchette relativement réduite entre 24 et 20 Ma et garde
pourtant des dges mésozoiques (entre 183 + 3 et 131 + 3 Ma; Sanchez-Rodriguez et
Gebauer, 2000). Les auteurs s’accordent maintenant a proposer que les massifs
péridotitiques soient des fragments de manteau lithosphérique incorporés dans la
chaine durant les épisodes précoces de subduction /collision alors qu’ils était déja en
base de crotite, exhumés pour une grande partie durant le rifting téthysien et/ou
pendant le jeu décrochant de la limite des plaques au Crétacé Supérieur (Reuber;
1982, Michard et al., 1991; Van der Wal et Vissers, 1993; Vissers et al., 1995; Chalouan
et Michard, 2004) .

2.2.2.5 Discussion sur la signification de I’événement D3

La signification de l'inversion apparente du grade de métamorphisme des
unités Alpujarride ainsi que celle des plis, souvent syn- a post-HT (D2) et anté-
extension finale (entre les épisodes extensif D2 et D4) sont des problemes ouverts. Le
but de cette these n’étant pas directement 1ié a ces problemes, les faits et les solutions
proposées seront passés en revue sans prise de partie.

Le concept de réarrangement régional, post-métamorphique, des unités
Alpujarride renvoie aux travaux initiaux de Aldaya et al. (1979; 1981) et Tubia et al.
(1992) qui ont les premiers proposé une classification et des corrélations entre les
unités Alpujarride, sur la base de nombreux criteres incluant les différences
lithostratigraphiques et métamorphiques, ainsi que la position structurale relative.
Ces corrélations ont été améliorées par Azafion (1994);, Azanion et al. (1994, 1998);
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Balanya et al. (1998) et Azafén et Crespo-Blanc (2000) et regroupées en 5 unités
allochtones types (UAT). Il ressort de ce découpage que les unités Alpujarride sont
actuellement dans le «désordre» (Figure I1.23) avec les unités les moins
métamorphiques dans les positions structurales les plus basses et réciproquement les
unités les plus métamorphiques structuralement les plus hautes, au contact avec le
complexe Malaguide. On distingue de bas en hautles unités de Lugar-Godar,
Heradura, Escalate, Salobrena et Adra.

Adra Salobrena Heradura Escalate Lujar-Gador
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Figure I1.23: Conditions métamorphiques obtenues dans les niveaux méta-pélitiques et
position structurale actuelle des différentes unités « types » acquises durant I'épisode D3
(Azanon et Crespo-Blanc, 2000). Les épaisseurs sont calculées perpendiculairement a la
foliation principale (S2).

La foliation S2, développée pendant la décompression des unités Alpujarride
est affectée par une crénulation de clivage S3, localement pénétrative associée a des
plis déjetés a vergence Nord (Tubia et al., 1992; Simancas y Campos, 1993; Azafién et
al., 1997; Balanya et al., 1997, 1998, Azanoén et Crespo-Blanc, 2000). Ces plis se
développent dans les conditions de HT (500-600°C) pour de basses pressions (3-4
kbar) a la fin de I'épisode de décompression isotherme (D2) et avant la formation de
mylonites de bas grade indiquant les derniers stades de I'exhumation ductile de ce
complexe (D4). Les minéraux de HT sont donc en général, syn-plissement (Azafién et
Crespo-Blanc, 2000).

La superposition des unités Alpujarride ainsi que la présence des plis, a toutes
les échelles (de la crénulation aux plis kilométriques) sont interprétées de deux
facons. Certains auteurs en font un épisode compressif qui ré-organise la pile
d’unités entre les épisodes extensifs D2 et D4 (Balanya et al., 1997, 1998; Azafién et
Crespo-Blanc, 2000). D’autres auteurs proposent que ces observations puissent étre le
résultat d'un continuum de déformation extensive a 1’échelle, par exemple, d'un
prisme d’accrétion (Platt, 1997). Le réarrangement des unités ainsi que la formation
des plis est également expliqué par le fonctionnement de grandes zones de
cisaillement extensives (Orozco et al., 1998).
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2.2.3 Le Complexe Névado-Filabride

Figure  11.24:  Carte de
localisation ~— du  complexe
Névado-Filabride. Celui-ci
n’affleurant  que dans les
Bétiques de I'Est n’a pas
d’équivalent au Maroc ni en
Mer d’Alboran.
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2.2.3.1 Série stratigraphique

Le complexe Névado-Filabride (Egeler et Simon, 1969), occupant la position
structurale la plus base des zones internes, n’affleure que dans I'Est des Cordilleres
Bétiques ou il forme les hauts topographiques (Figure 11.24). A la différence des
complexes Alpujarride et Malaguide, ce complexe n’a pas d’équivalent dans le
domaine d’Alboran (Figure 11.24).

Il est composé de trois unités principales (Garcia-Duenas et al., 1988; De Jong,
1991; Vissers et al., 1995), de bas en haut: 'unité de Ragua (ex unité de Veleta,
Martinez-Martinez et al., 2002), 'unité de Calar-Alto et 'unité de Bédar Macael
(formant le complexe de Mulhacen) montrant les épaisseurs structurales respectives
de 4000, 4500 et 600m (Garcia-Duefias, 1988a). La coupe la plus complete est située
dans la Sierra de los Filabres (Martinez-Martinez et Azafién, 1997).

Chacune de ces unités est formée d'une succession stratigraphique similaire, une
série « type » montrant de bas en haut :

e Une formation de schistes sombres (graphiteux) d’age pré-Permien attribuée
au Paléozoique (Lafuste et Pavillon, 1976) contenant des passées gréseuses et
psamitiques et quelques rares niveaux carbonatés (Martinez-Martinez, 1986).

e Une formation de schistes faiblement colorés contenant une série alternante de
méta-pélites et de méta-psamites, traditionnellement considérée d’age Permo-
Triassique.

e Une formation de roches carbonatées avec des niveaux de marbre et de
dolomite contenant quelques niveaux d’évaporites et de schistes clairs. La
partie supérieure de cette formation, traditionnellement considérée comme
Triasique (De Jong et Bakker, 1991) a récemment fourni une microfaune mal
préservée du Crétacé (Tendero et al., 1993).
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Le haut de cette succession stratigraphique est souvent compliqué par des corps
intrusifs tels que des intrusions granitiques permiennes (Priem et al., 1966; De Jong
1991; Monié et al., 1991; De Jong et al., 2003) et filons de dolérites jurassiques (146 Ma,
Hebeda et al., 1980). Ces roches basiques sont interprétées comme des fragments
océaniques (Bodinier et al., 1987; Puga et al., 1989), de la crotte de transition (Michard
et al., 2002) ou des filons liés a un épisode régional d’extension (rifting, Hebeda et al.,
1980). Dans la zone étudiée, le meilleur exemple de ce type de roches basiques
intrusives est le massif de Cobdar (Nord de la Sierra de los Filabres).

2.2.3.2 Métamorphisme, chemin P-T, dges

Les trois unités métamorphiques du complexe des Névado-Filabride ont des
registres métamorphiques différents. Les unités de Calar Alto et de Bedar-Macael,
regroupées sous le nom de complexe de Mulhacén, sont caractérisées par des
assemblages métamorphiques de type HP/BT, renfermant de I'omphacite et du
grenat dans des éclogites et du glaucophane dans les schistes bleus (Figure 11.25;
Morten et al., 1987; Gomez-Pugnaire et Fernandez-Soler, 1987; Bakker et al., 1989;
Puga et al., 2000; Lopez Sanchez-Viscaino et al., 2001).

% Eclogite

Veine amphibolitique
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Figure I11.25: Clichés de roches de HP (éclogites) dans le massif de métabasites de Cobdar
(Nord de Sierra de los Filabres). Ces roches se présentent sous forme de masses de grande
taille (plusieurs centaines de meétres) ou de « filons» comme celui de la premiere
photographie. Ces éclogites sont trés fortement rétromorphosées en amphibolites. La
deuxieme photographie montre un détail de ces éclogites amphibolitisées traversées par des
veines tardives (schiste vert). La derniere photographie montre une éclogite relativement
saine, traversée par une veine du facies amphibolite : I'omphacite, le mica et le grenat sont
transformés en amphibole, le rutile (trés abondant) en sphene.

Cet événement est suivi d'une décompression isotherme et d'une
rétromorphose importante dans les faciés « amphibolite » et « schiste vert supérieur »
(Morten et al., 1987, Gomez-Pugnaire et Fernandez-Soler, 1987; Bakker et al., 1989;
Jobaloy et al., 1993; Soto, 1994). Cette décompression visiblement rapide atteint des
conditions de pression aussi basses que 3-4 Kbars pour 500-600°C (Figure II.26;
Gomez-Pugnaire et Fernandez-Soler, 1987; Bakker et al., 1989; Jabaloy et al., 1993). Les
chemins Pression-Température proposés sont rares (Figure I1.26) et montrent des pics
de métamorphisme décroissants depuis l'unité la plus haute, celle de Bédar-Macael
jusqu’a l'unité de Ragua structuralement la plus basse de l'édifice (Figure I1.14;
Martinez-Martinez, 1986; De Jong, 1993; Puga et al., 2000; Booth-Rea et al., 2003). De
ce fait, la zone de cisaillement (zone de Dos Picos, Garcia-Duenas et al., 1992)
séparant cette unité de 1'unité de Calar-Alto sus-jacente est interprétée comme un
chevauchement important (De Jong, 1993; Puga et al., 2000).
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Figure 11.26: Compilation des chemins P-T disponibles dans la littérature, pour l'unité de
Ragua (1; De Jong, 1993; Puga et al., 2000, 2; Booth-Rea et al., 2003), pour I'unité de
Calar-Alto (3; Bakker et al., 1989; 4, Gomez-Pugnaire et Fernandez-Soler, 1987) et pour
l'unité de Bédar-Macael (5; Lopez Sanchez-Viscaino et al., 2001).
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Les ages radiométriques disponibles (Figure I1.27) dans la littérature sont rares
et ne montrent pas de consensus sur 1'dge de I'épisode de HP (de 48 Ma pour Monié
et al., 1991 a 15 Ma pour Lopez-Sanchez-Viscaino et al., 2001). L’épisode de HT (forte
rétromorphose dans le faciés amphibolite) n’est contraint que par une étude (Ar/Ar
sur phengite (Monie et al., 1991) livrant un age de 25 Ma (Figure 11.27).

En revanche, les stades tardifs sont mieux contraints avec, d'une part, plus
d’études et d’autre part des ages plus cohérents, (Andriensen et al., 1991; De Jong,
1992; Monié et al., 1991; Johnson et al., 1997; Platt et al., sous presse). En effet, les ages
Ar/Ar de refroidissement sur phengite dans différents échantillons de mylonites
schiste vert donnent des ages comparables entre 15 et 17 Ma (Monié et al., 1991; De
Jong, 1992; Platt et al., sous presse). Les stades tardifs (Figure II.27) sous les
conditions cassantes sont contraints par une étude « extensive » de trace de fission
(Johnson et al., 1997). Ces ages, tant sur zircon (température de fermeture (TF) de
250-290°C; Tamagi et Shimada, 1996) que sur apatites (TF :110-60°C; Hurford et al.,
1990; Gunnell et al., 2000) indiquent des ages Serravallien Terminal a Tortonien,
compatibles avec I'dge des premiers sédiments des bassins adjacents (Huercal-Overa,
Tabernas, Vera, Alpujarras et Almanzora; Ruegg, 1964; Kleverlaan, 1989; Montenat et
Ott d’Estevou, 1990; Briend et al., 1990; Mora, 1993; Vissers et al., 1995; Poisson et al.,
1999; Montenat et Ott d’Estevou, 1999).
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2.2.3.3 Evolution tectono-métamorphique

La foliation S1 et la stratification sont facilement reconnaissables dans le coeur
du complexe Névado-Filabride, en particulier dans les unités de Calar Alto et de
Ragua. Plus « haut » dans le complexe, elle n’est préservée que dans des domaines
lenticulaires, dans des charniéres de plis ainsi que sous forme crénelée limitée par
une S2 dont l'intensité croit rapidement vers le toit du complexe (Jabaloy et al., 1993).

La principale fabrique du complexe est la foliation S2 portant, quand elle est
bien développée, une linéation minérale pénétrative L2 (Galindo-Zaldivar et al. 1989,
1991; Jabaloy et al., 1993). Cette foliation se développe entre un premier événement
métamorphique de type HP/BT et un second de type HT/IP voire HT/BP. Ainsi, les
paragéneses de HT sont syn-cinématiques (Jabaloy et al., 1993). Les auteurs sont
unanimes sur le cisaillement associé a la formation de cette fabrique avec des
directions régionalement vers 1'Ouest (Galindo-Zaldivar et al. 1989, 1991; Garcia-
Duefias et al., 1992; Jabaloy et al., 1993; Soto, 1994; Vissers et al., 1995; Martinez-
Martinez et Azafnon, 1997; Martinez-Martinez et al., 2002).

Cette foliation est affectée par des plis d'axe globalement E-W
particulierement abondants dans la partie supérieure de la pile du complexe. Ces plis
sont associés a une schistosité de crénulation formant une foliation S3 localement
pénétrative (Galindo-Zaldivar et al. 1989; Jabaloy et al., 1993).

L’exhumation finale du complexe est principalement achevée grace au
fonctionnement du systeme extensif des Filabres (Garcia-Duenas et al., 1992;
Martinez-Martinez et al., 2002) accompagné de la formation de mylonites de bas
grade et de cataclasites. Il est clair que le premier systeme extensif (systeme de
Contraviesa; Crespo-Blanc et al., 1994; Crespo-Blanc, 1995) joue un roéle important
dans l'exhumation finale du complexe Névado-Filabride dont il est cependant
difficile de quantifier la contribution.

2.2.3.4 Le systeme extensif des Filabres

La limite Alpujarride-Nevado-Filabride, traditionnellement interprétée comme
un chevauchement (Simon et Egeler, 1969) est maintenant décrite comme un
détachement (Garcia-Duefas et Martinez-Martinez, 1988; Galindo-Zaldivar et al.,
1989; Garcia-Duenas et al., 1992; Jabaloy et al.,, 1993; Galindo-Zaldivar, 1993;
Martinez-Martinez et Azandén, 1997; Martinez-Martinez et al., 2002). La limite
Alpujarride-Nevado-Filabride affleure le long de I'ensemble Sierra Nevada-Sierra de
los Filabres ainsi que dans les Sierra Alhamilla et Cabrera. Cet accident sera appellé
« détachement des Filabres » tel qu’il a été décrit dans la Sierra de los Filabres
(Garcia-Duenas et al., 1988; Martinez-Martinez et al., 1997). Le cisaillement sur cet
accident est vers 'Ouest sur une grande partie de la région et se réoriente vers le
Sud-Ouest a I'approche de la terminaison occidentale de la Sierra Nevada (Figure
I1.28); Galindo-Zaldivar et al., 1989; Garcia-Duefas et al., 1992; Jabaloy et al., 1993;
Galindo-Zaldivar, 1993; Martinez-Martinez ef al., 2002).
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Figure 11.28: Carte des sens de cisaillement ductile et cassant sur l'ensemble du dome
Sierra Nevada-Sierra de los Filabres (Johnson et al., 1997) d’apreés les travaux originaux
de Jabaloy et al. (1993).

L’épaisse zone déformée ductilement a son mur (complexe Névado-Filabride)
et la présence d’épaisses cataclasites associée a de nombreuses failles normales dans
I'unité supérieure (complexe Alpujarride) indiquent un continuum de déformation
depuis des conditions ductiles jusqu’a des conditions cassantes (Garcia-Duenas et
Martinez-Martinez, 1988; Galindo-Zaldivar et al., 1989; Garcia-Duenias et al., 1992;
Jabaloy et al., 1993; Galindo-Zaldivar, 1993; Martinez-Martinez et al., 2002).
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Figure I1.29: Coupe schématique WSW (Ugijar)-ENE (Lijar) montrant la géométrie de la
zone de cisaillement extensive des Filabres (Martinez-Martinez et Azanon, 1997). Cette
zone de cisaillement présente des portions de « plat » (Finana) et des portions de rampe
extensives (entre Lijar et Finana, par exemple). On se rend compte du caractére extensif
du contact en voyant qu’au niveau de Finana, les terrains Alpujarrides reposent
quasiment sur l'unité de Ragua, 5000 m sous le contact a Lijar.

Deux autres zones de cisaillement sont importantes, correspondant aux limites
d’unités. On distingue entre les unités de Ragua et de Calar Alto la zone de
cisaillement de Dos Picos et entre les unités de Calar Alto et Bédar-Macael, la zone de
cisaillement de Marchall (Figure I1.29). Ces deux zones sont déformées ductilement et
ne montrent que trés localement des évidences de jeu sous des conditions cassantes.
En référence aux sauts de pression et de température qui les caractérisent (les unités
étant rangées de la moins métamorphique en bas a la plus métamorphique en haut),
ces accidents sont décrits comme des chevauchements (Martinez-Martinez et al.,
1986; Bakker et al., 1989; De Jong, 1991, 1993; Puga et al., 2000). En revanche, la
géométrie et les critéres cinématiques a 1'approche de ces zones sont trés clairement
des critéres extensifs montrant que ces zones ont été réactivées lors des événements
extensifs tardi-orogéniques (Figure 11.29).

2.2.4 La compression du Tortonien Supérieur et la situation actuelle

La situation tectonique de la région est actuellement contr6lée par une
compression N-S a NNW-SSE (Weijermars et al., 1985; Dewey et al., 1989; Buforn et
al., 1992; Comas et al., 1992; Rodriguez-Fernadez et Martin-Penela, 1993; Vissers et al.,
1995; Martinez-Martinez et Azanoén, 1997; Platt et al., 2003). Cet état de contrainte,
effectif depuis le Crétacé Supérieur (Dewey et al., 1989; Mazzoli et Helman, 1994), ne
s’enregistre dans les zones internes que durant I'épisode initial d’épaississement
crustal anté-Miocene et a partir du Tortonien terminal. En effet, durant tout le
Miocéne, les zones internes sont caractérisées par de I'extension, N-S puis E-W alors
que la compression est quasi-radiale dans les zones externes tout autour de l'arc
(Martinez-Martinez et Azanon, 1997; Platt et al., 2003) vers le Nord et le Nord-Ouest
dans les Bétiques et vers le Sud et le Sud-Ouest dans le Rif. Durant cette période,
méme si la convergence Afrique-Eurasie est toujours active, elle ne s’enregistre pas
dans la déformation des roches des zones internes.

En revanche, a la fin du Tortonien, un épisode de serrage est clairement
enregistré, en particulier par la formation de la topographie des zones internes
montrant trois «rangées» de plis approximativement E-W (Figure I1.30). On
distingue du Nord vers le Sud, celui de la Sierra de las Estancias, la Sierra Nevada et
la Sierra de los Filabres et I'ensemble Sierra de Contraviesa-Gador se prolongeant
vers I'Est par la Sierra Alhamilla dont la mise en place fut datée par Weijermars et al.
(1985) au Tortonien Supérieur (Figure I1.30).
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Figure 11.30: Modele numeérique de terrain (résolution de 100m) « habillé » par les images
LANDSAT.

Depuis 7,5 Ma environ, la région entiere est en surrection, visible tant dans les
bassins sédimentaires que dans les Sierras (Figure 11.31).
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Figure 11.31: Exemples de taux de surrection (uplift) de trois Sierras de I’Est des zones
internes liés a I'événement compressif du Tortonien Terminal (Braga et al., 2003).

Dans le détail, les altitudes actuelles des dépots du Tortonien Terminal et du
Messinien Basal sont décroissantes de fagon radiale autour de chaque « sierra ». Par
exemple, des dépots de cet age sont rencontrés a 1600m d’altitude dans la Sierra de
Gador (Figure I1.31) et a des altitudes décroissantes sur tous ses flancs. En résumé, la
région entiére est actuellement soumise au soulevement, mais celui-ci est localement
beaucoup plus important au niveau des Sierras.

Cet épisode compressif est également responsable de la formation, au moins
de l'activité de failles décrochantes conjuguées, d’ampleur crustale comme les failles
de Carboneras, Palomares ou Lorca-Tonata (Bell et al., 1997; Faulkner et al., 2003;
Booth-Rea et al., 2003).
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2.2.5 Le probleme de la formation des bassins sédimentaires miocénes supérieurs :

Les bassins sédimentaires néogenes couvrent une grande partie des zones
internes des Cordilleres Bétiques. Souvent de petite taille, ils ont en général été trés
subsidents montrant des séries sédimentaires épaisses typiquement de 1000 ou
2000m déposées en un laps de temps relativement court, quelques millions d’années
tout au plus. Leur stratigraphie est relativement constante sur toutes les zones
internes (Sanz de Galdeano et Vera, 1992) avec deux épisodes majeurs de
sédimentation, séparés par un épisode érosif majeur. Des reliques de sédiments plus
anciens, d’age Oligocéne ou Miocéne Basal sont préservés a l'état de lambeaux
reposant sur le complexe Malaguide.

Ces sédiments ne contiennent exclusivement que des clastes provenant du
complexe Malaguide sur lequel ils reposent. Ils ne se rencontrent que dans la partie
occidentale des Cordilleres Bétiques. Ces dépdts montrent de grandes variations de
facies et de ce fait ont été décrits avec de nombreux noms de formations dont il n’est
pas ici le but de faire la liste exhaustive. Citons par exemple les formations de
Ciudad Granada ou la de Vinuela (Durand-Delga et al., 1993). Ces sédiments
appartiennent a un épisode de remplissage trés différent, plutdt présidé par de la
compression. Ces formations sont, d’ailleurs pour la plupart, recouvertes
tectoniquement par les unités de flyschs (Sanz de Galdeano et Vera, 1992).

Le premier épisode majeur de sédimentation est daté du Burdigalien-
Langhien Inférieur. Les sédiments correspondant a cet épisode sont pourtant
relativement mal préservés, surtout a 1'Est et ne permettent que difficilement
d’établir les modalités de leur mise en place. Cependant ces dépdts ont récemment
été décrits comme intimement liés a l'activité d'un systeme de détachements
extensifs affectant les complexes Malaguide et Alpujarride (Crespo-Blanc et al., 1994;
Crespo-Blanc, 1995), ces détachements et les failles normales associées étant
regroupées sous le nom de systéeme extensif de Contraviersa précédemment décrit
(du nom de la « sierra » ot il a été décrit, Crespo-Blanc et al., 1994).

Le second épisode majeur de sédimentation est bien mieux préservé
constituant une grande partie du remplissage des bassins des zones internes (Sanz de
Galdéano et Véra, 1992; Vissers et al.,, 1995). Cet épisode débute a la limite
Serravallien/Tortonien (Weijermars et al., 1985; Kleverlaan et al., 1989; Montenat et
Ott d’Estevou, 1990; Briend et al., 1990; Sanz de Galdeano et Vera, 1992; Vissers et al.,
1995; Pascual-Molina, 1997; Poisson et al., 1999; Montenat et Ott d’Estevou, 1999). Si
les auteurs s’accordent sur la date a laquelle débute cette période de sédimentation,
les raisons de ce « pulse de sédimentation » sont en revanche trés discutées.

Deux écoles proposant deux types de modéles tres différents s’opposent.

Le premier modele explique la formation des bassins sédimentaires en
contexte compressif aux limites, se basant sur les reconstitutions cinématiques
régionales (Dewey, 1989) selon lesquelles la convergence Afrique-Eurasie n’a cessé
d’étre active depuis le Crétacé Supérieur jusqu’a l'actuel.

Ce modele repose sur le fonctionnement de grands accidents décrochants
dilacérant les zones internes (Montenat, 1977, Montenat et Ott d’Estevou, 1990;
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Briend, 1981; Briend et al., 1990; Sanz de Galdeano et Vera, 1992; Poisson et al., 1999;
Montenat et Ott d"Estevou, 1999).

Figure 11.32: Représentation schématique de la diversité des bassins sédimentaires de I’Est
des Cordilleres Bétiques (Montenat et Ott d’Estevou, 1999). Bassins extensifs: 1, 2 et 3:
bassins en pull-apart (Bassin Lorca); 4: bassins en décrochement transtensif (Bassin de
Mazaron); 5: grabens le long de failles décrochantes; Terminaison et amortissement d'une
faille décrochante en queue de cheval extensive (Bassin de Fortuna); Bassins compressifs:
7, 8, 9: synclinaux et figure en fleur négatives entre et le long de faille(s) décrochante(s)
(bassins de Sorbas, Vera-Garrucha, Carboneras); 10: zones subsidences le long de
structures en fleur positive (Carboneras); 11: rotation de blocs entre deux accidents
décrochants (bassin de Segura); 12: bloc subsident a l'intersection de deux accidents
décrochants; 13: dépression relative entre des accidents chevauchants; 14: Terminaison et
amortissement d'une faille décrochante en queue de cheval compressive (bassin de
Huercal-Overa; 15: plis en échelon syn-sédimentaires. Les fleches noires correspondent a
la direction de raccourcissement.

Ce modele nie I'existence de I"extension Miocene pourtant décrite depuis la fin
des années 80 (Garcia-Duefias et al., 1988; Galindo-Zaldivar et al., 1989; Garcia-
Duenas et al., 1992; Jabaloy et al., 1993). D’autre part, 1'existence méme de ces grands
décrochements ou des chevauchements affectant les zones internes a cette période,
est remise en cause (Weijermars et al.,, 1985; Crespo-Blanc et al., 1994, 1995,
paragraphe suivant). Une autre incohérence de ce modele réside dans la diversité
des mécanismes responsables de la subsidence de chacun des bassins (Figure 11.32,
Montenat et Ott d"Estevou, 1999). 11 est, en effet, difficile de réconcilier le fait d’avoir
des séries sédimentaires comparables (Sanz de Galdeano et Vera, 1992) et une
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subsidence comparable (Kleverlaan, 1989; Cloething et al., 1992) et des bassins situés
dans des structures si différentes. On imagine assez bien que le mouvement sur une
faille décrochante aura des effets tres différents sur la subsidence de deux bassins
sédimentaires situés dans une structure en fleur positive et dans un « pull-apart ». En
revanche, l'application de ce modéle semble bien convenir a la situation observée
depuis le Tortonien Supérieur jusqu’a I’ Actuel (Figure 11.32).

Le second modéle repose sur la mise en évidence de grandes zones de
cisaillement extensives (comme le détachement des Filabres; Garcia-Duefias et al.,
1992; Jabaloy et al, 1993) permettant, d'une part, I'exhumation des roches
métamorphiques, en particulier, celles du complexe Névado-Filabride et donc,
d’autre part, de former des bassins purement extensifs (Mora, 1993; Vissers et al.,
1995; Pascual-Molina, 1997). Cependant aucune démonstration du lien existant entre
I"extension responsable de I’exhumation des roches métamorphiques et 1'ouverture
des bassins sédimentaires n’a, jusqu'a maintenant, été proposée. Bien que plus
satisfaisant, ce modele se heurte a un autre probleme. En effet, les bassins, au moins
ceux de Huercal-Overa, de I’Almanzora au Nord (Mora, 1993; Vissers et al., 1995), de
Tabernas et des Alpujarras au Sud (Kleverlaan, 1989; Pascual-Molina, 1997) s’ouvrent
a la limite Serravallien/Tortonien avec des directions d’extension N-S. Or, les
directions d’extension ductiles décrites dans la littérature pour le complexe Névado-
Filabride sont E-W (Garcia-Duefias et al., 1988, 1992; Jabaloy et al., 1993; Martinez-
Martinez et al., 2000). Il y a donc une incohérence apparente forte entre ces deux
phénomenes visiblement liés restant a expliquer.
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1. Les bassins sédimentaires : des enregistrements de la déformation

La facon d’aborder la genese et 1’évolution des bassins sédimentaires a subi de
profonds changements durant les trente dernieres années, voyant 1'émergence des
premiers principes de stratigraphie séquentielle (Wagoner et al., 1988) et I'intégration
des bassins sédimentaires dans le cadre de la tectonique « globale » (Mc Kenzie, 1978;
Watts, 1982). Les premieres études ont alors tenté de caractériser et de quantifier les
facteurs contrdlant le remplissage des bassins sédimentaires. L’avenement de la
notion d’accommodation (Jervey, 1988; Homewod, 1992) a donné I'opportunité de
quantifier les contributions relatives des différents facteurs, en particulier celui de la
déformation (Robin, 1997; Castelltort et al., 2003; Le Solleuz et al., 2003).

Les bassins sédimentaires sont maintenant abordés comme des marqueurs, a
haute résolution de la déformation dans les contextes tant extensifs, compressifs,
qu’intracratoniques (Jordan, 1981; Cloething, 1993; Robin, 1997; Castelltort et al., 2003;
Le Solleuz et al., 2003). Ce chapitre présente les résultats obtenus par 1'étude de deux
bassins sédimentaires ou le signal tectonique a été extrait de 1'enregistrement
sédimentaire. Avant d’entrer dans le détail de ces études et de leurs résultats, les
principes de la méthode utilisée sont brievement rappelés.

1.1 Les facteurs controlant l'enregistrement sédimentaire

Sur de grandes échelles de temps (a partir de 10* ans, Figure IIL1),
I'accumulation des sédiments ainsi que la géométrie des corps sédimentaires sont
essentiellement dictées par les interactions, souvent complexes, entre la déformation
s.l. (géodynamique) et le climat. Ces deux parametres controlent les variations du
niveau marin absolu (eustatisme) de la subsidence et du flux sédimentaire et forment
les facteurs dits allocycliques (Jervey, 1988).

D’autres facteurs, dits autocycliques, sont propres au milieu de dépot
sédimentaire (Jervey, 1988). Leurs actions sont enregistrées sur des échelles de temps
assez courtes (10-3 a 103 ans, Figure 1II.1) et se caractérisent par des variations de la
nature et de la morphologie du systeme sédimentaire a 1'échelle des facies
sédimentaires en relation avec les processus hydrodynamiques mis en ceuvre. De
plus, par nature, ces facteurs n'ont qu'une expression locale et ne sont donc pas
enregistrés dans tout le bassin. Pour ces raisons, seuls les facteurs allocycliques

(eustatisme, apports sédimentaires et tectonique) seront pris en compte.
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Figure III.1: Les différents facteurs allocycliques et autocycliques et leurs durées
respectives (Guillocheau, 1995)

1.1.1 L’Eustatisme

Les variations de linterface air-eau déterminent les variations du niveau
marin pouvant étre décrits de trois fagons :

-La bathymétrie, qui représente la tranche d’eau entre l'interface eau-air et le toit des
sédiments, et s’enregistre par le facies sédimentaire (fonction de I'’hydrodynamisme).

-Le niveau marin relatif, qui représente la distance entre l'interface eau-air et un
point fixe du substratum. Les variations du niveau marin relatif sont, par conséquent
la somme des variations du niveau marin absolu et de la subsidence (s.1,).

-Le niveau marin absolu ou eustatisme, qui est défini par rapport a un point fixe,
indépendant de tout mouvement tectonique comme par exemple un point dans le
noyau solide de la terre (Figure IIL.2).

Les variations du niveau marin absolu sont principalement controlées par
deux facteurs principaux: la tectonique et le climat. La tectonique des
plaques (Figure II.1, tectonique) induit des variations volumiques et géométriques
des bassins océaniques via l'activité des dorsales océaniques (tectono-eustatisme,
Hagq et al., 1987; Vail et al., 1991; Hardenbol et al., 1997) contrélant en quelque sorte la
« géométrie du contenant ». Le climat, quant a lui, influe sur le bilan eau solide-eau
liquide et sur la dilatation thermique de I'eau liquide (glacio-eustatisme, Berger,
1978). Les variations eustatiques liées aux climats semblent obéir aux variations
cycliques liées aux parametres orbitaux de la terre et a leurs interférences (Figure
I1I.1) (Milankovitch, 1920).
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1.1.2 Le flux sédimentaire

Le flux sédimentaire correspond au rapport entre les quantités entrantes et
sortantes du bassin sédimentaire dépendantes directement du bilan érosion-
sédimentation et production in-situ le long du profil de dépot (Figure IIL.1).

En systeme purement terrigene ou s’en rapprochant (comme les bassins
étudiés avant le Messinien) le flux est essentiellement horizontal (apports fluviatiles,
turbidites...). La quantité des apports sédimentaires dans le bassin est fonction de la
quantité des sédiments érodée en amont. L'érosion est quant a elle d'une part,
contrdlée par la tectonique par le biais de la topographie (ou relief), via deux
parametres : I'amplitude et la vitesse de surrection, et d’autre part par le climat. Les
effets du climat sont également doubles. La température et la pluviométrie controlent
I'efficacité de l’altération chimique et physique, alors que le glacio-eustatisme (décrit
dans le paragraphe suivant) induit des variations eustatiques et donc de niveau de
base. Un des intéréts de travailler dans des bassins dominés par les apports
terrigénes sans production in-situ est qu'une analyse couplée de la nature des clastes
et des paléocourants renseigne directement sur les types de roches a I'affleurement
lors de chaque dépot.

1.1.3 La tectonique

L’activité tectonique joue un role majeur dans le contrdle de I'enregistrement
et des géométries sédimentaires. On distingue en général 3 ordres de controle sur la
déformation en fonction de sa longueur d’onde (Guillocheau, 1995; Robin et al., 2000,
2003, Figure II1.2).

(1) Une déformation de grande longueur d’onde, de plusieurs centaines a
plusieurs milliers de kilometres dont I'amplitude dépasse souvent le kilometre.
L’origine de ces processus, également de grande longueur d’onde est essentiellement
liée a une anomalie thermique positive consécutive a une perturbation (rifting,
d’effondrement gravitaire d'une chaine de montagne). Il s’en suit une contraction
thermique de la lithosphere et par conséquent un affaissement dit « flexural » de
toute une région.

(2) Une déformation de moyenne longueur d’onde qui illustre les
déformations intraplaques. C’est le cas, par exemple, du flambage lithosphérique
dont la longueur est typiquement de la centaine de kilometres avec des amplitudes
de l'ordre de la centaine de metres (Cloething et al., 1985; Burov et Diament, 1995;
Burov, 2003).

(3) Une déformation de courte longueur d’onde, d’échelle locale (dix a
quelques dizaines de kilometres) qui est liée a 'activité de structures tectoniques
telles que les plis ou les failles. Les détachements et autres failles normales associées
a de I'extension localisée entrent dans cette catégorie. C'est donc sur cette échelle de
déformation que se focalisera notre attention dans cette these.
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CLIMAT
FLUX SEDIMENTAIRE Figure 1I1.2: Facteurs allocycliques

EUSTATISME controlant 'espace d’accommodation
e et leurs action conjointes sur la
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1.2 L’outil accommodation

Les bassins sédimentaires sont situés a linterface entre la crotite (ou la
lithospheére) et l'atmosphére (ou l'hydrosphere). De ce fait, ils enregistrent les
interactions complexes entre des processus tant « internes » comme la déformation (a
différentes échelles) et les processus externes comme les variations comme le climat
et 'eustatisme (également a différentes échelles).

TEMPS

k.
»r

} evstansme 1} !

PROFONDEUR

SUBSIDENCE ACCOMMODATION

EPAISSEUR
SEDIMENTS

SUBSTRATUM

Figure I11.3: Définition de l'espace d’accommodation et des différents termes impliqués
(Robin, 1997)

Ces interactions, souvent complexes, sont enregistrées en termes de séquences
stratigraphiques de différents ordres. Chacune de ces séquences correspond a des
cycles complets de progradation (seaward stepping) et de rétrogradation de la ligne
de cote (landward stepping) et sont contrdlées par les variations des apports
sédimentaires, 1'eustatisme, et la déformation du substratum du bassin. La facon
dont les facteurs sont combinés a été formalisée en termes de variations du rapport
de deux parametres indépendants, 'accommodation notée A (désignant 1'espace
disponible a l'accumulation des sédiments, et enregistrant les variations de
I'eustatisme et de la déformation; Figure IIL3; Jervey, 1988), et les apports
sédimentaires notés S (Cross, 1988, Homewood et al., 1992). Utiliser 1outil

« accommodation » (A) a pour intérét de se placer dans un espace libre de sédiments.
En conséquence, I'enregistrement sédimentaire peut étre completement décrit par les
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variations conjointes de 1'accommodation et des apports sédimentaires, le rapport
A/S qui controdle le dépot des séquences de dépots.

1.3 L’expression stratigraphique des variations du rapport A/S

Le rapport A/S ne dépend donc que du climat, de la déformation (controlant a eux
deux l'eustatisme) et des apports sédimentaires. Cinq comportements géométriques
de la migration de la ligne de rivage au cours du temps peuvent étre distingués par
les variations du rapports A/S.

ACCOMMODATION ACCOMMODATION (A} ARCHITECTURE
(QUALITATIVE) MEORTR STRATIGRAPHIQUE
SEDIMENTAIRES (S) '
A/S > 1
RETROGRADATION
POSITIVE: —)  A/s -
cration
despace AGGRADATION PURE

PROGRADATION - AGGRADATION

NULLE: —P A/S =0 %

ni suppression PROGRADATION PURE
ni cr ation
NEGATIVE:  —p  A/s <o K
suppression
d'espace REGRESSION "FORCEE"

Figure IIl.4: Diagrammes montrant la géométrie des corps sédimentaires et leur
migration spatio-temporelles sur un profil proximal-distal en fonction des variations du
rapport A/S (Homewood et al.)

On distingue, avec une accommodation positive :

- A/S>1: l'espace créé n’est pas completement comblé par les apports
sédimentaires. En un point, la tranche d’eau augmente et les facies ont tendance a
traduire un approfondissement. D’autre part le rivage progresse vers le continent.
On dit que le systeme rétrograde (Figure IIl.4a).

- A/S=1: l'espace créé est totalement comblé par les apports sédimentaires
(Figure III.4b). Le rivage reste a la méme position. Dans ce cas, on parle
d’aggradation pure.
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- 0<A/S<1: l'espace créé est plus faible que les apports sédimentaires. Le
bassin se comble, le rivage progresse vers le podle distal. On dit dans ce cas que
I'architecture stratigraphique est caractérisée par une progradation aggradante
(Figure III.4c).

Avec une accommodation nulle,

- A/S=0:1il n'y a pas de création d’espace. Quelque soit la valeur du flux
sédimentaire, il a tendance a combler le bassin. On parle alors de progradation pure
(Figure II1.4d).

Avec une accommodation négative,

- A/S<0: 1l y a une suppression d’espace. Le systéme est dit en régression

forcée (Figure IIl.4e).

Dans les bassins et pour lintervalle étudiés, nous verrons que
I'accommodation reste toujours positive. En revanche, elle devient
vraisemblablement négative depuis le Messinien, illustrée par des récifs
(bathymétries modestes voire nulles) portés a des altitudes de plus de 1000m.

1.4 Surfaces remarquables de la séquence de dépot

L’expression stratigraphique d'un cycle de variation du niveau marin relatif,
ou encore du rapport A/S est appelée comme nous l'avons vu plus haut « séquence
sédimentaire. La séquence sédimentaire peut étre caractérisée sédimentologiquement
et « volumétriquement ». L'unité génétique est définit par I'empilement de trois
corteges sédimentaires, de bas niveau marin (Low stand system tract), de
transgression (Transgression system tract) et de haut niveau marin (High stand
system tract). Au passage entre le cortege de bas niveau marin et le cortege de
transgression, les corps sédimentaires aggradent puis rétrogradent marquant dans le
bassin une période de premiere inondation ou flooding surface (FS). Les corps
rétrogradent ensuite jusqu'a un maximum, la surface d’inondation maximale ou
maximum flooding surface (MFS). Enfin, lors de la baisse du niveau marin, les corps
sédimentaires aggradent de nouveaux puis progradent. L’accélération de la
progradation est parfois marquée par une surface d’érosion nommée
« unconformity » (UN).

1.5 Influence de la déformation sur les processus de sédimentation ou comment
lire la déformation dans l'enregistrement des bassins

La déformation controlant directement 'accommodation, le remplissage des
bassins sédimentaires fournit un enregistrement de haute résolution de la
cinématique de leur déformation. Par exemple, la géométrie des couches «syn-
déformation » est souvent utilisée pour reconstituer la cinétique et la croissance des
structures (Rouby et al., 1993, 2000; Ford et al., 1997; Bourgeois et al., 1997).

Dans la majorité des cas, les couches sédimentaires sont considérées comme
n'étant que des marqueurs passifs de la déformation, partant du principe que
'espace d’accommodation est systématiquement comblé par la sédimentation.
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Cependant, de nombreuses études ont démontré que l'influence de la
déformation sur les processus sédimentaires ne ce limitent pas seulement a la
distribution des épaisseurs sédimentaires dans le bassin (Watts et al., 1982; Morley,
1999; Young et al., 2001) mais affecte le profil de dépot et les environnements
sédimentaires ainsi que l'architecture stratigraphique du bassin.

1.5.1 Influence de la déformation sur le profil de dépot

Si les apports sédimentaires [S] sont insuffisants pour combler 1'espace
disponible [A] créé par la déformation a grande échelle (1¢r et 2°me ordre), alors des
structures comme les plis ou les failles peuvent modifier la topographie. De
nombreuses études ont discuté l'influence de telles structures sur les systemes de
drainage dans les environnements continentaux or encore sur les dépots
turbiditiques et deltaiques (Sinclair, 2000; Trudgill, 2002; Lopez-Blanco, 2002). Par
exemple, la surrection du sommet d'un pli, outre de drastiquement modifier la
distribution des épaisseurs sédimentaires, influe directement sur la bathymeétrie,
donc I'’hydrodynamisme du dép6t s’enregistrant en termes de faciés sédimentaire.

1.5.2 Influence de la déformation sur I’architecture stratigraphique

La déformation influe sur A en contrdlant directement les variations de
'espace disponible liées aux mouvements du substratum. De plus, comme cela a été
présenté plus haut, les variations du rapport A/S controlent I'expression des cycles
stratigraphiques qui sont donc soumis a des variations tant spatiales que temporelles.

Les variations spatiales du taux de déformation vont induire des variations
spatiales de l'accommodation A qui vont, a leur tour, modifier 1'expression des
séquences contrdlées par d’autres mécanismes (déformation a plus grande échelle,
eustatisme). Ces variations ont pour effet d’induire des variations spatiales des
séquences stratigraphiques : trois types principaux de distorsions sont décrits dans la
littérature.

a) EPAISSEURS SEDIMENTAIRES b) EPAISSEUR REALTIVE DU RAPPORT ¢} TIMING DU CHANGEMENT
PROGRADATIONRETROGRADATION DE TENDANCE

temps temps
4

X X X

Surface dinnondation maximale

‘ RETROGRADATION
PROGRADATION

Suriace de premiére inondation

Surface dinnondation maximale
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Figure I11. 5: Distorsion de l'expression stratigraphique des unités génétiques induites par
des variations locales du taux de déformation (Robin et al., soumis)

Le plus évident est le changement latéral important des épaisseurs
sédimentaires (Edwards, 1995) (Figure III.4a).

Les modifications spatiales des courbes d’accommodation peuvent étre liées a
la déformation locale (Posamentier et Allen, 1993). Cet effet a été proposé pour
expliquer les variations latérales dans l’expression sédimentologique des surfaces
stratigraphiques (FS, MFS, UN) et par conséquent, les variations de géométrie des
cycles stratigraphiques (Crumeyrolle et al., 1991; Dromart et al., 1998; Newell, 2000).
Dans ce cas, les épaisseurs respectives des phases de progradation et de
rétrogradation sont altérées (le rapport P/R, Figure IIl.4b). La déformation peut,
dans le cas précédent, altérer le timing de l'inversion de tendance (Figure IIl.4c)
(Wehr, 1993; Castelltort et al., 2003). Ces auteurs ont montré que les taux de
déformation associés a des structures tectoniques discretes pouvaient localement
avancer ou retarder le début des cycles de progradation et de rétrogradation (MFS et
ES).

Il est donc possible de lire les effets de la déformation dans le signal
stratigraphique. Maintenant que cette démonstration est faite, les étapes pour
parvenir aux courbes d’accommodation et de subsidence vont étre étudiées.

1.6 La mesure de 'accommodation

Sur une coupe verticale, les variations d’accommodation sont calculées
(équation III.1), pour un intervalle de temps donné, en faisant la somme de
I'épaisseur « décompactée » des sédiments déposés et de la variation de
bathymeétrie/d’altitude (Jervey, 1988; Robin et al., 1996, 1998).

[dcc]' =[Ts]' +[ABathy] (équation II1. 1)

4
lo
N ] 7 . sz 2 . Z . z
ot [Acc]' est I'accommodation créée ou supprimée entre deux niveaux datés,

0
f 2 . ~ P 2 1. 2 T
[Ts], I'épaisseur ~décompactée des sédiments et [ABathy] la variation de
0

bathymeétrie/d’altitude des dépots (Figure IIL.6).
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Epaisseur sédimentaire
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Figure 111.6: Parametres nécessaires au calcul de I'accommodation et influence des facteurs
allocycliques (Robin, 1997)

Pour mesurer I'accommodation, il faut quatre données « d’entrée ». Le temps
(1) et les épaisseurs « brutes» (actuelles) (2) dérivent du travail de découpage
séquentiel, ces épaisseurs étant ensuite décompactées (3) du poids des séries
sédimentaires et de 1’eau sus-jacente. Enfin, (4) les paléo-bathymétries/altitudes sont
estimées pour chacune des limites du découpage séquentiel.

1.6.1 Le découpage stratigraphique

Comme nous 'avons vu, I'enregistrement sédimentaire est constitué par une
succession de séquences de dépots de différents ordres, fonction des variations du
rapport A/S. Trois étapes sont nécessaires afin de découper l'enregistrement
sédimentaire : l'identification des milieux de dépot, la caractérisation des unités
génétiques et la hiérarchisation des séquences de dépots.
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Figure I11.7: Les trois étapes principales permettant de proposer un découpage séquentiel :
(1) levé de log et identification des facies, (2) identification des unités génétiques et (3)
détermination des tendances et des ordres inférieurs (Robin, 1997)

L’identification des milieux de dépot reléve de la sédimentologie de faciés qui
intéegre l'analyse de la lithologie, des structures sédimentaires et du contenu
biologique du sédiment. La répartition spatiale des différents faciés observés
caractérise un profil de dépot le long duquel ils sont distribués, relativement entre un
pole proximal et un pole distal. Le profil de dépot est caractérisé par 3 lignes
horizontales majeures, la ligne de déferlement des vagues, la ligne de limite d’action
des vagues de beau temps et la ligne de limite d’action des vagues de tempéte qui
limite trois grands milieux de dépots (Figures II1.7a).



III. Les bassins sédimentaires 102

On distingue le shoreface, le plus proximal, situé entre la ligne de déferlement
des vagues et la limite d’action des vagues de beau temps. Il se caractérise en général,
par des figures sédimentaires de haute énergie (litage oblique, érosion...) et par des
granulométries sableuses (pas d’argile). L’offshore supérieur, entre les limites
d’action des vagues de beau temps et de tempéte ou la fraction argileuse devient
importante avec quelques passées sableuses correspondant a des figures de tempéte.
Enfin, I'offshore inférieur situé sous la limite d’action des vagues de tempéte qui n’a
pas de limite inférieure. La lithologie n’est en général qu’argileuse caractérisée par
’absence de figures sédimentaires.

Bathymétries | Bathymétries
« habituelles » | utilisées

Limite d’action des|5-30m 10 5m
vagues de beau temps
Limite d’action des | 60-180 m 50 10 m

vagues de tempétes

Table 111.1: Comparaison entre les limites d’action des vagues de beau temps et de tempete
moyennes et celles que nous avons utilisées dans I'étude des deux bassins. Ces valeurs
moyennes sont principalement fonction de la courantologie, de la morphologie de la cote
ainsi que de la latitude.

Dans ce travail, les limites présentées dans la Table IIl.1 ci-dessus ont été
rehaussées du fait de la taille modeste des bassins.

Les variations du rapport A/S induisent des variations de bathymétrie, dont
les extrema correspondent aux surfaces remarquables précédemment définies. Une
fois les environnements de dépots caractérisés, il est possible de visualiser les
variations de ces environnements au cours du temps et de remonter aux minima de
bathymétrie correspondant aux FS et aux maxima correspondant aux MFS
(Homewood et al., 1992). La séquence de dépot (I'unité génétique) est comprise entre
deux MFS et correspond au plus petit cycle régression/transgression identifiable
(Figures IIL.7b). L'unité génétique sera donc définie, en milieu marin, entre deux
maxima de profondeur ou de fagon « pratique », entre les deux faciés les plus
distaux. En milieu continental, les phases de régression étant rarement préservées du
fait du partitionnement volumétrique des sédimentaires (Cross et al, 1988;
Sonnenfeld et Cross, 1991), I'unité génétique sera alors définie entre les deux facies
les plus littoraux.

L’étude de I'empilement vertical des milieux de dépots a I'échelle des unités
génétiques permet de lire les tendances d’ordre inférieur (Figures IIl.7c). Les
tendances générales de 1'empilement montreront par exemple une migration vers la
mer (seaward stepping; Cross, 1988) illustrant une tendance a la progradation.
Inversement, une migration progressive vers le continent (landward stepping)
illustrera une tendance d’ordre supérieur a la rétrogradation. De méme, plusieurs
ordres de séquences emboités peuvent généralement étre distingués, les plus petits
d’entre eux étant souvent des cycles d’origine climatique (Berger, 1977; Guillocheau,
1991, 1995; Berger et Loutre, 1994; De Boer and Smith, 1994; Schwarzacher, 2000).

Il est ensuite nécessaire de corréler ce découpage relatif du temps avec les
données chronostratigraphiques disponibles (synthese bibliographique, datations
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réalisées pour 1'étude...) qui sont, le plus souvent paléontologiques. Ces données,
souvent insuffisantes, sont palliées en assumant une durée égale pour un ordre de
cycles stratigraphiques donné. L’enregistrement sédimentaire est ainsi découpé en
cycles datés a leurs limites.

Le calage stratigraphique est essentiel, il est pourtant souvent porteur de la
marge d’erreur la plus importante, se répercutant indirectement sur les calculs
d’accommodation (répercussions importantes en terme de vitesse).

Dans ce travail, les unités génétiques sont considérées comme d’origine
eustatique et sont donc, a priori, corrélables en tout point du bassin. En revanche, les
tendances d’ordre inférieur seront considérées comme d’origine mixte
(tectonique/eustatique) voire purement tectonique. La reconnaissance de telles
séquences est le but de I'étude.

1.6.2 L’épaisseur « décompactée » des sédiments

Une fois le découpage en temps et de méme en épaisseur réalisé, il nous faut
maintenant décompacter les épaisseurs actuelles de sédiments.

La compaction est la réduction du volume sédimentaire par réduction de sa
porosité sous la surcharge des couches, ainsi que sous 1'éventuelle épaisseur d’eau
sus-jacente. Cette réduction de porosité en fonction de la profondeur a été formalisée
par une loi exponentielle (équation II1.2) proposée entre autres par Sclater et Chritie,
(1980).

z
—c=

O=D,e “ (équation 111.2)

ot @D est la porosité a la profondeur considérée, CDO la porosité initiale a la surface

du sédiment, c le coefficient donnant la pente de la relation porosité/profondeur et z
la profondeur. Dans nos calculs de décompaction, nous n’utiliserons que les
parametres @ et c de lithologies pures telles que argile et sable (Table III.2).

Lithologie | Densité Porosité initiale | Enfouissement de
p (kg/m?3) Do (%) référence Zo (m)

Sable 2650 40 a 50 1000 a 2000

Argile 2750 50 a 60 350 a 1000

Calcaire 2750 25 1000

Dolomie | 2750 25 1667

Anhydrite | 2870 50 1000

Sel 2350 60 5

Charbon | 1500 92 10

Craie 2230 50 1000

Table 111.2: Valeurs de p, ®o et Zo pour les principales des lithologies pures (Sclater et
Christie, 1980).
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La correction de la compaction d’une série vise a rendre compte de I'épaisseur
réelle de sédiments déposés. Cette correction est toujours positive, un tel phénomene
ne pouvant induire qu'une diminution de volume et donc, in-fine une sous-
estimation de I'accommodation.

Pour les bassins que nous avons étudiés, caractérisés par des séries
sédimentaires relativement fines (800-1500m), I’effet de la décompaction impose déja
des variations d’une cinquantaine de meétres sur 'accommodation. Il est donc
nécessaire de décompacter les sédiments. En revanche, les effets d’erreur sur la
lithologie sont négligeables, nous avons a cet égard réalisé des tests montrant que le
choix d’une lithologie plutét qu'une autre (100% d’erreur) n’avait que des
répercutions de I'ordre de 3% de I'accommodation.

1.6.3 Les variations de bathymétries/altitudes

Apres avoir décompacté les séries sédimentaires, il convient de caractériser et
de quantifier les paléobathymétries ou les paléoaltitudes des faciés caractéristiques
des surfaces remarquables (MFS ou FS) définies par le découpage séquentiel.

L’estimation de la paléobathymétrie passe par la détermination du milieu de
dépot. Ce dernier est directement controlé par 1’hydrodynamisme et s’enregistre
directement en termes de géométries, de figures sédimentaires, de lithologies et de
contenus biologiques dans le sédiment. L'observation, sur le terrain, de ces dépots,
forme les bases de la sédimentologie de faciés, et permet de proposer un ou plusieurs
processus hydrodynamiques responsables des facies rencontrés. Une bathymétrie est
alors proposée selon le ou les processus hydrodynamiques ayant présidé le dépot
(houle, tempéte, marée...).

La principale limitation de la sédimentologie de facies résulte du fait qu'une
méme figure sédimentaire caractéristique d'une zone hydrodynamique connue peut
s’enregistrer a des bathymétries différentes selon des facteurs comme le climat ou la
géométrie du bassin (bassin ouvert, restreint, protégé...). Ainsi, des limites de zones
hydrodynamiques plus superficielles qu'a I’accoutumée ont été choisies, compte tenu
de la petite taille des bassins étudiés (limites d’action des vagues permanentes et des
vagues de tempétes).

Les paléoaltitudes sont beaucoup plus difficiles a contraindre, surtout en
I'absence d’études palynologiques préliminaires. Nos estimations d’altitudes sont
basées sur la reconnaissance du réseau hydrographique caractérisant nos dépots. Les
calculs d’altitudes sont fonctions des valeurs de pente des différents réseaux ainsi
que des dimensions actuelles de ces réseaux. A chaque fois, nous avons testé
différentes hypotheses (développées dans les articles 1 et 2) permettant de quantifier
la (grande) variabilité des estimations d’altitude et de paléobathymétrie. Nous
renvoyons le lecteur aux articles 1 et 2 ot les calculs sont explicités plus en détail.

Dans le cadre de notre étude, la création d’espace disponible est notée
positivement. Les paléobathymétries, au méme titre que I'enfoncement du
substratum, favorisant des subsidences positives sont donc logiquement également
notées positivement.
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1.7 La subsidence

L’accommodation, telle que nous venons de la définir, et dont nous avons
brievement rappelée les principales étapes pour en calculer les variations, est
fonction des variations eustatiques. L’accommodation corrigée de I’eustatisme prend
le nom de subsidence (s.l.), ou subsidence totale, qui regroupe l'ensemble des
déformations enregistrées par le substratum. Ces déformations, en premiére
approximation, sont dues aux déformations tectoniques (s.s.), a celles induites par le
poids des sédiments sur le substratum du bassin et a la subsidence thermique qui ne
sera pas corrigée dans les études présentées.

Ce que I'on appellera subsidence tectonique plus bas et dans les articles, sera
donc en fait la somme de la subsidence tectonique (s.s.) et de la subsidence
thermique.

Dans ces conditions, la subsidence tectonique peut donc étre obtenues de la
subsidence totale en en déduisant les effets de I'enfoncement du substratum sous le
poids des sédiments (subsidence gravitaire ou isostasie). De I'accommodation sont
déduits successivement et pour chacune des limites des cycles stratigraphiques,
l'eustatisme et I'enfoncement du substratum (équation III.3).

[subl, =[dec], [T, ], ~[AEus],

(équation I11.3)

< 4 . 2 2 . 4 .
ot [Sub] est la subsidence créée ou supprimée entre deux ligne-temps
0

N

[T, ];1 'épaisseur (fictive) équivalente a 1'enfoncement du substratum sous le poids

des sédiments (i.e. correction isostatique de type Airy) et [AEus]i‘ les variations du

niveau marin absolu (i.e. eustatisme).

1.7.1 La correction de I’eustatisme

L’eustatisme représente les variations du niveau marin absolu. Une

augmentation du niveau marin (eustatisme positif) induit une augmentation de
bathymétrie et avoir la méme signature qu'un enfoncement du substratum du bassin.
Inversement, une diminution du niveau marin favorise une diminution des
bathymétries et peut avoir la méme signhature qu'une surrection du substratum du
bassin. Pour cette raison, ces variations biaisent la lecture des courbes de subsidence
et doivent, en théorie, étre corrigées, le plus souvent avec une charte eustatique.
Le probleme majeur de l'utilisation de ces chartes est qu’elles sont souvent en
désaccord. Se pose alors le probléme du choix motivé de 'une d’entre elles. La Figure
I1I.8 montre un exemple de deux échelles récentes. Les différences y sont importantes
affectant autant les « valeurs » des extrema, mais aussi leur age.
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Figure I11.8: Extrait des chartes des variations Eustatiques (Haq et al., 1987; Abreu et al.,
1997) de la base du Miocene a l'actuel.

Les bassins sédimentaires des Cordilleres Bétiques de 1'Est posent un
probleme supplémentaire. A cette période, proche de la crise Messinienne (datée a
5.7 Ma dans le bassin de Tabernas, Gautier et al., 1994), on peut s’interroger sur la
connexion de ces bassins avec I'océan mondial.
Ces remises en cause nous ont poussé a ne pas utiliser les chartes eustatiques
mondiales pour corriger des variations eustatiques.

Les variations eustatiques n’excedent pas 40 metres pour la période étudiée,
quelle que soit la charte choisie. Pour les deux bassins étudiés, cette correction
n’affecte pas les variations de subsidence de plus de 10%. De plus, quelle que soit la
charte choisie, les corrections ne changent jamais les grandes tendances a 1’échelle

des cycles mineurs et majeurs.

1.7.2 La correction sur la charge du bassin

L’effet de la charge sédimentaire sur son substratum explique souvent environ
la moitié de la subsidence totale d'un bassin. Cet effet peut décrit par le principe

d’isostasie locale d’Airy (Figure II1.9a) ou par un modéle de flexuration élastique
(Figure II1.9b) de la lithosphere.
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Figure I11.9: Schéma de principe de [’effet de la surcharge des bassin sur la croiite et le
manteau sous-jacent.

Les modeéles de flexuration sont, en général, utilisés dans les cas de bassins de
grande dimension ou les parameétres élastiques de la lithosphere peuvent étre
moyennés. La déformation est alors compensée sur de grandes surfaces autour de la
surcharge. Dans le cas des Cordilleres Bétiques, les parametres élastiques de la
lithosphere sont mal connus et de surcroit tres hétérogenes sur le plan horizontal. La
présence d’un héritage structural important et d’échelle lithosphérique est décrit de
longue date (Sanz de Galdeano et al., 1992; Cloething et al., 1992). De plus, ces
contacts, de grand détachements extensifs, sont responsables de 1’exhumation de
roches métamorphiques, mettant en relation des roches de la crotite inférieure avec
des roches beaucoup plus superficielles et perturbant, du méme coup, la structure
thermique de la lithosphere.

Le modele d’isostasie locale d’Airy a donc été utilisé. Ce modele suppose
l'existence d’un niveau de compensation situé dans le manteau au dessous duquel la
roche se comporte comme un liquide hydrostatique. La pression exercée par la
colonne de roche sus-jacente est donc égale en tout point de ce niveau. On peut alors
calculer simplement l'enfoncement du substratum sous une charge sédimentaire
(équation III.4).

(ps—po)

5= {om=po)

Esed (équation I11.4)

ou E est la subsidence isostatique, Esed 1l'épaisseur des sédiments, psla
densité des sédiments, po la densité de 'eau et pm la densité du manteau.

Toute perturbation de cet équilibre est compensée ponctuellement et
« instantanément » (cas du rebond post-glaciaire). On remarque cependant que la
profondeur de compensation n’intervient plus dans 1'équation 4 et doit donc étre
considérée comme constante durant la période de temps étudiée.
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2. Etude du bassin de Huercal-Overa (Article 1)

2.1 Présentation et but de 'article 1

L’article 1 est en préparation.

La subsidence du bassin de Huercal-Overa n’avait jusqu’alors jamais été
étudiée. La présente étude a donc pour but de proposer les premieres contraintes sur
les mouvements verticaux du substratum de ce bassin se basant sur une étude
sédimentologique et stratigraphique. Le deuxiéme volet de cette étude est focalisé
sur la déformation tant de la couverture sédimentaire que des zones de socle
alentours afin de mettre en évidence la nature de cette subsidence et la structure du
bassin. La confrontation de ces deux approches est cruciale, permettant d'une part de
proposer un modele de formation du bassin et d’autre part de comparer nos résultats
avec les modeles en vigueur, qu’ils soient compressifs (Briend et al., 1990; Montenat
et Ott d’Estevou, 1999; Poisson et al., 1999) ou extensifs (Mora, 1993; Vissers et al.,
1995).

Dans une premiere partie, les données, les méthodes puis les résultats sont
successivement exposés. Les données de base ont été collectées sur le terrain durant
trois missions de terrain et consistent principalement en cartes de faciés, de courants
et d’étude de provenance des clastes et surtout de « levés de logs » (1/100) de la
couverture du bassin. Ces données sont ensuite traitées en vue de calculer les
variations d’accommodation et de subsidence par les méthodes décrites plus haut.
Enfin, les résultats sont présentés et discutés, 1'histoire du bassin étant divisée en
grandes tendances évolutives qu’il convient ensuite d’expliquer. C’est le but de la
seconde partie. En effet, I'étude conjointe de la fracturation de cette couverture
sédimentaire ainsi que des zones de socles avoisinantes et les relations a diverses
échelles entre les failles et la sédimentation permettent de proposer une origine a la
subsidence observée. Un modéle de formation pour le bassin est également proposé
sur les bases de la structure du bassin a grande échelle.
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2.2 Article 1: Late-orogenic extension of the Eastern Betics and basin genesis:
the example of the Huércal-Overa basin

R. Augier, Laboratoire de Tectonique, UMR 7072, case 129, Université de Pierre et
Marie Curie, 4, place Jussieu, 75252, Paris, Cedex 5, France.

C. Robin, Geosciences, UMR 4661, Université de Rennes I, 263 Ave du Général
Leclerc, CS 74205 35042 Rennes, Cedex, France.

L. Jolivet, Laboratoire de Tectonique, UMR 7072, case 129, Université de Pierre et
Marie Curie, 4, place Jussieu, 75252, Paris, Cedex 5, France.

G. Booth-Rea, IFM-GEOMAR Leibniz-Institute fuer Meereswissenschaften, Abtlg.
Marine Geodynamik, Wischhofstr. 1-3, Geb. 8/C-208, D-24148 Kiel, Germany.

A. Crespo-Blanc, Departamento de Geodinamica, Universidad de Granada-CSIC,
Instituto Andaluz de Ciencias de la Tierra, Fuentenueva s/n 18002-Granada, Spain.

2.2.1 Abstract.

The Betic Cordillera (southern Spain) provides one of the clearest examples of
late-orogenic large-scale extensional collapse. Cordilleran type metamorphic domes
are formed in the late Miocene during the exhumation of the Nevado-Filabride
complex while sedimentary basins are developed above the detachment faults. The
present paper presents some constraints the evolution of the Huércal-Overa basin,
one of the largest basins of the eastern Betics that is composed of Upper-Serravallian
to Messinian sedimentary rocks overlying metamorphic rocks. We analyse the
sedimentary cover of the basin from the tools of structural geology, sedimentology
and sequence stratigraphy. Our analysis permits to establish: (i) a detailed
sedimentary pattern with flow directions and clast provenance (ii) an asymmetric
infill of the basin with south moving depocenter axis through time (iii)
accommodation/tectonic subsidence curves which highlight several key-points of
the basin evolution and the amount and timing of vertical motion, (iv) and to link
these results with the dense network of normal faults affecting both the basin and its
margins. Finally, (v) we propose the causal effect between superficial extensional
activity with basin formation and the motion on the detachment fault which permits
the Nevado-Filabride rocks to exhume.

2.2.2 Introduction

The Betic Cordillera (Southern Spain) together with the Rif (Morocco) and the
Tell (Algeria) forms the Gibraltar Arc. It acquired its present configuration during the
Neogene, and represents the westernmost part of the Alpine Mediterranean chain.
The internal zones of the Betic-Rif cordillera, which form the hinterland of the
Gibraltar Arc, are mostly composed of Alpine metamorphic rocks. Offshore, these
latter forms most of the Alboran Sea basement extensively covered by Neogene
basins (Comas et al., 1992). These basins were deposited during and after the
exhumation of large metamorphic domes such as the Sierra Nevada or the Sierra
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Alhamilla and after the rifting of the Alboran Sea. Various models of basin formation
have been proposed so far from pull-apart basins (Sanz de Galdeano and Vera, 1992;
Montenat et al., 1990; Montenat and Ott d’Estevou, 1999; Poisson et al., 1999) to
purely extensional basins (Mora, 1993; Vissers et al., 1995). Yet, sedimentary basins
are records of deformation (Robin et al., 1997) and thus represent a reliable tool for
identification of mechanisms and causes of the Betic Neogene evolution.

In order to do so, we have undertaken a detailed study of the sedimentological

and tectonic evolution of the Huércal-Overa basin directly lying on the Alpine
metamorphic rocks through a thick deformed zone (i.e. mylonites and cataclasites).
A sequence stratigraphy study of the basin infill based upon a detailed logging of the
most characteristic section of the basin permits to quantify the subsidence history.
These data are then compared with the deformational history, which is, in turn based
upon geological mapping and structural analysis of the basin cover together with its
margins (i.e. basement rocks). Finally, an evolution model combining stratigraphical
and tectonical approaches from the Serravallian to the Tortonian-Messinian
boundary is proposed.

2.2.3 Geological setting

The Betic Cordillera is classically divided into an external and an internal

zone, limited by the IEBZ (Lonergan and Mange-Rajetski, 1994; Platt et al., 2003,
Figure I11.10).
The external zones consist of the detached folded and thrusted sedimentary cover of
the Iberian margin with carbonate shelf (Prebetic) and slope/basinal deposits
(Subbetic). The external zones are thrusted on the Hercynian Iberian crust towards
the north and north-west creating the large Guadalquivir foreland basin filled with a
thick serie of Neogene to recent sediments (Figure II1.10).

By contrast, the internal zones comprise mainly metamorphic rocks, which are

grouped in three tectonometamorphic complexes. These are, from bottom to top, the
Nevado-Filabride (Egeler and Simon, 1969), the Alpujarride (Van Bemmelen, 1927)
and the Malaguide (Blumenthal, 1927) complexes separated by sets of extensional
major shear zones (Platt and Behrmann, 1986; Garcia-Duefias et al., 1992; Vissers et al.,
1995; Martinez-Martinez and Azafién, 1997; Martinez-Martinez et al. 2002).
The Nevado-Filabride and the Alpujarride complexes are composed essentially of
Paleozoic schists, Permo-Triassic schists and quartzites and Triassic carbonate rocks,
which have undergone plurifacial Alpine metamorphism under HP-LT and LP/HT
conditions (Nijhuis, 1964; Gémez-Pugnaire and Fernandez-Soler, 1987; Bakker et al.,
1989; Goffé et al., 1989; Tubia and Gil Ibarguchi, 1991; Azafién et al., 1998; Azafién
and Crespo-Blanc, 2000; Booth-Rea et al.,, 2003b). The Malaguide complex is
composed of a more complete, very-low grade stratigraphic succession ranging from
the Silurian to the Miocene (Lonergan and Mange-Rajetzky, 1994; Nieto et al., 1994).
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Figure I11.10: Sketch map of the lithostratigraphic and metamorphic units and their main
tectonic contact. Shown in the internal zones are the main Neogene basins with their
abbreviated names and the three “metamorphic complexes”, in ascending order the
Nevado-Filabride (reaching eclogite facies), the Alpujarride (reaching blueschists facies)
and the Malaguide (anchizonal conditions). The Huércal-Overa basin and adjacent
basement areas addressed in this study outlined by rectangle.

Neogene sediments cover more than half of the area in the central and eastern

region of the Betics. The larger basins, located in the central position, are the Granada
basin studied by (Rodriguez Fernandez et al., 1990) and the Guadix basin (Vera et al.,
1991; Viseras, 1991).
The genesis and evolution of the basins as well as the surrounding metamorphic
domes which developed in the internal Betic have long been a point of controversy
providing the appearance of various models in which we can distinguish two main
schools of thinking.

The first one (Montenat et al., 1990; Sanz de Galdeano et Vera, 1992, Montenat
and Ott d’Estevou, 1999) propose various “compressional models” based on the
existence of crustal strike-slip zones and thrusts, and the second one suggests a
purely extensional model motivated by the existence of large scale extensive shear
zones and by Cordilleran-type “metamorphic core complexes” (Platt and Vissers,
1989; Vissers et al., 1995; Martinez-Martinez and Azafién, 1997).
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The ”compressional model” is based on the recognition of major, still active
sinistral strike-slip faults trending NE-SW such as the Palomares Fault, the
Carboneras Fault and the Lorca-Totana Fault that ends next to the Huércal-Overa
basin. In this model the basin subsidence results from the vertical component on the
strike-slip faults and the smaller-scale associated structures (pull-apart, flower
structure).

Some other authors (Sanz de Galdeano, 1989; Sanz de Galdeano and Vera,
1992; Stapel et al., 1996) propose a model of tectonic “expulsion” of the internal zones
of the Betic-Rif orogen. This expulsion would have started during the early Miocene
and transferred westwards by N 70-90 major dextral strike-slip faults (i.e. Alpujarran
Corridor and Cadiz-Alicante faults of Sanz de Galdeano (1990). It would be
responsible for the formation of Early and Middle Miocene basins (i.e. synorogenic
basins, Sanz de Galdeano and Vera, 1992). These latter, which lie unconformably on
the Malaguide complex, are strongly tectonised by later deformation. In the internal
zones, it is impossible to reconstruct their palaeo-geometry because in most cases
only a few outcrops are preserved. During the Serravallian, this extrusion and
associated localised N-S extension stopped and the N-S compression due to the
Africa-Eurasia convergence became preponderant (Dewey et al., 1989). This new
stress regime would have formed a new NE-SW sinistral set of faults that crosscut
the internal zones and the whole Alboran Sea until Morocco and control the
formation and evolution of late Neogene basins.

The “extensional model” emphasizes the presence of large-scale extensional

features overprinting the previous contractional structures created during the initial
stage of crustal thickening (Platt and Vissers, 1989; Crespo-Blanc et al., 1994; Crespo
Blanc, 1995; Vissers et al., 1995; Martinez-Martinez and Azaiién, 1997; Martinez-
Martinez et al., 2002). This model gives an important role to crustal scale detachments
which permit the exhumation toward the surface of alpine HP-metamorphic rocks.
The basins, lying unconformably or by faulted contact on Alpine metamorphic rocks
(see Figure I11.10) are parts of the late-orogenic history of the Betic Cordillera (Comas
et al., 1992; Mora, 1993; Vissers et al., 1995).
The Huércal-Overa crops out in the Eastern part of the Betics between the high
“Sierras” (Figure III. 10) surrounded by the two main types of basement rocks. To the
north of the basin, the Sierra de las Estancias presents two Alpujarride units (i.e.
Salobrefia and Adra type units; Azafion and Crespo-Blanc, 2000). To the south, the
Nevado-Filabride complex with minor Alpujarride klippes outcrop in the Sierra de
los Filabres.

2.2.4 Sedimentology and stratigraphy of the Huércal-Overa basin

This study is based on a detailed stratigraphical (litho-, chrono- and sequence
stratigraphy) and sedimentological (facies, clast provenance, palaeocurrent) analysis
(Figure II1.13). The main characteristic of this basin is a strong change through time
of the sedimentary facies distribution (depositional profile). The aim of this section is
to characterise these profiles in order to, (1) reconstruct the tectonically-controlled
palaeo-topography and, (2) to quantify subsidence/uplift through a sequence
stratigraphy approach.
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2.2.4.1 Facies analysis

In the following, we describe and analyse a representative section of the
Huércal-Overa basin sediments (Figure II1.13, see location Figure II1.11). This section,
exposed in deep dry valleys running N-S from the South of the Sierra de las Estancias
to the Sierra de los Filabres provides the most complete and continuous sedimentary
succession of the basin.

Figure II1.12: Sedimentary log of a representative section of the Huércal-Overa basin.
Shown are the “embedding” three order sequences: genetic unit, minor and major cycles.
Main facies (see Figure 111.13), ages, main sedimentary unit and location of the detailed
section are presented in Figure II1.19.
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Facies code Lithology Structures Interpretation
Ccc Red very coarse grained conglomerates grading Erosive base and sometime Continental

SHORELINE

OPEN MARINE

Ccg

Ccg

Cbr

Cap

Cch

Cef

into conglomerates and sandstones
mainly matrix-supported conglomerates

Red coarse grained conglomerates to pebbly
sandstones matrix-supported conglomerates

Red coarse grained conglomerates to pebbly
sandstones matrix-supported conglomerates
(Idem Ccg)

Red structurless very coarse grained conglomerates

{angular clasts), rare pebbly sandstones intercalations
(mainly clast supported conglomerates)

Red/localy green silty marls rich in root
inprints

Red coarse grained sandstones, locally pebbly

Red coarse grained sandstones, often pebbly
(Idem Cch)

channelized (5-20 meters)
boulders up to 1 meters
structureless

very oftenly well normal graded

Rare erosional base

2D current megaripples in the finer fraction

very good lateral continuity

Massive beds
Mo grading
stratification hightligted by clasts

Massive deposits

boulders up to 3 meters

Mo grading, disorganised

convoluted bedding in the finer levels

Very thin laminations
structureless
rain drop inprints

Erosive base very oftenly

Channelized (5-10 meters)

finer grained laterally from the channel
to levees facies

Erosive bases and rarely
chenalised (5 meters)

laterally very continous and homogenous

numerous load structures

proximal alluvial fan

Continental
distal alluvial fan

Continental
fault-scarp and
cliff degradation

Continental
alluvial plain

Continental
channel and levees

Continental
alluvial plain
episodic flooding

Ssm

Osm

Opt

Ocg

Omb

Odt

Grey moderatly bioturbated coarse grained
sandstones to pebbly sandstones
with abondant wood debris and mud clasts

Brownish moderatly bioturbated very well
sorted medium to coarse grained
sandstones occasionally pebbly

Greyish barren silty marls to silts

Grey very coarse/coarse grained matrix-supported
conglomerates

Shiny grey highly bioturbated coarse grained
sandstones locally pebbly

Yellow slightly bioturbated very well sorted medium
to coarse grained sandstone

Greyish silts to silts moderatly fossiliferous
with oysters and other lamellibranchs in living position

Yellow moderatly bioturbated, foraminifera rich, silty
marls to silts

Yellow rarely bioturbated sparsely fossiliferous
({lamellibranchs, echinidsjvery well sorted medium to
coarse grained sandstones

Yellow lamellibranchs (pectinids, oysters), echinoderms
and shelf boulders (reefal limestone) coarse bioclastic
sandstones

Grey very well sorted, clast-supported conglomerates
{angular clasts), without organic rests

Yellow rarely bioturbated rarely fossiliferous
(Idem Opt) medium grained sandstones

Massive beds

small scale swell ripples ((-10 cm wavelengh)
laterally discontinous beds (few tens of meters)

Wave ripples and current ripples
rain drop inprints

Structureless

Massive beds no grading
good lateral continuity

Massive beds, no grading
current ripples and swell ripples

Climbing current ripples
convoluted bedding
good lateral continuity

Structureless

Upper flow regime planar stratification
good lateral continuity
occasional normal grading

Erosive base

structureless

laterally (very-) discontinous beds
(few tens of meters)

Slightly erosive base

structureless

good lateral continuity

Small scale { cm ) climbing ripples
good lateral continuity

Beach environment

Beach/shoreface

Lagoonal/lacustrine

Submarine fan
delta

Upper offshore

Upper to lower
offshore

Lower offshore

Table 111.3: Simplified description and interpretation of the sedimentary facies and of the
facies association identified in this study.
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Sedimentological descriptions of the section include lithology, granulometry,
nature of the clast and their morphoscopy, sedimentary structures and lateral
variations. The facies associations, as shown in Table III.3, are classified in respect to
their proposed palaeo-position on a depositional profile. We distinguished the
continental facies deposited above sea level and two marine environments: shoreface
and open marine environments (Table III1.3). Continental facies are encountered in
the units described below as the Basal-red-breccias, Abejuela and Guzmaina Red
units, whilst the Santopetar and the major part of Parata units were deposited
respectively in shallow and deep marine environment respectively. These
stratigraphical units will now be described in detail.

2.2.4.2 Lithostratigraphy

The stratigraphy of the basin can be summarised by the succession of six main
units (mainly from Mora, 1993), known in many other neighbouring basins: the
“poudingue-lit-de-vin” unit (Briend et al., 1990), the Basal red breccias unit as the
lateral equivalent with the Abejuela unit (Mora, 1993), the Santopetar unit (Mora,
1993), the Guzmaina red unit (Mora, 1993) and the Parata unit (Mora, 1993, see
Figure II1.11). The correspondence of these units with previous other stratigraphical
subdivisions are given in Table III.4.

Used terminology | Briendetal, 1981 | Ottd'Estevouand | Poisson etal, 1999 PGaIerii;serrnaarll'ld
From Mora, 1993 1990 Montenat, 1990 1999
Yellow marls and Marnes - . . -
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7]
=
it
=
La Pa{ata Mames Tortonien 2 S 3]
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Unit Wi
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et limons rouges clastics 1]
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Table 111.4: Comparison between the terminologies used for the sedimentary units as
defined by Mora, 1993 and previous other studies (Briend, 1981; Briend et al., 1990; Ott
d’Estevou and Montenat, 1990 and Poisson et al., 1990).
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“Poudingue lit-de-vin” unit

The “Poudingue lit-de-vin” unit (Briend, 1981, Briend et al., 1990) is exposed
immediately South of Huércal-Overa city in a small and tectonised outcrop. The unit
comprises conglomerates with a ferrigenous matrix supporting clasts from the
Malaguide complex (low-grade phyllites, quartzites, dolomites) and the Alpujarride
complex (typical medium grade Palaeozoic black schists, Permo-Triassic light schists
and Triassic dolomite and marble). There are no clasts from the Nevado-Filabride
complex. This unit has not been studied in detail, and as been described as the oldest
sedimentary unit of the basin (Briend, 1981) together with poorly preserved Middle
Serravallian marls (Serrano, 1990; Guerra Merchan, 1992). They form, in addition to
the Basal red breccias unit and the Abejuela unit, and the lower red clastics (Poisson
et al., 1999, Figure 111.11) described below.

Basal red breccias unit

These breccias are exposed in the central and southern part of the basin, close

to basement highs from which they are separated by normal faults and/or an
erosional unconformity. The lithology encountered in the Basal red breccias is a
monotonous red clast-supported badly-sorted conglomerate, showing angular
boulders (Cbr) of up to several cubic meters. These deposits are massive, mainly
structureless and lack vertical grading.
We interpret the basal red breccias as syn-tectonic fault scarp degradation deposits as
pointed out by Mora (1993). Several lines of evidence illustrate this organisation: the
breccias are mostly located against the basement directly lying on normal fault
planes or via an erosional unconformity on a faulted palaeo-morphology, they reach
their maximum thickness against the basement and thin basinwards. In each
occurrence, the facies is massive and disorganised and seems to become more
layered basinwards with a clear decrease of the average size of the boulders.
Laterally or vertically the breccias grade into finer-grained facies associations similar
to the Abejuela red conglomerates described below. This organisation leads us to
correlate this unit with the “conglomerats et limons rouges” (Figure I11.13) as defined
by Ott d’Estevou et al. (1990).

Abejuela unit

Lithologies encountered in the “Abejuela” unit are mostly red, matrix-
supported conglomerates. This unit crops out along the northern border of the basin,
where it lays directly and unconformably on the Alpujarride rocks of the Sierra de las
Estancias and disappear toward the central part of the basin underneath thick
younger deposits. The Abejuela unit has a great lateral extent (see Figure III.11)
forming a continuous E-W outcrop with a width ranging from 1 to 5 km south of the
Sierra de Las Estancias. The sedimentary thickness of the unit is variable but reaches
400 meters along the studied section in good agreement with the study of Poisson et
al. (1999). The Abejuela unit is characterised by coarse-grained continental
sedimentation where we have distinguished proximal facies (Ccc, see Table III.3)
with coarse grainsizes and a clearly erosive character and more distal facies such as
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Ccg and Ccg’ (see Table II1.3) in which averaged grainsizes are finer and beds less or
not erosives.

The “Abejuela” unit represent proximal to distal alluvial fan of which the Basal Red
Breccias are a lateral equivalent. The Abejuela unit only crops out along the Southern
border of the Sierra de las Estancias and, according to our flow direction study; this
sierra has always been sloping southwards. We interpret this red coarse clastic unit
as a succession of alluvial fans developed along the Sierra de las Estancias palaeo-
relief. We notice a rapid transition from highly clastic red conglomerates of the lower
red clastic fan unit to the upper grey unit without any decrease of the averaged size
of the clasts. The highly continuous character of beds speaks in favour of a braided
network fan.

Santopetar unit

The Santopetar unit consists of relatively coarse grained sediments formed
mostly by conglomerates and sandstones with rare siltstones cropping out along two
E-W trending zones. The first of these zones is located directly south of the Abejuela
unit. It forms a continuous outcrop from the NW of Albox where it is only 1 to 1,5 km
wide south of Santa Maria de Nieva where it reaches 5km wide and disappears
under younger units (Figure 1.11). The second outcrop is located north of the Sierra
de los Filabres in the Albanchez region where it forms a discontinuous, 7 to 3 km
wide, E-W trending outcrop overlain by younger sediments. We estimated a
sedimentary thickness of 400 meters in the central part of the basin consistent with
the estimation of Briend (1981) and Briend et al. (1990). In the Albanchez region, in
the southern part of the basin, the sedimentary thickness of this unit could reach 1
kilometer (Mora, 1993). The most characteristic facies of the Santopetar unit
comprises few-meters-thick brownish conglomerate/sandstone beds with decimetre
to meter-scale oblique laminations highlighted by rounded pebbles surrounded by
swell ripples noted SI (see Table II1.3) with evidence for emergence such as rain-drop
imprints. They are often accompanied by structureless silty marls noted Ssm (Table
III.3) and Scg and Ssf facies corresponding to submarine equivalent of the continental
“ Abejuela fan”.

These facies, interpreted as of shoreline associated with fine red soil levels
presenting some rain drop imprints define a restricted marine environment with
short periods of aerial exposure. The deeper facies encountered were deposited
above the storm wave base.

Guzmaina red unit

The Guzmaina unit consists of relatively fine grained sediment, with red silty-
marls as the dominant lithology intercalated with 20 to 150 cm thick
sandstone/conglomerate beds. The unit crops out along the southern border of the
Santopetar in a continuous 300-500 m wide zone located north of “La Parata” village
(Figure IIL.11). Further east and west, it disappears under younger sediments. The
sedimentary thickness of this unit is variable. Along in the section studied, it reaches
40 meters. Mora (1993) noted that this unit could locally reach 80 meters. The main
facies are red silty-marls whose red colour is due to weathering or later diagenetic
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chemical processes. These marls include some thin greenish levels originally richer
in organic matter (soil) both noted Cap (Table II1.3). These fine-grained sediments are
intercalated with sandstone channels noted Cch and very continuous rarely erosive
beds, filled by the same sediments (Cef, Table II1.3). With its characteristic red colour
and the presence of roots and rains-drops imprints, the Guzmaina unit seems to have
been deposited in strictly continental environment.

La Parata unit

The Parata unit comprises marls and siltly-marls as the dominant lithology.
These marls, showing yellow colours when strongly weathered and altered, are grey-
bluish when fresh. They are intercalated between fine to coarse, 10 to 50 cm thick
sandstone beds and rare conglomeratic beds frequent at the base and top of the unit
and nearly absent in the middle. The Parata unit is exposed mainly in the southern
part of the basin where it lies directly on the basement (Albanchez region, Figure
[.11) and occupy a wide zone south and around the Limaria basement high. The
width of this outcrop is about 5km with a maximum of around 7 km near Arboleas
(Figure I11.11). The sedimentary thickness of this unit measured in our section (Figure
II1.11) reaches approximately 500 meters. The base of the unit is characterised by
well-sorted sandstones showing fair weather wave ripples and an important
enrichment in wood detritus. This facies noted Sb (Table II1.3) together with greyish
silts containing oysters in living position (Os) and with yellow very well-sorted
coarse-grained sandstones (Ocs) corresponds to the shallower facies of the unit
(shoreface facies). Laterally they pass to a well preserved coral/algae reef known as
the “Alto de Ventica” a few km SE of Santa Maria de Nieva town (Figure II1.11). The
“Parata” unit shows a very rapid transition from this shoreface, shallow marine
deposit towards to open marine facies via storm deposits. The marly levels are
intercalated with thin beds of sandstone (medium and coarse grained) which show
an increasing spacing until their total disappearance. In this deep environment, apart
the surrounding silty-marls (Osm), we had distinguished two main types of
turbidites, one with proximal and one with more distal characteristics (i.e. Opt and
Odt, see Table II1.3) accompanied by thin debris-flow layers (Osm). Towards the top
of the sequence, we note a re-appearance of Opt turbidites and conglomeratic beds
(Ocg) and their coarsening up and thickening upwards sequence (Figure 111.12).

2.2.4.3 Chronostratigraphy

Due to the highly coarse clastic infill, the Huércal-Overa basin sedimentary
sequence remains poorly dated. Pre-Tortonian sediments have not been directly
dated in the Huércal-Overa basin.

Their existence have however, been reported in neighbouring basins:
Almanzora basin (Montenat, 1977; Serrano, 1990; Guerra Merchan, 1992), (Pulpi
basin (Aellen de la chapelle, 1990; Griveau et al., 1990), Sorbas basin (Ott d"Estevou et
al., 1990; Nijar basin (Serrano, 1990; Montenat et al., 1990; Alpujarras corridor
(Rodriguez Fernandez et al., 1990), Vera basin (Ott d’Estevou et al., 1990) and the
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Huebro graben located on the southern limb of the Sierra Alhamilla (Weijermars et
al., 1985; Weijermars, 1991; Serrano, 1990).

The coarse continental sediments (Abejuela unit) at the base of the Huércal-
Overa basin stratigraphy have traditionally been attributed to the Serravallian
(Briend et al., 1990; Poisson et al., 1999). Such is also the case for the badly preserved
“poudingue lie-de-vin” (Briend et al., 1990).

This Serravallian age, without any direct palaeontological evidence, is based
upon the relative stratigraphic position which lies above Middle Serravallian marls
dated marls (Montenat, 1977; Serrano, 1990; Guerra Merchan, 1992) and “passes
vertically” into Middle Early Tortonian dated marine sandstones (Montenat, 1977;
Armijo et al., 1977; Briend, 1981; Briend et al., 1990). The age of these rocks then
ranges from the base of Upper Serravallian (12.4 Ma) to Middle Early Tortonian (10.2,
Briend et al., 1990; Sanz de Galdeano and Vera, 1992; Poisson et al., 1999). This
indicates for both “poudingue lie-de-vin” and Abejuela units (and then lateral Basal
red breccias) a maximum duration of 2.1 Mys.

The Santopetar unit is then bated at its base (10.2 My, Montenat, 1977; Briend,
1981; Briend et al., 1990). The fine-grained Parata unit is well dated on the basis of
microfauna (Briend, 1981; Briend et al., 1990; Mora, 1993) and reveal a Basal Late
Tortonian age at its base. This imply that an overall duration of 2 Ma for both
Santopétar and Guzmaina Red units (according to Palmer and Geissman, 1999). In all
neighbouring basins and part of the Huércal-Overa basin, the Santopetar unit passes
gradually into the Parata unit. The Lower/Upper Tortonian boundary is well defined
in those cases except in the center of the basin where the undated continental
Guzmaina Red unit is then intercalated.

The age of the La Parata unit then ranges between the base of the Lata
Tortonian to lower Messinian without any unconformity or any change in the The
Tortonian/Messinian boundary in well define in the Huércal-Overa basin
(appearance of Globorotalia Mediterranean, Briend et al., 1990; Mora, 1993) offering
the opportunity to constrain the duration of that part of the La Parata unit, which is
2.1 Ma (according to Palmer and Geissman, 1999).

These sparse data inforce the necessity to use sequence stratigraphy as the
most reliable tool to establish the relative stratigraphy of the basin between the dated
levels. Uncertainties on the age model and the deriving uncertainties on the
accommodation measurement are discussed later.

2.2.4.4 Clast provenance and paleocurrent analysis

Palaeocurrent data, shown on Fig. 2 are discussed for each unit.

The “basal red breccias” derive mainly from the Alpujarride complex but also
contain large amounts of Nevado-Filabride detritus with eclogites and amphibolites,
tourmaline-gneiss and various medium grade schists. It is the oldest sedimentary
unit in which Nevado-Filabride detritus appear. Flow directions are very scarce and
do not seem to reflect a basinwide organisation. They most probably indicate a local
control due to the mode of deposition of the breccias.

The palaeo-currents indicate that both the Abejuela and Santopetar units are
characterised by south-directed flow. Imbricated clasts, foresets and sole marks all
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reveal a progressive regulation of the flow from the poorly regulated braided fluvial
fan and distributari geometries of the Abejuela unit to much more coherent flow in
the Santopetar sub-marine fan. The uppermost part of the Santopetar unit is
characterised by an abrupt turn of the flow towards the north fitting earlier
observations by Mora (1993) who explained this change in flow directions as a local
tectonic effect.

The clast provenance study reveals that the main source of detritus of both
units is the Alpujarride complex, with clasts of Paleozoic black garnet-schist, Permo-
Triassic light coloured schist and Triassic low-grade meta-carbonates. Schists and
meta-carbonate boulders appear more rounded and tend to disappear while quartz
pebbles become more abundant. This observation is in favour of a longer residence
time of aqueous transport and/or high-energy shallow marine environment.

The Guzmaina red unit shows randomly oriented palaeocurrents suggested a
complicated slope geometry without any preferential flow direction. The nature of
the detritus is also drastically different with the presence of all type of clasts with
basement pebbles (Nevado-Filabride, Alpujarride), and the appearance of Eocene
nummulithic and Mesozoic limestones pebbles derived from Malaguide units.

The Parata unit is characterised by flow everywhere directed towards the center of
the basin. This unit contains a new source of detritus that becomes the main boulder
type. They derive from a carbonated/reefal shelf, presumably the Alto de Ventica
reef, in a proximal position, preserved north of the Parata unit. The terrigenous
component is less dominant than in the underlying units with very well rounded
quartz, external zone carbonates and rare metamorphic schist boulders.

The entire evolution of the basin is characterised by a (sub-)meridian organisation of
the flow. During the first half of the basin story (i.e. Abejuela and Santopetar units),
the paleocurrent analysis and clast provenance both reveal the strongly asymmetric
character of the basin with the perennity of a south-directed slope. This disposition
well explains the apparent absence of Nevado-Filabride detritus in the Abejuela unit
sedimentation whilst on the southern border the Basal red breccia are mainly derived
from the Nevado Filabride complex. The lack of these clasts is the Abejuela unit does
therefore not necessarily indicates the absence, at the surface, of the Nevado-
Filabride complex as initially proposed by Montenat et al. (1990) and Briend et al.
(1990), but rather the effect of the Abejuela-Santopetar fan palaeo-slope (i.e. the
southern slope of the Sierra de las Estancias). This organisation seems to
progressively attenuate with no preferential flow direction during the deposition of
the Guzmaina unit. The geometry evolves during the upper Tortonian towards a
more symmetric geometry of the basin with a more “radial” palaeocurrent pattern.
The Parata unit contains both Nevado-Filabride detritus derived from the South and
rocks of the External zones coming from the North (Briend et al., 1990; Mora, 1993).

2.2.4.5. Depositional profile: nature and evolution through time

Paleo-profile reconstruction

The facies associations described above can be interpreted in terms of
palaeoenvironment and situated on a depositional profile (Figure II1.13). Each
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stratigraphic unit has its proper depositional features. The “Basal red breccias”, the
“Abejuela” and the “Guzmaina Red” units are strictly continental, whilst the
Santopetar and Parata units are, respectively, shallow and open marine deposits.
This observation indicates changes of the depositional profile. Below we propose, for
the different units developed through time, different sedimentary models
corresponding to as many time slices as changes in the depositional profile geometry.
We divide the basin history into three main stages (Figure II1.13) with three
associated depositional profiles as follows: the Abuejuela-Basal red breccias profile,
which illustrates the lateral equivalence of these two units (i.e. Abejuela and Basal
red breccias units), the Santopetar profile, and the Guzmaina-La Parata profile
showing how the Guzmaina unit grades into the Parata unit.

g Seaward Landward
-300m - -10m 0m
h v Shallow Marine — — Continental

P '
‘a\lto deVentica” Reef (lateral position)
0 e o
' SIS =

Guzmaina/Yellow Unit

Santopetar Uit

Abejuela Unit

Figure 111.13: Depositional profile and its evolution through time on a representative
« Proximal-Distal » transect. Main facies (see Table 111.3) are replaced along this profile.
Bathymetries are indicated by sedimentary structures and foraminifera (Briend, 1981 and
Briend et al., 1990). In the black box is explained the method used to measure the
maximum elevation reached in case of continental deposit assuming a constant fan delta
slope equivalent to the upper boundary of tress fan delta stability and a possible shoreline
at the lowest point of the basin.

The “Abejuela” unit corresponds to a silicilastic alluvial fan, as already
pointed out by Mora (1993), grading laterally on its distal edge into coarse-grained
red breccias interpreted here as the result of fault scarp degradation (i.e. Basal red

breccias) without evidence of lacustrine or marine facies in the depressed area
(Briend, 1981; Briend et al., 1990).

The overall geometry of this profile is strongly asymmetric which seems to fit
with a “half-graben” shaped basin. This assumption is well evidenced by the lateral
equivalence of the south-sloping Abejuela fan and the Basal red breccias which are
deposited directly against the southern faulted basin border (Figure II1.11 and Figure
I1.13).



III. Les bassins sédimentaires 123

2. The Santopetar profile

The “Santopetar” wunit displays generally coarse-grained conglomerates
without any significant decrease of the grain-size average relative to the underlying
“Abejuela” unit. This observation, as already pointed out by Mora (1993) suggests a
steep transition from the (eroded) continental deposits landward of the Santopetar
unit. We suggest that the continental Abejuela fan evolves to a subaquatic alluvial
fan without significative charge loss. This unit is then interpreted here as delta-
dominated ramp with coarse siliclastic sediments. The palaeoelevation/bathymetry
ranges from a continental environment with soil developments to marine sediments
always deposited above the storm wave base. The sedimentary environment in
which the Santopetar unit has been deposited is thus mostly very shallow marine (i.e.
shoreline).

3. The Guzmaina red-Parata profile

The Guzmaina red unit displays the coexistence of red root traces-bearing

silty-marls passing laterally to conglomeratic channels via levee facies and episodic
flooding with conglomeratic beds. These characteristics lead us to interpret the
environment the whole unit as a subsiding alluvial plain. The presence of relatively
well preserved bioclasts (Mora, 1993) leads us to infer an alluvial plain with episodic
marine influence in a coastal plain environment.
The “Parata” unit displays a nice example of deepening from transitional (i.e.
shoreline, playa facies; Mora 1993) to epibathyal (Briend et al., 1990). The lower part
of the unit, showing effects of fair weather wave and storm wave is also influenced
by episodic fluvial events. During the same period, the “Alto de Ventica reet” (Mora,
1993) developed laterally confirming the very shallow palaeo-depth of the base of the
unit. The middle part of the unit, deposited below the storm wave base, is
characterised by turbidites and debris flows with siliciclastic and carbonate
components. Thin beds of sandstone (medium and coarse grained), intercalated with
silty marls become more spaced, grading into monotonous silty marls (i.e. Parata
marls). The maximum bathymetry is then reached in this marly facies as shown by a
palaeoecologic study indicating bathymetries of the order of 300 meters (Briend et al.,
1990) which is the deepest bathymetry encountered in the basin’s history.

The upper part of the sequence is characterised by the re-appearance of
conglomeratic beds and proximal-type of turbidites together with a constant increase
in charophyt oogons (Briend et al., 1990), which indicate an increasing continental or
swampy environment influence. They clearly record a rapid shallowing-upwards
sequence. We propose that the Guzmaina red unit is the proximal equivalent of La
Parata as suggested by their conformable contact and a continuous deepening
upward sequence. Both units are parts of the same palaeo-profile with a mixed
siliclastic-carbonate ramp with the first appearance of carbonated component in the
sedimentation. The siliclastic component is devoid of its coarser fraction that may
have been trapped landward (Mora, 1993) or, alternatively, reflects a decreasing
sediment supply.
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Quantification of palaeo-elevations and palaeo-bathymetries

To estimate palaeoelevation during deposition of the continental units,

especially of the Abejuela unit, we propose three elevation models.
The first one assumes no significant elevation above sea level for all continental
sediments. The major drawback of this hypothesis is that it does not take into
account the variations (grain-size, erosional character...) in the sediments. It is
however, the most reasonable solution when no absolute elevation markers are
available. We propose this model as a lower-bound elevation model (i.e, the lower
error bracket for the continental part of the curve).

The two other models are based on the presumed slope of the continental beds
during their deposition versus the size and the shape of the basin. We assume an
alluvial braided fan type environment as the most likely environment during
deposition of the Abejuela unit. This type of fan admits its slope upper stability
boundary around the limit value of 0.0045 (Shanley and McCabe, 1994; Bourquin et
al., 1998, Howard and Reineck, 1981; Aigner and Reineck, 1982; Reineck, 1980). The
“upper” elevation model takes into account the geometry of the basin during the
deposition of the Abejuela unit (see Figure IIl.13), and. calculate a maximum
elevation of 90 m on the basis of the maximum slope gradient and the “length” of the
braided network (for more details, see Figure II1.13). We assume the lowest point of
the basin during this stage about mean sea level.

On the same basis, the intermediate elevation model uses the same basin geometry
but with the half of the braided fan upper stability value (maximum elevation
reaching around 45m).

Palaeobathymetries are estimated from sedimentary structures, with an
assumed storm wave-base at around 50m+ 10m and fair weather wave-base at
around 10m £ 5m (see Table IIL.5). We use lower than usual values for both fair
weather wave base and storm wave base because of the specific small size of the
basin. Between well-characterised palaeo-depth values estimated with the previous
structures, we interpolated the bathymetries following a linear gradient which is
controlled by available palaeo-ecological data from the literature (Montenat et al.,
1990; Briend, 1981; Briend et al., 1990), particularly for the deeper deposits of the
Parata unit.

Usual bathy metry Huercal-Overa basin
(i.c. restricted basin)

Fair Weather Wave Base 5-30 m 10 £ 5m

Storm Wave Base 60-180 m 50 £ 10m

Table 1I1.5: Review of the palaeo-depth which corresponds to the Fair Weather Wave
Base and the Storm Wave Base commonly admitted and those used for the Huércal-
Overa basin.
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2.2.4.6 Stratigraphic cycles definition and hierarchy
Methodology and sequence hierarchy

Stratigraphic cycles were defined using vertical facies variations (Homewood
et al., 1992; Cross et al., 1993). Each stratigraphical cycle is, by definition, a record of a
full progradation-retrogradation cycle of the shoreline (i.e. a full sea level cycle). We
use the genetic unit, defined as the smallest identifiable and correlatable sequence
then bounded by two maximum flooding surfaces (MFS, Homewood et al., 1992) or
flooding surface (FS, Van Wagoner et al., 1990).

Three orders of sequences can be distinguished (Figure I11.12):

We first identify the smallest identifiable full transgression/regression cycles
bounded by Maximum Flooding Surface (MFS) and so by deeper facies which
correspond to genetic units. The genetic units range from a few meters to more than
10 meters in thickness. We use genetic unit asymmetries and their vertical
organisation in order to define higher order cycles as shown by (Cross, 1988;
Homewood et al., (1992) and (Posamentier and Allen, 1993a, b). We thus distinguish
21 full cycles (i.e. trangression-regression) named “minor cycles” with thicknesses
ranging from 32 to 140 meters. Asymmetries and vertical stacking of these numerous
‘minor cycles” define also two major transgression-regression cycles (i.e. higher order
cycles) of 925 and 553 meters respectively.

On this basis, the first major cycle embraces the onset of the basin infill with
the Abejuela unit up to the middle of the Guzmaina unit marking the Lower/Upper
Tortonian boundary. This cycle is divided into 15 minor cycles. The first nine cycles
are clearly asymmetric with a thick transgressive half-cycle and a (very-)thin
regressive half cycle showing that they belong to a major transgressive half-cycle (i.e.
higher-order sequence). From the ninth cycle onwards the asymmetry of the cycles
become less clear and systematic, but instead suggests a regressive trend of the
regressive major half cycle. The end of this cycle is marked by the re-appearance of
continental sedimentation of the Guzmaina red unit after a significative marine
invasion reflected in the Santopetar unit sediments.

The second major cycle is not fully complete, due to the lack of good
Messinian outcrops. This second major cycle is much more obvious in the
sedimentary record with continental sedimentation (i.e. Guzmaina red unit) at its
base evolving to open marine marls and turbidites (Odt facies, Table III.3 and Figure
[II.13) and then a subsequent shallowing upward sequence in the upper part of the
section studied. We note that, as the sedimentation rates control the thickness of the
genetic unit as well as higher order sequences, lower sedimentation rates of both the
Guzmaina and Parata units do not permit us to work with the same time resolution
as in the Abejuela and Santopetar unit.

Age model

As seen above in chronostratigraphy, the basin remains poorly dated, mainly
because of its coarse-grained infill characterised by thick continental deposits. In
addition, the temporal resolution of biostratigraphy is not much larger than the
overall basin evolution, as a result, only few absolute datations are available.
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Sequence stratigraphy thus remains, the only reliable tool available for studying
most in detail the basin evolution, at least in relative.

Biostratigraphic data constraint the ages of the first levels of the Santopétar

unit (Middle Early Tortonian, 10.2 Ma, Montenat, 1977; Armijo et al., 1977; Briend,
1981; Briend et al., 1990) and the base of the La Parata unit (Early/Late Tortonian
Boundary, i.e. 9.2 Ma). This time slice is made up of 6 minor cycles and by assuming
an equivalent duration for minor cycles deposited, at first glance, without any
important erosional event or hiatus, the duration of for each minor cycle 170 kys. We
thus apply these duration for all minor cycles of the Abejuela unit and then propose
an approximate duration for the entire cycle of 2,6 Mys (i.e. 15 minor cycles).
The continental environment is characterised, even in the present case by
aggradation and topography infill, by minor erosions and an incomplete
sedimentary record. Our age model for the corresponding first major cycle is thus
asserted with uncertainties. Minor cycles (170 kys) do not correspond to any climatic
periodicity but is of the order of the astronomically forced 200kys cycles related to
superposition of obliquity and eccentricity climatic cycles (Schwarzacher, 2000). We
assume to be wrong of one minor cycle which then represents a maximum of around
200ka uncertainty. Our age model for the first major cycle has then to be considered
with 200kys error brackets (i.e. more or less 200kys).

The second major cycle is much more obvious by its amplitude and its fast
facies variations (Figure. I11.12), divided into 6 minor cycles. The Late Tortonien part
of this cycle is represented by 5 minor cycle and an overall duration of 2.1 Mys (see
chronostratigraphy). Each cycle then represents in average 400 kys, also assuming an
equivalent duration for minor cycles, thus illustrating the relative condensation of
the sedimentary record.

Sequence stratigraphy in the second major cycle reveals minor cycle duration
corresponds to a second order effect eccentricity climatic cycles (i.e. 400ka). This
result, without entirely confirming our age model leads us to propose small errors on
the proposed age model.

2.2.5 Quantification of accommodation and sedimentation rates

Analysing basin tectonic subsidence is a useful tool to constrain the amount
and timing of basin floor motions. In this section, after listing the required data, we
estimate our sedimentation rates and their variations and then build the
accommodation curve.

2.2.5.1 Methodology

Accommodation, the available space for sedimentation, is defined as the
volume contained between substratum and base level (Jervey, 1988). It is a function
of global sea level changes, vertical motion of the basin floor linked to tectonic
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deformation, and sedimentary load. Accommodation variations are, between two
time-lines, the sum of the decompacted thickness of the sediments really deposited
and the paleo-depth/altitude variations (Jervey, 1988; Robin et al., 1996, 1998).

The data required to obtain accommodation variations are the ages of the
stratigraphic unit boundaries, the decompacted thickness of each stratigraphic unit
and the estimated paleobathymetry/elevation for the bottom and top of each
stratigraphic unit.

(1) The age of each stratigraphic boundary is given by our genetic stratigraphy
divisions (see previous chapter).

(2) The decompaction process between two dated levels requires an averaged
lithology of each stratigraphic unit. We have estimated the averaged lithology for
each stratigraphic unit and divided it into marly and sandy end-members by careful
sedimentological observations in the field. The choice of those end-members is
provided by the siliciclastic character of the sedimentary infill of the basin. The
conglomerates have been assumed to follow the same decompacting laws as the
sand. Our decompaction process follows the porosity-depth laws and the algorithms
established by Sclater and Christie (1980). We estimate the additional load
represented by the eroded Messinian paleo-cover to 200 meters of sediments and 100
meters of water according to Briend (1981), (Briend et al., 1990) and Mora (1993).

(3) For palaeoelevation estimations, we propose three different elevation
models (see facies model and Figure I11.13) as outlined above. The first one consists
in applying no elevation to the continental environment; the two others take basin
size and shape as well as the slope stability of braided fan deposits into account.

The palaeobathymetry has been mainly determined by a sedimentological
facies analysis taking into account the small size of the basin. Note that we propose
reduced palaeodepths as compared to commonly applied depths for the Fair
Weather Wave Base and Storm Wave Base (see Table III.5). Between the different
stratigraphical levels we interpolate, where possible, the bathymetry with a linear
gradient. These calculations were controlled by palaeoecological data (Montenat et

al., 1990; Briend et al., 1990).
2.2.5.2 Results

Sedimentation rates

Stratigraphic units | Abejuela Santopetar Guzmaina Parata
Sedimention rates | 400 420 220 210
(e +35m +40m +10 +10

Table III.6: Summary of the sedimentation rates of the 4 main sedimentary units.
Presented error brackets are function of the both age model and palaeo-depth evaluation.

Sedimentation rates range from 210 to 420m/Ma (see Table IIL.6). The
sedimentation rate variations can be seen on Figure II1.14 showing the curve of the
cumulated thickness of decompacted sediment through time. Table III.6 summarise
the sedimentation rates of the four main stratigraphic units.
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The two first stratigraphic units characterised by the coarse-clastic deposites,
show roughly similar high sedimentation rates. These results confirm our first
assumption about the relations between the Abejuela and Santopetar units where we
propose the Santopetar unit to be the submarine equivalent related to marine
invasion of the previous “Abejuela” fan. The two younger stratigraphic units (i.e.
Guzmaina Red and Parata units) show much smaller values in agreement with their
marly character and their distal location from the source of the coarse-clastic fraction.

Accommodation

Accommodation variation reflects the variation of space available for
sedimentation. It is a useful tool to quantify the space creation or reduction for
sediments and it is a function of both basin floor deformation (s.l.) and global sea
level changes.

Accommodation variation history of the basin is in essence quite simple
(Figure II1.14). At the scale of minor cycles, accommodation variations are always
positive (40m/Mys to 1200m/Mys) during the studied time interval except for the
two last minor cycles. Accommodation variations, for these two minor cycles
presenting accommodation space reduction, are respectively -60m/Mys and -
50m/Mys. This implies a constant creation of space available for sedimentation over
4,4 Mys followed by a period of space reduction from around 7,4 Mys. However, we
noted, before this phase of space reduction, a significant decrease of the
accommodation at around 8Ma. The accommodation variation history could then be
summarised by a first event characterised by a fast and important increase in
accommodation space occurring during most of the history of the basin (i.e. around 3
Ma) until 8,2 Mys when accommodation variation became roughly constant. At
around 7,4 Mys it became negative for at least the last minor cycles of our study.

12 A 11 10 9 8 7 6(Mys)

1300
1400
1500 +
1600 -

17(00 [Serravallian_| Early Toronian [ Late Tortonian Messinian
m

"Tectonic" subsidence
----- Decompacted thickness curve
——— Accommodation curve
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Figure 111.14: Curves of the decompacted sedimentary thickness, accommodation and
tectonic subsidence for the Huércal-Overa basin. Comparisons between the 2 last curves
give informations on the A/S ratio. The subsidence curves are constructed from
backstripped sections incorporating Airy local isostasy correction and no global sea level
changes correction.

At the scale of major cycles, accommodation variations range from 420m/Mys
for the first cycle to 220m/Mys for the second one. We noted that the first major cycle
records a constant space creation while the second major cycle includes an initial
phase of space creation then followed by a negative accommodation phase.

Uncertainties in the accommodation measurements

Three main sources of error affect the accommodation measurements outlined
above, namely the age of the time lines, the estimation of the palaeo-
bathymetry/elevation under which sediments were deposited, and décompaction
processes.

(1) To evaluate the influence of the age model on the accommodation
quantification, we compared the results obtained with extreme age values (i.e.
proposed age model plus or minus error brackets). The sequence stratigraphy
divisions for the first major, as seen previously, are affected by a 200 ka uncertainty.
Accommodation variations, at the scale of a major cycle much then vary by an order
of 10%.

For the second major cycle, the age model is much more reliable due to its fit with the
earth eccentricity parameter. We are then unable to propose any error values. For
these cycles, errors on the age model seem to be inferior to those involved in paleao-
depth estimates.

(2) In shallow marine environments, uncertainties surround the depth of the
fair weather wave and storm wave bases and the linear gradient of interpolation in
between. In such environments, the error brackets are small, in the order of few
meters. The continental environment and the deeper deposited marine sediments are
characterised by larger uncertainties. For deep-marine deposits characterised by the
absence of useful sedimentary structure, we use the paleontological data available in
literature (Briend et al., 1990) to ascertain our assumption of linear interpolation. The
deepest facies encountered (i.e. 300m, Briend ef al., 1990; Poisson et al., 1999) are then
affected by an error of the order of 50m.

Paleoelevation estimations lead also to large uncertainties. The potential error
corresponds to the difference between the extreme elevation models (i.e. no elevation
and elevation corresponding to the braided slope value). The uncertainties are the
more important for sediments deposited, at higher levels on the depositional profile
where the error could be of the order of 50m.

Values calculated for accommodation depend on the decompacted
sedimentary thickness and on the palaeo-depth of minor cycle boundaries. As seen
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previously, all sedimentary units, particular the last two, are characterised by high
sedimentation rates. The accommodation variations are then much more controlled
by the sedimentary thickness of the minor cycles sedimentary than by the variations
of palaeo-bathymetries. Whatever the depositional environment, we find no
significant change in the patterns of alternating trends of accommodation variations.

(3) To use the decompaction algorithm, we divide the averaged lithology of
each genetic unit into sandy, silty and marly end-member. Errors in the relative
amounts of each of these end members are negligible (around 1%) in comparison to
the accommodation values. In addition, effects of the uncertainty on the eroded
palaeo-cover thickness (200m of Messinian to recent conglomerates and a maximum
of 100 m water depth) are also negligible. For these reasons, errors illustrated by the
“vertical” error brackets on Figure I11.14 are only due to palaeo-depth uncertainties.

Whatever the sources of error, which are additives, the general trend of
accommodation variation is never altered. We may thus propose a reliable general
history of the basin, irrespective of the various potential errors in the duration and
amplitudes of the minor cycles.

“Tectonic” subsidence

In order to estimate the tectonic subsidence, we calculate from the previous
accommodation results the subsidence curve assuming Airy local isostasy. Airy local
isostasy has been preferred to a flexural model because flexural parameters of the
area are unknown. This choice is also motivated by our wish to compare the
subsidence results to other basins treated by the same method (Cloething et al., 1992).

Eustatic sea-level changes are not incorporated in the analysis because the use
of eustatic sea-level third-order changes is controversial in the Mediterranean area
according to its restricted character at this time. Thus, for the modest duration of the
time slices studied, the second order variations are not significant (in the order of 30
m) in terms of tectonic subsidence (see (Hagq et al., 1987; Gradstein et al., 1995) and
(Berggren et al., 1995).

The tectonic subsidence curve displays, more smoothed, the same oscillations
as the accommodation curve. The amount of tectonic subsidence, about 650m, is
reached at around 8,2 Ma. This date marks an inversion and then the uplift of the
basin (Figure I111.14).

2.2.6 Interpretations

We rely on the A/S (Accommodation/Sediment supply) ratio notion
described by Cross et al. (1990) which define depositional sequences as the record of
variations of the ratio between accommodation and sediment supply. The A/S is
then less than 1 during a progradational trend, roughly equal to 1 during
aggradation around the Flooding Surface and the Maximum Flooding Surface and
more than 1 during retrogradation.
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2.2.6.1 Basin creation and development

During the first major cycle, the accommodation variation was always positive
(Figure II1.14). This full transgression-regression cycle is characterised by the
deposition of about 1000m of sediments with no significative change in the
bathymetry (i.e. the space created is, at genetic unit, minor and major cycle scale,
compensated by the sedimentary infill). The A/S ratio (i.e. accommodation created
versus sediment supply) is roughly about 1 with values from 0,82 to 1,21 (for minor
cycles 3 and 12, respectively). The very low variation in the palaeo-
bathymetry/elevation illustrates the “buffer” effect of the sediment supply which
tends to fill created accommodation space. To summarise, this first cycle is
characterised mainly by aggradation of continental and shallow marine deposits
(Figure I11.14).

During most of the second major cycle, during the deposition of the Guzmaina
and Parata units (except for the 2 last minor cycles), the accommodation variation is
always positive (Figure III1.14). More than 600m of accommodation space is created
and the bathymetry increases to 300m (Briend et al. 1990). This situation leads to the
deposition of starved basin silty-marls under deep water-depth as also noted in the
Tabernas Basin by Kleverlaan (1989). This deepening event is well know and
documented in neighbouring basins as a “transgressive” event with the deposition of
yellow marls (Dabrio and Polo 1988; i.e. equivalent to the Parata unit). It is supposed
to be due to the global eustatic rise of the third-order eustatic cycle (Haq et al., 1987,
1988; Sanz de Galdeano and Vera 1992). We do accept the principle of litho-
stratigraphical correlation over the internal Betics but we doubt the validity of
correlations with global sea-level changes because of the restricted character of the
basin (Briend et al., 1990; Gautier et al., 1994).

We explain this “deepening” by a rise of the A/S ratio. As a matter of fact, the
accommodation space became significantly greater than the sediment supply (i.e.
A/S>>1) with values as large as 3,38 and it is amplified by a low sedimentation rate.
Nevertheless the comparison with neighbouring basins (Cloething et al. 1992)
suggests a regional extensional event at this period together with a strong decrease of
the sediment supply. Thus, the missing sediments (i.e. coarse-grained sediments)
could have been trapped in a more proximal position on the depositional profile, as
also suggested by Mora (1993).

From its genesis until the end of the 19t minor cycle, the basin is characterized by
increasing accommodation space, however with a strong decrease between the 17t
and the 19t minor cycle (Figure I11.14).

2.2.6.2 Inversion of the basin

The last 2 minor cycles are characterised by a decrease in accommodation
space. The inversion of accommodation trend occurs around 7,4 Mys according to
our sequence stratigraphy-based age model. That result is illustrated by a clear
shallowing upwards sequence from the 19% minor cycle with coarsening and
thickening upward sequence, the re-appearance of conglomeratic beds and the
increasing presence of characee oogons as already pointed out by Briend et al. (1990).
This uplift, occurring during the 2 last minor cycles is characterised by negative A/S
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ratios with values of, respectively, -0,25 and -1,19 indicating accommodation
suppression. This event could not be linked directly with the Messinian salinity
crisis, known in the entire Mediterranean area and dated in the Tabernas-Sorbas
basin at 5,7 Mys (Gautier et al. 1994) but possibly to its tectonic premises. Kleverlaan
(1989) and (Cloething et al., 1992) showed that the Messinian salinity crisis coincides
with a second significant uplift event (Figure 111.14).

2.2.7 Deformational history

The previous detailed sedimentological study based mainly based upon
sequence stratigraphy and subsidence analysis reveals the main basin floor motions
with their turning-points during the basin evolution. In order to yield evidences on
the basin evolution in the aim of comparing it with previous stratigraphical data, we
undertook a structural analysis of the basin sedimentary cover and basement
margins.

2.2.7.1 Brittle deformation

Numerous faults are present in the pre-Messinian sedimentary cover and in
the basement rocks around the basin. The aim was, first, to identify and map the
most important structures and, second, to carry out tectonic analyses of minor faults
on 77 microstructural sites. An inversion procedure (Angelier 1984, 1990) has been
used to statistically determine palaeo-tensors from joints, tension gashes and striated
faults. In the case of tilted structures with the bedding, we have done an “horizontal-
axis” correction equivalent to the present dip of the beds. At the scale of the basin
two sets of normal faults are recognised, which trend respectively NNW-SSE and
NE-SW.

The first one, with a WNW-ESE trend, is largely dominant and widely
represented in the basin. It is found in basement rocks near the basin borders and in
all of the sedimentary units including in the “Parata” marls, where it is, however less
developed. This set of structures is characterised by normal faults with associated
striations and gouge and by syn-sedimentary soft deformation, boudinage, clastic
dykes and listric faults. This syn-sedimentary deformation could be interpreted in
terms of either a regional tectonic stress field or a local slope effect due to the tilt
associated with larger-scale structures.

The second set of faults, found only in the basal red breccias and in some
basement outcrops has a N30-50 (NE-SW) orientation. There is no obvious
chronology between these two sets of faults. The crosscutting relations are clear only
at the scale of an outcrop, not at the basin scale, leading us to conclude that these two
sets developed contemporaneously before and during the deposition of the basal red
breccias. We noticed the polyphased character of this set of faults with the presence
of both normal and subhorizontal striations clearly post-dating the normal motion.
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Figure I11.15: Structural map of the Huércal-Overa basin and its margins. Each arrow
represents o3 direction obtained using stress tensor analysis (Angelier, 1984, 1991) based
on 4 to 34 faults. In the case of tilted structures, we have done a “horizontal axis”
correction to compensate the present dip of the bedding. Boxes marked a, b and c
represents the three areas presented in detail below.

The palaeo-stress analysis is illustrated in Figure III.15 where each arrow
corresponds to the 63 direction and the asymmetry of the deformation (i.e. the most
represented tectonic transport on the set of faults).

The palaeo-stress analysis carried out on the different sedimentary units
reveals that the deposition of the basal red breccias was controlled by the activity of
the two sets of normal faults. At this stage of basin evolution, the stress field was
dominated by a N20 extension with the contribution of the second set of faults
characterised by N140 extension (see Figure II1.15). We explain these two directions
as consequence of boththe conjunction of an inherited direction of fracture and of
low values of the ratio ¢ linking 63 (minimum stress) and 62 (intermediate stress)
(Figure II1.15):
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¢: (02-03)/(01-03), where o1 is the maximum stress and with 0 < ¢ < 1
(Angelier, 1984, 1990).

Low values of the ratio reflect 63 tends to be as important as 62. This permits
normal faults to form in all direction for extreme cases when ¢ ~ 0. The stress field is,
thus, characteristic of a radial extension. Furthermore, the presence of an inherited
network of fracture could localise an additional set of faults to the one conjugate
around o2 in case of low value of the¢ ratio. The rest of the basin evolution,
characterised by the activity of the N100-120 set of normal faults is explained in the
same terms with the same stress field and higher value of ¢ the ratio.

2.2.7.2 Origin of the N30-50 faults

The N30-50 faults were only active during the first stage of the basin evolution
and probably were inherited from a previous event as suggested above. These faults
have been interpreted as transfer fault zones by previous authors (Mora 1993;
Poisson et al, 1999). This model is in agreement with a contemporaneous
development of that set of faults and the major set (i.e. the WNW-ESE trending
faults) but does not take into account all field evidence. Our field observations and
bibliographic data permit us to propose an initial normal motion on these faults and
their later reactivation with left-lateral displacement, based on:.

(1) the presence, on most of the fault planes, of a previous normal motion
overprinted by left-lateral striations.

(2) the existence of a well documented regional N-S contractional event
(Dewey, 1988; Weijermars et al., 1985; Lukowsky and Poisson, 1990; Poisson et al.,
1999; Montenat and Ott d’Estevou 1999) occurring at the Tortonian-Messinian
boundary (Weijermars et al., 1985; Booth et al., 2003). This episode is responsible for
the activity of crustal scale left-lateral wrench faults with a N10-60 orientation
(Carboneras fault, Palomares fault, Lorca-Totana fault, (Booth-Rea et al., 2003a), the
development of the Sierra Alhamilla-Cabrera anticlinorium (Weijermars et al., 1985)
and the large scale gentle folding in the basement rocks (Garcia-Duefas et al., 1992;
Jabaloy et al., 1993). Small-scale compressive structures are well documented in the
entire region (Briend, 1981; Briend et al, 1990; Mora 1993; Poisson et al., 1999,
Montenat and Ott d’Estevou 1999). This event could be responsible of the
reactivation of previously formed normal faults as strike-slip faults.

A clear example of such tectonic reactivation can be observed south of
Huércal-Overa (see Figure II1.16). There the Huércal-Overa fault (Mora 1993),
trending N40, can be followed along 6 km (Figure II1.15), together with other
associated faults segments. This faults dips between 70° and 85° towards the NW and
displays an important sinistral displacement. However, the deposition of the lower
Tortonian sediments which crop out laterally further south-west along the fault has
been strongly influenced by the normal motion on the fault. Only scarce micro-
structural evidence was found to substanciate the normal motion of the fault except
badly preserved dip-slip striations (see Figure II1.16).
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Figure I11.16: (A) Simplified geological map of the “Huércal-Overa fault zone”. The area
studied is located as shown in the inset. (B) Representative cross sections in the local
direction of extension (NW-SE). (C) Plot diagrams of faults located on the both fault
zones (Huércal-Overa fault zone at the NW and the Southern Faults zone at the SE) for
the Pre- and the Post-Messinian. Each fault zone has two diagrams showing the initial
normal motion (when documented) and the later strike-slip reactivation.

Other less important faults with the same orientation are located further south.
They separate the Alpujarride basement from the sedimentary cover (Basal red
breccias) and expose normal geometries with later modest strike-slip reactivation. A
first stage of normal motion is then attested on the fault planes, overprinted by
strike-slip motion of variable intensity. The Huércal-Overa fault lost evidence of
normal kinematic indicators but displays a normal shift of the basement and the
basal red breccias. The southern fault zone kept its normal geometry and normal
striations on the fault planes with a discrete sinistral reactivation (See Figure 111.16).
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2.2.7.3 The “Parata” structure

The “Parata” zone (see location Figure III.15), in the centre of the basin, is
represented by a strongly asymmetric south verging “antiform” with a northern limb
characterised by gentle northward dip and a steep to locally vertical southern limb.
To understand this structure, we have mapped in detail (1/5000) a area of 1,25 km?
(see Figure II1.17). The map reveals that the entire “Parata” zone is only characterised
by extensional structures. The sedimentary units mapped are, from bottom to top:
the Santopetar unit, the Guzmaina red unit and the base of the “Parata” unit. These
sediments are affected by a combination of syn-sedimentary and brittle post-
diagenetic deformation.

The syn-sedimentary deformation in this area only affects the Guzmaina red
unit. The deformation is illustrated by soft boudinage (i.e. affecting non-fully lithified
beds) of the sandstone beds, which is embedded in marls by low to very low angle
soft normal fault and by sandstone neptunian dykes. All of these structures are offset
by later brittle post-diagenetic normal faults. The inversion of these late brittle
structures reveals a homo-axial character with the soft sediment deformation, both
consistent with the basinwide direction of the extension.

The most important structures of the area are localised shear parallel to
bedding shear zones, which could be followed in the entire mapped area, between
the top of the Santopetar unit and the contact with the Guzmaina red unit. These
large-scale flat or gently south-dipping shear zones are affected by a top to the SSW
motion and produce numerous steeper Riedel fault planes.

This structure evolves and is offset by late normal faults showing the
continuous character of the overall extensional deformation. We propose as the
origin of the Parata structure a rotation of a basement block as already pointed out by
Mora (1993). Later, the structure has probably been amplified by an Upper Tortonian
to present compressional event, as the Upper Tortonian strata, which seal the
extensional deformation (base of La Parata Unit) are also folded.
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Figure 111.17: (A) Geological map of “La Parata” area mapped for this study at the 1/5000
scale. (B) Representative cross sections in the local and basin wide direction of extension
(NNE-SSW). (C) Plot diagrams of the main fault zones interpreted in terms of palaeo-

stresses using the method of Angelier (1984, 1991).
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2.2.7.4 The “Santopetar” structure

The Santopetar structure is located in the Rambla Almajalejo, 1 km south of
the town of Santopetar and affects the Santopetar sedimentary unit (see location
Figure II1.17). This structure was described by Briend (1981) and Briend et al. (1990)
and more recently re-visited and re-interpreted by Mora (1993). These first authors
describe this structure as the results of the deformation of non-fully compacted and
lithified sediments linked to the load of the overlying sedimentary pile. This study
also reveals the syn-sedimentary character of the deformation with the formation of
unconformities and thickness variation of beds. Mora (1993) interpreted the structure
as the result of the deformation of both the footwall and hanging wall along a major
fault system composed by a “sheared layer” flat and several emergent ramps cutting
through the bedding.

We distinguished a major slip zone (MSZ, Figure I11.18) with a flat-ramp-flat
geometry (Figure II1.18). This slip zone is defined by a 2 to 20 cm thick brittle fault
gouge with an S-C fabric, which follows the flat into the fine sandstone to siltstone
beds. Faults located above the MSZ, accommodating small amounts of deformation,
sole down on the MSZ. They differ from faults located under the MSZ which
nucleate away for the main “decollement” and probably sole down in another,
buried flat zone.

Fault kinematics reveals an extensional regime (see Figure IIL.18) with
consistent WNW-ESE average trend normal faults with a indicating a NNE-SSW
extension. Our study reveals that the Santopetar structure kinematics is consistent
with the basin-wide paleo-stress regime. This kind of deformation is very common in
the Santopetar area without syn-sedimentary (s.s) characteristics but often sealed by
younger deposits belonging to the same formation at the scale of the outcrop.
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Figure 111.18: (A) Santopetar extensional structure (see interpretative sketch for scale)
looking SE. (B) Interpretative sketch of Briend (1981) and Briend et al., (1990). The
duplication of the C2 bed into C2 and C'2 via the normal fault clearly indicates the syn-
sedimentary character of the deformation. (C) Our interpretation of the structure. We
found a strongly deformed conglomerate bed that we interpret as the C3 bed offseted by

numerous normal faults all bending down (listric faults) and up (Riedels) on a Main
Shear Zone (MSZ).




III. Les bassins sédimentaires 140

2.2.8 Discussion

Pre-uppermost Serravallian to Tortonian sediments are scarce and scattered in
the Huércal-Overa basin and its vicinity. Only a few outcrops have been dated or
attributed to the Middle Miocene among which are the badly preserved “poudingue
lie-de-vin” on the southern edge of the basin (Briend et al., 1990) and the Middle
Serravallian yellow marls of the Almanzora corridor (Serrano, 1990, Guera Merchan,
1992). This lack of a significant older sedimentary remnants attests for a period of
aerial exposure with weathering, erosion and denudation explained by combining of
a possible uplift of the “Sierras” (Weijermars et al., 1985) and/or an abrupt fall in sea
level (Sanz de Galdeano and Vera, 1992) occurring on the limit between the second
order TB2 and TB3 cycles of the EXXON curve (Haq et al. 1987). Following this event,
the Sierra de los Filabres formed a pronounced relief from Serravallian times
onwards and acted as source of detritus, shed towards the south into the Tabernas-
Sorbas Basin (Kleverlaan et al., 1987; Ruegg, 1964) and towards the north into the
Purchena (Dabrio 1974) and the Huercal Overa basins (Kleverlaan, 1989; Mora, 1993;
Poisson et al., 1999).

(A)Cross-section of the deep ramework of the Huercal-Overa basin

Sierra de los Sierra de las
Filabres Albanchez Region Limaria Hill Taberno Region Estancias
"¢
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Figure I11.19: NNE-SSW Cross-sections across the Huércal-Overa basin trending.
Main normal faults sole down on major detachment fault corresponding to the Nevado-
Fllabride-Alpujarride boundary. (A) Cross section of the deep framework of the
Huércal-Overa basin and Neogene cover. (B) Cross section presenting the detail of the
Neogene cover with the main sedimentary units whenever mapable and their relations.
(C) Correlations between the main sedimentary units on 3 fictive sections (or wells) on
the 3 major slice of the basin. (D) Detail of a representative Basal red breccias outcrop.
It grades laterally basinwards into the Abejuela fan delta as lateral equivalent. It forms
palaeoreliefs along the normal faults cutting the basement rocks interpreted as faults
scarp degradation and scree deposits which are progressively covered by Santopetar
unit (with typical on-lap terminations).
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The first deposited sediments (around 11,8Ma according to our age model) lie
unconformably, in depressed areas, on basement rocks, belonging exclusively to
Alpujarride complex, but already containing Nevado-Filabride clasts.

The basal red breccias, derived mostly from the Nevado-Filabride complex
and located at the southern border of the basin are controlled by normal faulting. As
noted above (see Figure II1.19), the Basal red breccias pass laterally into the Abejuela
alluvial fan delta fed by Alpujarride rocks of the Sierra de las Estancias (see clast
provenance and flow directions of the “Abejuela” unit). This first phase of deposition
in the newly formed basin is clearly linked to extensional tectonic activity with the
acquisition of a strongly asymmetric geometry and the overall shape of a full half
graben with a fault bounded southern border and a northern conformable
sedimentary contact.

The Santopetar unit was deposited under modest water depth with some
emersion event. It is not significantly different from the Abejuela alluvial fan except
for its marine character. This immersion could be related to a basin floor deformation
and/or a sea level rise. During the deposition of the Santopetar unit the depocenter
moved southwards as already pointed out by Briend et al. 1990), outpassing the
previous “Abejuela” towards the south coeval with the activity of the southern fault
zone (i.e. Albanchez region, Figure I11.15 and III.20). This deposit is affected by syn-
sedimentary extension, the main part of which is located on the southern margin of
the basin with the same south directed slope (see clast provenance and flow direction
of the “Santopetar” unit). Along the northern border of the basin, the Santopetar unit
is in conformable contact with the underlying “Abejuela” unit. The geometry in the
south is less clear with the deposition of thick shallow-marine conglomerates (1 km
according to Mora 1993) that are tilted towards two major normal faults (Albanchez
region, see structural map, Figure II1.18). The A/S ratio (i.e. the ratio between the
accommodation space created versus sediment supply) always close to 1 did not
permit significant marine development (invasion) and the basin is “filled” as soon as
space is created explaining the persistence of nearshore to shoreline environment.

At the end of the first major cycle (i.e. end of the Lower Tortonian), the basin
was partly filled with continental sediments (Guzmaina unit). This period is a
turning-point in the basin evolution with a strong decrease of clast size coincident
with the onset of marly sedimentation and the fall of the sedimentation rate. It is also
responsible for the carbonate development (reef, carbonated platform), as shown by
Briend et al. (1990) and Mora (1993) who found external zone carbonates in the basin
showing the sediment transit from the External Zone to the Huércal-Overa basin via
the Sierra de las Estancias. This emphasize that the present day Sierra Alhamilla
relief were not formed yet at this stage. The flow directions change indicating more
random slopes and the onset of a significant northward flow.

The Parata unit was deposited in the same geological framework with reduced
sedimentary supply. A low sedimentation rate combined with a continuous
accommodation leads to the formation of starved basin muds.

The coastal/alluvial plain environment of the Guzmaina Red unit and the
shoreface/reef facies at the base of the “Parata” unit grade very fast into open-marine
pelagic sedimentation. This sudden increase of the water depth, also known in the
neighbouring basins (Dabrio and Polo, 1988) was interpreted by (Sanz de Galdeano,
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1990) as the result of a sea level rise related to eustatic cycles TM-3.3 and TP-1 of Haq
et al. (1987). However, it has also been interpreted as an extensional pulse in the
Alboran, Granada, Lorca and Vera basins (Rodriguez-Fernandez et al. 1999). In the
Huércal-Overa basin we also relate this sudden water depth increase with a regional
extensional tectonic event. Eustatic variations would not result in such a large
amplitude (300 m) in such a short time interval.

We highlight two main reasons:

(1) Only a regional tectonic rearrangement can explain the velocity and the
amplitude of the water depth increase (i.e. accommodation increase). This event
could also be responsible for the formation of the Parata extensional structure.

(2) Low sedimentation rates, which are synchronous of the marine invasion

and amplified the rise of A/S ratio and then the transgression trend.
During the deposition of La Parata unit, the depocenter moved further south, making
the sediment lie directly on the Nevado-Filabride complex as the result of continuous
activity of the Albanchez fault zone which has always been active, resulting in
progressive tilting of all of the sedimentary units.

Thus, our structural study reveals the marked asymmetry of the Huércal-
Overa basin with a strongly faulted and deformed southern margin (Albanchez
region, Figure II.19) when the northern border is characterised by conformable
contact sedimentary contact. The organisation of the deep structure of the basin
(Figure III.) reminds a half graben structure characterised by smaller similar half
graben structures (few kilometers) as already pointed out by Mora (1993). Similar
structure has been imaged in the Granada basin (Morales et al., 1990) and in the
Alboran Sea (Watts et al., 1993) suggesting that at least some basins initiated as
Upper-Serravallian half-grabens with roughly consistent N-S opening.

We propose, as suggested on Figure 1I1.19, that the major normal faults as the
Limaria hill borders or the Albanchez region normal faults bend down on a set of
low angle detachments fault zone outcropping south, along the Sierra de los Filabres-
Nevada range. The major detachment fault corresponds to the Nevado-Filabride-
Alpujarride boundary and is known, at the meridian of Huércal-Overa basin as the
Filabres Detachment (i.e. the BMZ of Platt and Vissers, 1989). It acted during the
exhumation of the Nevado-Filabride complex as a subtractive structure from ductile
to brittle regime with the formation of a broad zone of cataclasite. In the Albanchez
region, a similar deeper structure -intra-Nevado-Filabride- is to suspect as the
Nevado-Filabride complex seems to be affected by deformation. Such organisation is
common in the northern limbs of the Sierra de los Filabres, with the example of the
Macael region where large scale normal faults individualising titled basement block
sole down on the detachment as well as the Seron region described by (Orozco et al.,
1999). This assumption fits geometrically with the obvious asymmetry of the basin
together with the position of the detachment. Cooling ages to near surface
temperatures on zircon and apatite from (Johnson et al., 1997) occurred first in the
easternmost part of the Sierra de los Filabres at around 13 Ma and was completed by
the Upper Tortonian in the West (Sierra Nevada). Overimposed on this progressive
westward tectonic unroofing, in N-S traverses across E-W domes, cooling ages of
both the Zircon (Closure Temperature around 290°C, (Tagami and Shimada, 1996)
and the apatite (CT=110-60°C, (Hurford, 1990; Gunnell, 2000), indicate that dome
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cores were systematically exhumed before their adjacent limbs (Martinez-Martinez
et al., 2002) between13 to 8-7 Ma. In this context, these ages then indicate the last
increments of extensional deformation on the detachment. In other terms, final
exhumation of the Nevado-Filabride metamorphic rocks was still active at this
period accommodated by N-S tectonic denudation. The basin subsidence well
records the related downward motion of the hanging wall unit of the detachment
and is then well integrated in the regional late-orogenic extensional processes. We
note the strong similarity in the framework and processes with the Granada Basin
subject from the Upper-Tortonian to present to W-direction extension accommodated
by large scale detachments such as the Mecina and a d