N

N

Interaction tectonique-sédimentation dans le rift de
Corinthe, Grece. Architecture stratigraphique et
sédimentologie du Gilbert-delta de Kerinitis.
Nicolas Backert

» To cite this version:

Nicolas Backert. Interaction tectonique-sédimentation dans le rift de Corinthe, Grece. Architecture
stratigraphique et sédimentologie du Gilbert-delta de Kerinitis.. Géologie appliquée. Institut National
Polytechnique de Lorraine - INPL, 2009. Francais. NNT: . tel-00457060

HAL Id: tel-00457060
https://theses.hal.science/tel-00457060
Submitted on 16 Feb 2010

HAL is a multi-disciplinary open access L’archive ouverte pluridisciplinaire HAL, est
archive for the deposit and dissemination of sci- destinée au dépot et a la diffusion de documents
entific research documents, whether they are pub- scientifiques de niveau recherche, publiés ou non,
lished or not. The documents may come from émanant des établissements d’enseignement et de
teaching and research institutions in France or recherche francais ou étrangers, des laboratoires
abroad, or from public or private research centers. publics ou privés.


https://theses.hal.science/tel-00457060
https://hal.archives-ouvertes.fr

Nancy-Université
N G R PG

INSTITUT NATIONAL POLYTECHNIQUE DE LORRAINE

JEG2R

N
sgl

Ecole Doctorale Ressources Procédés Produits Environnements (RP2E)

THESE

présentée pour obtenir le grade de

Docteur de I’Institut National Polytechnique de Lorraine
en Géosciences

par

Nicolas BACKERT

Interaction tectonique-sédimentation dans le rift de Corinthe, Grece.

Architecture stratigraphique et sédimentologie du Gilbert-delta de Kerinitis.

Soutenance publique le 28 mai 2009

Composition du Jury :

Michel GUIRAUD — Université de Bourgogne (Dijon) Rapporteur
Mariano MARZO — Facultat de Geologia (Barcelona, Espafia) Rapporteur

Yves GERAUD — Institut de Physique du Globe-Ecole et
Observatoire des Sciences de la Terre (Strasbourg) Examinateur
Gary NICHOLS — Royal Holloway, University of London (GB) Examinateur

Alain CHEILLETZ — Centre de Recherches Pétrographiques
et Géochimiques (CRPG)-Ecole Nationale Supérieure de

Géologie (ENSG, Vandoeuvre-lés-Nancy) Président du Jury

Mary FORD — CRPG-ENSG (Vandoeuvre-lés-Nancy) Directrice de thése
Fabrice MALARTRE — Géologie et Gestion des Ressources
Minérales et Energétiques (G2R)-ENSG (Vandoeuvre-1¢s-Nancy) Co-directeur de thése



INSTITUT NATIONAL POLYTECHNIQUE DE LORRAINE

Ecole Doctorale Ressources Procédés Produits Environnements (RP2E)

THESE

présentée pour obtenir le grade de

Docteur de I’Institut National Polytechnique de Lorraine
en Géosciences

par

Nicolas BACKERT

Interaction tectonique-sédimentation dans le rift de Corinthe, Grece.

Architecture stratigraphique et sédimentologie du Gilbert-delta de Kerinitis.

Soutenance publique le 28 mai 2009

Composition du Jury :

Michel GUIRAUD — Université de Bourgogne (Dijon) Rapporteur
Mariano MARZQO — Facultat de Geologia (Barcelona, Espafia) Rapporteur

Yves GERAUD - Institut de Physique du Globe-Ecole et
Observatoire des Sciences de la Terre (Strasbourg) Examinateur
Gary NICHOLS — Royal Holloway, University of London (GB) Examinateur

Alain CHEILLETZ — Centre de Recherches Pétrographiques
et Géochimiques (CRPG)-Ecole Nationale Supérieure de

Géologie (ENSG, Vandoeuvre-lés-Nancy) Président du Jury
Mary FORD — CRPG-ENSG (Vandoeuvre-lés-Nancy) Directrice de thése
Fabrice MALARTRE — Géologie et Gestion des Ressources

Minérales et Energétiques (G2R)-ENSG (Vandoeuvre-Iés-Nancy) Co-directeur de these




REMERCIEMENTS

Je tiens a remercier mes directeurs de thése, Mary Ford et Fabrice Malartre pour leur
patience et la trés grande pédagogie dont ils ont fait preuve tout au long de cette these. Ils
m’ont beaucoup appris sur le terrain et m’ont toujours soutenu. Leur complémentarité a été un
atout pour moi.

Un grand merci @ ma mere pour son aide dans les corrections des fautes d’orthographe,
de grammaire et de ponctuation. «Tu fais des phrases trop longues» m’a-t-elle souvent dit. Je
remercie mon frére pour son aide pour ma dernieére mission de terrain en Grece ainsi que pour
la logistique. Je les remercie tous les deux du fond du cceur pour leur soutien dans tous les
moments.

Mes remerciements vont également & Zivilé qui m’a soutenu et donné de nombreux
conseils de rédaction, étant passée par la elle-méme.

Je remercie également Sylvain Bourlange avec qui j’ai eu de nombreuses discussions,
dont beaucoup n’avaient pas attrait a la géologie : guitare, cyclo-tourisme, phasmes, etc. Il
m’a également beaucoup aidé et passé pas mal de «trucs» lors des TD de géologie structurale
a ’Ecole Nationale Supérieure de Géologie (ENSG). Un grand merci également a David
Jousselin a qui je dois un bon complément en formation musicale! Je remercie Christian Le
Carlier de Veslud pour son aide dans la manipulation du SIG Ilwis et de gOcad. J’adresse mes
remerciements a Sébastien Rohais pour ses conseils. Un grand merci a Laurent Jolivet, que
j’ai rencontré «dans le rift», pour sa grande gentillesse et sa bonne humeur.

Merci a mes amis d’ici mais également d’ailleurs pour leur intérét et leur soutien : Lise,
Sylvain, Laure, Sandrine, Mathieu ainsi qu’aux collégues du bureau d’a c6té : Johan, Jenny,
Nicolas dit «le Petit» pour leur sympathie et leur constante bonne humeur, mais également des
autres bureaux : Emile, Romain, Céline, Johana, Magali, Maxence, Ewan...

Un merci aux collégues du CRPG et de I’'UHP. Tout d’abord Frangois Faure pour ses
trés judicieux conseils sur la fagon de ne pas s’inquiéter de recevoir quinze plannings
différents dans la journée lorsque j’étais ATER, ainsi que pour son trés bon sens de
I’orientation dans les couloirs de I’Université Henri Poincaré. Merci a Micheline Hanzo,
Bernard Lathuiliére, Christian Hibsch, Stéphanie Duchéne, Judith Sausse, Cécile Fabre et
Liliane Roussel pour leur aide et leur gentillesse.

Mes remerciements vont également a «Jacky» I’imprimeur, a Larry, excellent «web-
master» du CRPG, aux secrétaires (Nathalie et Aurélie) et a Cathy la bibliothécaire.

Mes périodes de terrain dans le Golfe de Corinthe auraient été bien différentes sans
I’existence des appartements de la famille Dimitropoulos a Elionas et a Akrata. Un grand
merci a Andreas d’Elionas pour sa grande hospitalité. J’aimerais également remercier toutes
les personnes anonymes du Golfe de Corinthe, travaillant dans les champs ou se promenant
tout simplement, qui ont montré & mon égard une trés grande gentillesse, ainsi qu’une grande
curiosit¢ pour mon travail. Je leur dois beaucoup de raccourcis et d’informations. Je
n’oublierai jamais I’aide formidable que j’ai recue d’une famille d’Achladia, lorsque j’étais
trempé¢ jusqu’aux os par un orage. Merci également aux personnes qui m’ont invité a déjeuner
sur le terrain ou qui s’inquiétaient tout simplement de savoir si j’avais assez d’eau et de
nourriture et qui m’ont aidé a dégager ma voiture de mauvais pas... Merci a ma Citroen Saxo
qui m’a accompagné par deux fois sur le terrain et a qui je dois beaucoup !

Un grand merci au personnel du CESS de Bar le Duc : Pascal et Florence pour leur
trés chaleureux accueil lorsque j’avais des cours a donner.

Et enfin......... je présente mes excuses aux personnes que j’aurais
malencontreusement oubliées mais je leur adresse mes plus sinceéres remerciements !



A mon pére



Interaction tectonique-sédimentation dans le rift de Corinthe, Grece.
Architecture stratigraphique et sédimentologie du Gilbert-delta de Kerinitis.

Résumé :

La stratigraphie synrift du bloc de faille est divisée en trois groupes stratigraphiques,
représentant une épaisseur de 1624 m. Le Groupe inférieur est composé de sédiments fluvio-
lacustres, le Groupe moyen comporte les Gilbert-deltas géants et leurs faciés fins associés, le
Groupe superieur est formé de Gilbert-deltas recents a actuels ainsi que de formations
superficielles. La discordance basale de I’Unité du preérift présente une paléotopographie. La
phase d'extension précoce (Groupe inférieur) est caractérisée par une trés faible subsidence
assurée par I’activité précoce de la faille de Pirgaki et des failles mineures. La transition avec
la phase d'extension principale (Groupe moyen) est marquee par un approfondissement du
bassin ainsi que par une augmentation du taux de subsidence. La phase d'abandon et de
soulevement du bloc (Groupe supérieur) est caractérisée par des évenements de creusement-
comblement. Le Gilbert-delta géant de Kerinitis se serait déposé dans la période Pléistocéne
inférieur-Pléistocéne moyen, en milieu marin. L’étude de la sédimentologie de faciés a permis
de mettre en évidence quatre associations de faciés : topset, foreset, bottomset, prodelta.
L’architecture stratigraphique est composée de onze Unités Stratigraphiques (SU) séparées
par onze Surfaces Stratigraphiques (KSS). Dans un contexte de création continue d’espace
d’accommodation, les SU se deposent pendant les maxima et les périodes de chute du niveau
marin. Les KSS se mettent en place pendant des périodes d’augmentation du niveau marin.
Les quatres etapes de construction du Gilbert-delta de Kerinitis ont enregistré le debut, le
maximum et I’arrét de I’activité du systeme de failles.

Mots clés :
Rift de Corinthe — Bloc de faille — Stratigraphie synrift — Gilbert-delta — Sédimentologie de
faciés — Architecture stratigraphique — Tectonique — Eustatisme.




Interaction between tectonics and sedimentation in the Corinth rift, Greece.
Stratigraphic architecture and sedimentology of the Kerinitis Gilbert-delta.

Abstract:

Synrift stratigraphy on a normal fault block is subdivided into three groups. The Lower group
is composed of continental sediments (fluvio-lacustrine). The Middle group contains the giant
Gilbert-type fan deltas and their associated fine-grained facies. The Upper group is composed
of the recent to present day Gilbert-deltas and superficial deposits. The Lower group is
marked by a low subsidence rate on the young Pirgaki fault and some secondary faults. A
marked increase in subsidence rate mark the transition to the Middle group. It is proposed that
the increase in subsidence rate is due to the connexion between two major faults. The Upper
group was deposited during uplift of the study area in the footwall of the Helike fault. It is
suggested that the giant Kerinitis Gilbert-type fan delta was deposited during the Early to
early Middle Pleistocene, under marine conditions. Facies characterizing a range of
depositional processes are assigned to four facies associations: topset, foreset, bottomset and
prodelta. The stratal architecture is composed of eleven Key Stratal Surfaces (KSS) separating
eleven Stratal Units (SU). In this subsidence-dominated system, each SU records a highstand
period and principally a period of decreasing eustatic sea level. The KSS, record
transgressions that took place in periods of rapid sea level rise. The eustatic signal, controlling
the deposition of the SU is of higher frequency than the tectonic signal, which controlled four
stages of delta growth. The four delta growth stages are linked with the initiation, maximum
growth and the abrupt death of the Pirgaki-Kerinitis fault system.

Key words:
Corinth rift — Fault block — Synrift stratigraphy — Gilbert-delta — Facies sedimentology —
Stratigraphic architecture — Tectonics — Eustasy.
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Introduction

Relation tectonique-sédimentation en contexte de rift

La subsidence, I’eustatisme, le taux d’apport sédimentaire (S) et le climat sont les
parametres actifs en contexte de rift. Leur role relatif est trés souvent complexe et I’influence
de ces parametres est difficile a mettre en évidence. Dans le cadre de I’interaction tectonique-
sédimentation, de quelles fagons la tectonique peut-elle influencer et/ou contrdler la
sédimentation ? Tout d’abord, la tectonique peut agir au niveau de la source des sédiments
puisqu’elle peut jouer sur la taille et la localisation des bassins versants (Leeder et al., 1988 ;
Allen & Densmore, 2000 ; Gawthorpe et al., 2003), sur la direction d’écoulement des cours
d’eau en raison de basculement de bloc de faille (Gawthorpe et al., 1994 ; Lambiase &
Bosworth, 1995), sur le développement du réseau de drainage liée a 1’érosion (Hardy &
Gawthorpe, 2002) ainsi que sur la mise en place d’un délai retardant le début de la
sédimentation (Uli¢ny et al., 2002). Ensuite, la tectonique peut agir au niveau de la zone
d’accumulation des sédiments, en participant a la création de I’espace d’accommodation.
C’est dans ce second cas que s’inscrit ce travail de theése.

Dans des contextes de demi-grabens (par exemple, en mer de Barents et au Nord de la
mer du Nord), ou la tectonique est supposée controler au premier ordre la sédimentation,
Prosser (1993) propose d’identifier, a partir de coupes sismiques, des corteges sédimentaires
d’origine tectonique («tectonic systems tracts»). Les différents faci¢s sismiques permettent a
I’auteur de proposer une évolution de ces deux rifts en quatre étapes caractérisées par des
relations S-subidence tectonique différentes : 1’étape d’initiation du rift (S = subsidence)
dominée par des dépdts fluviatiles, 1’étape de climax (S < subsidence) avec un S faible,
I’étape «immediate post-rift» (S > subsidence) avec une augmentation de la taille des bassins
de drainage et I’étape «late post-rifty (S = ?subsidence). L’étape post-rift peut enregistrer un
contrdle eustatique. Les trois premicres étapes sont équivalentes aux trois étapes d’évolution
de la sédimentation synrift proposées par Lambiase & Morley (1999). Lambiase & Bosworth
(1995) présentent le méme type d’évolution générale (relation entre S et la subsidence) mais
integrent le soulevement des épaules du rift.

La compréhension de la relation tectonique-sédimentation est un enjeu majeur dans le
domaine pétrolier. En effet, la répartition des faciés et 1’architecture stratigraphique sont des
¢léments clés dans D’exploration pétroliere. La connaissance de la relation tectonique-
sédimentation permet de prédire la distribution des roches meres, des réservoirs et des
couches imperméables jouant le role de couvertures (Lambiase & Morley, 1999). L’évolution
de la topographie générée par la tectonique détermine les processus s€dimentaires ainsi que la
répartition des facies. Ce travail de thése, ciblé sur 1’étude d’analogues comme les Gilbert-
deltas géants et les faciés associés de la cote Sud du Golfe de Corinthe permet d’apporter des
informations sur la localisation et la nature de réservoirs potentiels en contexte de rift.

Le rift de Corinthe est un lieu privilégié¢ pour I’étude de I’interaction entre tectonique
et sédimentation car c’est une structure géologique trés jeune, sismiquement la zone la plus
active d’Europe, a fort taux d’extension et dont le remplissage sédimentaire affleure dans de
trés bonnes conditions. Le rift de Corinthe constitue donc un cas particulier parmi les rifts
continentaux.

De nombreuses équipes de recherches frangaises et internationales travaillent sur le rift
de Corinthe, dans des domaines aussi variés que la géophysique (sismologie, cinématique,
imagerie tomographique, etc.), la géologie structurale (comportement des matériaux,
propagation des failles), la cartographie, la stratigraphie, la sédimentologie, etc.
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L’installation du «Corinth Rift Laboratory» (Cornet et al., 2004) dédié¢ a 1’étude de failles
actives telles que la faille d’Aigion, t¢émoigne de cette forte dynamique de recherche.

L’équipe de recherche nancéienne a des coopérations avec des laboratoires de Paris,
Strasbourg, Rennes ; a I’étranger, en Allemagne (Université de Liineburg), au Royaume-Uni
(Université de Southampton). Cette équipe de recherche a défini trois zones d’étude sur la
cote sud du rift de Corinthe, entre les villes d’Aigion (a 1’Ouest) et de Derveni (a I’Est). Ce
travail de thése s’inscrit dans cette dynamique de recherche avec un secteur d’environ 130
km? situé a I’Ouest de la zone d’étude.

Objectifs de la thése et démarche

L’interaction entre tectonique et sédimentation est un théme de recherche qui se
retrouve dans beaucoup de travaux concernant les structures tectoniques actives. Cette thése
s’inscrit dans cette thématique en proposant 1’analyse d’un bloc de faille, depuis le
remplissage synrift a ’étude compléte et de détail d’un Gilbert-delta. Aucun travail antérieur
concernant le Gilbert-delta de Kerinitis n’a atteint ce point de précision. Cette étude constitue
en outre un apport scientifique sur la connaissance des Gilbert-deltas : sédimentologie,
conditions de mise en place, influence relative de la subsidence tectonique, de 1’eustatisme, du
climat et du flux sédimentaire sur 1’évolution de ce type d’édifice. Cette thése est portée par
les objectifs suivants :

» Etablir la stratigraphie synrift et mettre en évidence le réseau de failles d’un secteur
d’étude compris entre la riviere Meganitas et la riviére Kerinitis (Sud d’Aigion) ;

» Proposer une histoire géologique de ce bloc de faille et le replacer a I’échelle
régionale ;

» Comprendre I’influence des paramétres subsidence tectonique, eustatisme, taux de
sédimentation, climat sur les conditions et les étapes de mise en place du Gilbert-delta
de Kerinitis.

Afin de répondre aux objectifs définis pour ce travail de these, la démarche suivante a
¢été suivie. Le réseau de failles ainsi que les formations constituant le remplissage synrift sont
cartographiés a différentes échelles (1:25000 et 1:5000). Les différentes formations
sédimentaires sont identifiées par leurs faciés ainsi que par leurs environnements de dépot.
Pour chaque formation, des logs sont levés afin de mettre en évidence I’enchainement vertical
des facies. L’établissement de la stratigraphie synrift permet de proposer un modele
d’évolution géologique du secteur d’étude. Les corrélations latérales vers 1’Ouest et I’Est ainsi
que des corrélations vers le domaine «offshore» permettent de replacer le secteur d’étude a
I’échelle de la marge Sud du Golfe de Corinthe. L’influence relative de la subsidence
tectonique, de 1’eustatisme, du climat et du taux d’apport sédimentaire sur les étapes de
construction du delta de Kerinitis est basée sur une étude détaillée de la sédimentologie de
facies et de I’architecture stratigraphique. La sédimentologie de facics est abordée par le levé
de logs détaillés, par la définition de faciés regroupés dans des associations de facies.
L’architecture stratigraphique est basée sur la description et 1’analyse géométrique d’unités
stratigraphiques et de surfaces clés.
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Organisation du mémoire

Le mémoire est constitué de cinq chapitres.
Dans un premier temps, le contexte régional du rift de Corinthe est précisé par 1’analyse du
cadre géodynamique de la Méditerranée orientale dans lequel le rift est inscrit, caractérisé par
une cinématique des plaques actuelle et par différents modéles expliquant 1’extension en zone
égéenne. Le rift de Corinthe est présenté au travers des problématiques scientifiques qui y
sont liées, des modeles d’ouverture disponibles dans la littérature et des mouvements
verticaux et horizontaux dont il est affecté.
Dans un second temps, la géologie du secteur riviere Méganitas — riviére Kerinitis est décrite.
Une présentation générale du secteur d’étude est proposée, suivie par la description de la
stratigraphie synrift permettant de proposer une histoire géologique détaillée. La stratigraphie
du remplissage synrift proposée est comparée aux schémas stratigraphiques antérieurs. La
signification de la zone d’étude basée sur des corrélations latérales et «offshores» a 1’échelle
régionale est envisagée.
Dans un troisiéme temps, un état des lieux de la connaissance des Gilbert-deltas est proposé.
La définition, les éléments caractéristiques, les conditions nécessaires a la mise en place et
I’intérét de I’étude de ces appareils sont successivement présentés.
Dans un quatriéme temps, la sédimentologie du delta de Kerinitis est détaillée, précédée par
une présentation du Gilbert-delta de Kerinitis et de ses caractéristiques a 1’affleurement.
Dans un cinquiéme temps, I’architecture stratigraphique du delta de Kerinitis est analysée.
Le rapport du taux de création d’espace d’accommodation sur le taux d’apport sédimentaire
(A/S), base de I’é¢tude qualitative, et les subdivisions architecturales sont définis.
L’architecture stratigraphique du delta de Kerinitis détaillée étape par étape ainsi que
I’interprétation en terme d’influence relative de la subsidence tectonique, de I’eustatisme et du
taux d’apport sédimentaire sur 1’évolution du delta sont proposées. Une discussion sur les
limites de I’interprétation séquentielle, sur la signification des surfaces érosives, sur
I’initiation du delta de Kerinitis et sur I’évolution des failles contrdlant la mise en place du
delta de Kerinitis est envisagée. Enfin, 1’étude des résultats des modélisations numériques des
deltas permet de les comparer a I’approche qualitative proposée, et de suggérer des valeurs de
paramétres permettant de modéliser le delta de Kerinitis sous Dionisos.
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1. Contexte régional du rift de Corinthe

1.1. Géodynamique de la Méditerran€e orientale

De manic¢re schématique, la zone méditerranéenne est une zone de double
convergence :
- entre la plaque eurasienne et la plaque africaine ;
- entre la plaque arabe et la plaque eurasienne.
Cette derni¢re zone de convergence résulte en 1’expulsion vers 1’Ouest de la plaque Anatolie
(Fig. 1.1). Ce schéma tectonique conduit a une tectonique de surface complexe. La variété des
contextes tectoniques est due au taux de convergence et au taux de retrait du panneau
plongeant («slab») variables (Jolivet et al., 2003). Vers la transition Eocéne-Oligocéne, la
lithosphére océanique d’une portion de la Téthys est isolée par une série de collisions
continentales pour former la Méditerranée. La géométrie des blocs continentaux de la région
va conduire au cours de 1I’Oligocéne et du Miocéne a une évolution tridimensionnelle
complexe ou subduction, construction de chaines de montagnes et ouverture de bassins
arriere-arc se succedent sur de courts laps de temps (Jolivet, 2008).

1.1.1. Situation actuelle

Le domaine méditerranéen oriental est caractérisé par plusieurs types de
zones tectoniques :
- les zones en convergence correspondent aux zones de subduction : subduction hellénique et
subduction calabraise. Ces deux zones de subduction forment la ride méditerranéenne (prisme
d’accrétion) qui s’étend depuis la Sicile jusqu’a Chypre sur une longueur de plus de 2000 km
(Stanley & Wezel, 1985 ; Fig. 1.1). La subduction hellénique a une longueur de 1500 km pour
une largeur de 200 km (Stanley & Wezel, 1985). La ride méditerranéenne est de dimension
comparable aux Alpes occidentales (Hughen & Mascle, 2005) ;
- les zones en extension sont représentées par la zone égéenne et la zone tyrrhénienne qui sont
deux zones d’extension arriére-arc ;
- les zones de grands décrochements tels que la faille du Levant (senestre) qui guide la
remontée vers le Nord de I’Arabie et la faille nord-anatolienne (dextre) qui permet le
coulissement vers 1’Ouest du bloc anatolien. La faille nord-anatolienne est relayée par des
structures extensives telles que le rift de Corinthe (Meyer, 2008).

La déformation actuelle est contrélée par plusieurs mouvements tectoniques (Jolivet,
2008) :
- la convergence Nord-Sud Afrique/Asie qui se fait selon un mouvement assez lent, entre 0,9
a 1 cm/an a PEst a 0,5 cm/an a 1’Ouest, produisant de I’extension dans la région
méditerranéenne (Jolivet & Facenna, 2000) ;
- I’expulsion latérale vers 1’Ouest de 1’ Anatolie accommodée par la faille nord-anatolienne ;
- le retrait des zones de subduction ;
- I’effondrement gravitaire de certaines chaines de montagnes méditerranéennes sous leur
propre poids.
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Figure 1.1 : Carte structurale de la zone méditerranéenne (modifié d’apres Flotté, 2003). Les fléches
noires sont issues des données NUVEL-1A (DeMets et al., 1994). Les zones hachurées
horizontalement représentent la crolite océanique de la Méditerranée occidentale et de la mer
Tyrrhénienne.

1.1.2. Cinématique des plaques actuelle

Le mouvement des plaques actuel est donné par des mesures GPS continues réalisées a
partir de stations dispersées sur la zone d’étude. Dans la zone Est de la Méditerranée, la
plaque africaine se déplace de 1 a 0,9 cm/a vers le Nord par rapport a une plaque eurasienne
fixe (DeMets et al., 1994 ; Fig. 1.2). La direction moyenne de 1’extension en zone égéenne se
fait selon un axe Nord-Sud (Brunn, 1960 ; Tapponnier, 1977 ; Dewey & Sengér, 1979 ;
Sengor et al., 1985 ; Taymaz et al., 1991 ; Jackson, 1994). La vitesse moyenne d’extension
interne de la zone Egée qui est proposée par Gautier et al. (1999) est de 12 mm/a. L’ Anatolie
et I’Egée sont latéralement extrudées vers 1’Ouest, vers la zone de subduction hellénique a une
vitesse de 30 a 40 mm/a (McKenzie, 1970, 1972). Au premier ordre, le mouvement de
I’ Anatolie est bien décrit par une rotation rigide d’une valeur de 1,2°/Ma, dont le pole eulérien
est situé pres du Caire (Meyer, 2008 ; Fig. 1.2). Actuellement, le centre de la région égéenne
ne se déforme pas et se comporte comme un bloc rigide, ce qui est en accord avec la quasi-
absence de sismicité (McClusky et al., 2000). Bien que I’extension soit actuellement trés
localisée au niveau des rifts de Corinthe-Patras et d’Evvia, du Péloponnese et de 1’Ouest de
I’ Anatolie, elle était plus largement répartie au Miocene.
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Le mouvement actuel vers le Sud du bloc égéen induit une extension de 1 a 1.5 cm/a a la fois
dans le rift de Corinthe-Patras mais également a I’Ouest de la Turquie (Jolivet, 2001).
Pourtant, le fait que les vecteurs de déplacement aient des valeurs absolues plus
grandes au Sud de I’Egée qu’au Sud-Ouest de I’ Anatolie montre qu’il existe une déformation
additionnelle, interne a I’Egée (Fig. 1.2). Une partie de cette déformation, identifiable dans le
Nord de I’Egée, est associée au décrochement anatolien et a sa propagation. Une autre
déformation, bien visible dans le Sud de I’Egée, montre des directions radiales d’étirement
associées a I’extension arriére-arc.
D’apres des mesures géodésiques, McClusky et al. (2000) estiment une valeur de
coulissement sur la faille nord anatolienne de 24 £ 1 mm/a.

I 22“5  — _ o e—

15 Ma< 30°E Bluci\' Sea
[JEURASIA

Figure 1.2 : Contexte tectonique de I’extrusion continentale en Méditerranée orientale (modifié
d’aprés Armijo et al., 1999). Le bloc Anatolie-Egée se déplace vers la zone de subduction hellénique
(vers I’Quest) a partir de la zone de collision Arabie-Eurasie. L’ estimation des mouvements se fait a
partir d’une plaque eurasienne fixe. Les données GPS (Systeme de Positionnement Global) et SLR
(Satellite Laser Ranging) sont représentées sous forme de vecteurs dont la longueur est fonction de la
valeur absolue (I’échelle est donnée, Reilinger et al., 1997). En Egée, deux régimes de déformation
sont superposés (Armijo et al., 1996) : une extension lente, généralisée qui débute tot (bandes oranges
et fleches blanches) et une deuxiéme phase plus localisée, plus rapide et qui consiste en une
transtension associée a la propagation tardive de la faille nord anatolienne (NAF). Les valeurs en Ma
correspondent au début de I’extension (d’aprés Meyer, 2008). EAF = Faille Est Anatolienne, K =
Jonction triple de Karliova, DSF = Faille de la mer Morte, NAT = Fossé tectonique nord égéen, CR =
Rift de Corinthe. La région encadrée correspond a la zone d’entrée de la faille nord anatolienne dans la
zone égéenne.

1.1.3. Extension en zone égeenne

La découverte de domes métamorphiques en mer Egée (Cyclades, Egée du Nord) et
dans sa périphérie (massif du Menderes en Turquie, massif du Rhodope dans le Nord de la
Grece) constitue une preuve de I’extension en zone égéenne (Jolivet, 2001 ; Jolivet et al.,
2003 ; Jolivet, 2008). Ces ddmes sont constitués de roches métamorphiques (HP-BT)
exhumees et formées lors de I’orogenese alpine et de la structuration des Hellénides (Gautier
etal., 1993 ; Jolivet et al., 1994).
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L’extension aurait également provoqué la formation de bassins profonds en région égéenne,
dont I’ouverture est datée du Miocene inférieur (Jolivet, 2001).

L’origine de I’extension en région égéenne est un point controversé. Trois modeles
expliquant cette extension sont présentés.
- L’extension égéenne serait due au déplacement vers le Sud de la zone de subduction
hellénique (Malinverno & Ryan, 1986).
- L’extension égéenne serait due a I’effondrement gravitaire de chaines de montagnes.
- L’extension actuelle dans la région égéenne permettrait d’accommoder le déplacement sur la
faille nord anatolienne (Jackson & McKenzie, 1984 ; McKenzie & Jackson, 1986 ; Kissel et
al., 1986, 1987 ; Westaway, 1990 ; Taymaz et al., 1991).

Brun (2008) propose que I’extension égéenne soit une conséquence du recul de la
subduction hellénique qui débute a I’Eoceéne, il y a environ 45 Ma. L’initiateur de cette
dynamique de recul pourrait étre la subduction océanique du Pinde, malgré sa dimension
réduite.

D’aprés Jolivet (2001), la zone de subduction hellénique se serait déplacée vers le Sud depuis
25-30 Ma d’une distance de 200 a 300 km, ce qui correspond a une valeur de 0,6 a 1,2 cm/a.
D’apres Jolivet & Facenna (2000) et Heidback (2005), le moteur de I’extension de la zone
égéenne serait le retrait du «slab» au niveau de la zone de subduction hellénique. La
convergence progressive entre I’ Afrique et I’Eurasie en Méditerranée Ouest et Est a réduit la
vitesse absolue de la plaque subductante africaine. Ceci a provoqué une augmentation du
retrait du «slab» dans les régions ou la subduction océanique était encore active ainsi qu’a un
relachement des contraintes compressives. Cet enchainement de phénomenes a permis
I’installation des conditions nécessaires a I’ouverture des bassins d’arriere-arc.

Heidback (2005) montre, d’apres des résultats de modélisations 3D que les forces principales
nécessaires aux processus de déformation a I’Est de la Méditerranée sont I’indentation de la
plaque arabique dans I’Eurasie, ainsi que le retrait de la zone de subduction de I’arc
hellénique (induit par des forces de traction du slab). Ces deux processus sont nécessaires
pour expliquer I’échappement vers I’Ouest du bloc Anatolie-Egée. La région égéenne est
fortement déformée par I’extension provoquée par le retrait vers le Sud Sud-Ouest de la zone
de subduction de I’arc hellénique.

Westaway (1994) propose que si le début de I’extension en mer Egee a effectivement débuté
aux alentours de 15 Ma, c’est a dire environ 10 Ma avant le début de I’activité de la faille
nord anatolienne, alors I’extension égéenne comporterait deux phases :

- une premiére sous I’influence de I’effondrement de la zone de Benioff ;

- une seconde sous I’influence du mouvement de la faille nord anatolienne (depuis environ 5
Ma).

Le mécanisme de I’extension pourrait étre un effondrement de la crolte égéenne
(Berckemer, 1977) aprés un épaississement par la superposition de nappes helléniques au
début du Cénozoique. La zone de subduction hellénique agirait comme une zone de
relachement des contraintes ce qui permettrait I’effondrement gravitaire (Jolivet et al., 1994 ;
Jolivet, 2001).

Un large éventail de valeurs de déplacement, entre 15 km et 120 km et d’ages de début
d’activite, entre 16-4 Ma, de la faille nord anatolienne sont proposes dans la littérature (Ketin,
1969 ; Sengor, 1979 ; Barka, 1981 ; Barka & Handcock, 1984 ; Sengor et al., 1985 ; Barka &
Kadinsky-Cade, 1988 ; Westaway, 1994 ; Le Pichon et al., 1995 ; Gautier et al., 1999 ;
McClusky et al., 2000).
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D’aprés Gautier et al. (1999), Le Pichon et al. (1995) et Heidback (2005), I’extrusion de
I’ Anatolie ne peut pas étre la cause de I’extension égéenne car elle est postérieure. En effet,
I’échappement tectonique n’a pas commencé avant la fin du Miocéne. En conséquence,
I’échappement vers 1’Ouest de 1’Anatolie ne peut pas expliquer la majeure partie de
I’extension égéenne qui a débuté bien avant (Seyitoglu et al., 1992, 1997 ; Gautier et al.,
1998). Des études locales ont montré que le sens de déformation dans la partie nord-est de la
zone égéenne, dans laquelle la faille nord anatolienne pénétre actuellement a changé a partir
de 5 Ma (Mercier et al., 1989). Cet éveénement constitue une confirmation indépendante de
I’age d’entrée en activité de la faille nord anatolienne.

D’apres la littérature, 1’estimation du début de I’extension en zone égéenne est trés

variable. L extension égéenne débuterait suivant les auteurs a 25-30 Ma (Miocene ; Jolivet &
Faccenna, 2000 ; Jolivet, 2001), 20 Ma (Gautier et al., 1999), 16-15 Ma (Mercier et al., 1989 ;
Westaway, 1994 ; Le Pichon et al., 1995 ; Armijo et al., 1996), 13-11 Ma (Le Pichon &
Angelier, 1979 ; Meulenkamp & Hilgen, 1986 ; Jolivet et al., 1994) et 6-5 Ma (Dewey &
Sengor, 1979 ; Westaway, 1991 ; Jackson, 1994). Jolivet & Facenna (2000) précisent que les
plus vieux indices de I’extension post-orogénique sont représentés par les «metamorphic core
complexes» ainsi que les bassins développés dans les Cyclades. Ils datent le début de
I’extension a la fin de 1’Oligocéne — début du Miocéne (Lister et al., 1984 ; Gautier & Brun,
1994b ; Jolivet et al., 1994).
Un changement marqué dans le régime d’extension de la zone égéenne a été observé apres le
Pl¢istocéne inférieur (Jolivet, 2001). Au Plioceéne inférieur ainsi qu’au Pléistocéne inférieur,
I’extension était orientée Nord Nord-Est — Sud Sud-Ouest (NNE-SSO) ou Nord-Sud (N-S)
dans I’Egée et Est-Ouest (E-O) dans le Péloponnese. Depuis quelque temps, 1’extension est
orientée E-O dans I’arc externe (Créte et Péloponnese) et NNO-SSE ou N-S dans la région
¢géenne. Ce changement peut étre attribué soit a la collision naissante entre 1’arc hellénique et
la marge lybienne, soit a la récente accélération de la convergence (Jolivet, 2001 ; Jolivet et
al., 2003).

1.1.4. Situation du Golfe de Corinthe dans le domaine méditerranéen

Le Golfe de Corinthe est la structure tectonique qui exprime le plus visiblement
I’extension actuelle en zone égéenne. Par conséquent, les hypotheéses qui peuvent expliquer
I’ouverture du Golfe de Corinthe sont les mémes que celles qui sont proposées pour
I’extension de ’Egée. Ces hypothéses sont :

- un retrait vers le Sud de la zone de subduction hellénique ;

- Peffondrement gravitaire de la croite épaissie par 1’orogénése hellénique ;

- le Golfe de Corinthe représenterait la prolongation en zone Egée de la faille nord anatolienne.
Ces différentes explications proposées ne sont pas indépendantes. Par exemple,
I’effondrement gravitaire de la crolte épaissie est permis par le retrait du panneau plongeant
africain, qui, en quelque sorte, libére de 1’espace.

Selon Armijo et al. (1996), la faille nord anatolienne aurait commencé a se propager
dans I’Egée il y a 5 Ma, cette extension aurait initi¢é un «proto Golfe de Corinthe» lent.
L’extension de la faille nord anatolienne vers le Sud et 1’Ouest a progressivement réactivé
d’anciennes structures extensives. Le rift de Corinthe réactivé il y a 1 Ma semble étre la
structure de ce type la plus récente. Armijo et al. (1996, 1999) suggérent que 1’extension dans
le Golfe de Corinthe est reliée a la propagation vers le Sud de la faille nord anatolienne.
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A partir de données géodésiques combinant des mesures satellitaires et GPS, Le
Pichon et al. (1995) proposent que la quantité d’extension cumulée dans le Golfe de Corinthe
soit plus grande a I’Est qu’a I’Ouest. Les auteurs suggerent que la Gréce centrale représente
une zone de transition entre une rotation anti-horaire de I’Anatolie et de I’Egée au Sud-Est et
une rotation horaire du Nord de la Gréce, au Nord du Golfe de Corinthe. Cette situation
conduit donc a une déformation dans le sens horaire au Nord du Golfe de Corinthe et & une
déformation dans le sens anti-horaire au Sud. Il en découlerait des taux d’extension
instantanés plus faibles a I’Est qu’a I’Ouest du rift de Corinthe. Ce paradoxe entre I’extension
cumulée et I’extension actuelle s’explique par le fait que le Golfe de Corinthe se serait ouvert
d’abord a I’Est et le processus de rifting se serait par la suite propagé vers I’Ouest depuis les
2,6 derniers Ma (Doutsos & Poulimenos, 1992). Cette différence de quantité d’ouverture se
reflete également dans la répartition des épaisseurs de sédiments sous le Golfe actuel, cette
épaisseur est plus importante a I’Est qu’a I’Ouest. L’épaisseur des sédiments a I’Est du Golfe
atteint une valeur de 2.4 km (Clément, 2000). Bell et al. (2008), en utilisant les données de
tomographie sismique de Zelt et al. (2004) proposent une épaisseur de sédiments de 2 km a
I’Ouest du Golfe, passant a 2,8 km a I’Est.

1.1.5. Nappes helléniques

Le rift de Corinthe est superposé selon un angle quasiment droit aux nappes de
charriage de la chaine hellénique orientées NNO-SSE (Fig. 1.3). Ce sont la nappe ionienne, la
nappe du Gavrovo-Tripolitsa, la nappe du Pinde et la nappe du Parnasse. La superposition des
nappes du Gavrovo-Tripolitsa et du Pinde constitue une épaisseur d’environ 10 km. Ces
nappes a vergence Ouest recoupent I’ensemble de la Gréce et se sont mises en place lors d’un
évenement orogénique qui s’est propagé vers I’Ouest entre le début du Paléocéne et le début
du Miocéne. La nappe ionienne se trouve a la base de I’empilement des nappes (a I’Ouest), la
nappe de Gavrovo-Tripolitsa au milieu et la nappe du Pinde au sommet (& I’Est, Doutsos &
Poulimenos, 1992). Chacune de ces nappes a subi une déformation polyphasée pendant la
déformation hellénique.

La nappe ionienne affleure principalement en Epire et en Akarnanie, dans I’Ouest de
la Gréce continentale et de maniére plus ponctuelle dans le Nord-Ouest du Péloponnése (Fig.
1.3). Elle comprend une séquence sédimentaire datant du Trias a I’Oligocéne. Elle est
composée de dépots évaporitiques a la base (Trias), puis de facies calcaires mésozoiques (de
bassin) et de faciés de type «flysch» au sommet (turbidites clastiques, Oligocene), (Fleury,
1980). Les faciés triasiques évaporitiques sont considérés comme de tres bons niveaux de
décollement en Gréce continentale et dans le Nord-Ouest du Péloponnese.

La nappe du Gavrovo-Tripolitsa s’étend du Sud du Péloponnése ainsi qu’en Créte
jusqu’au massif du Gavrovo au Nord en Epire (Fig. 1.3). Cette nappe est par la suite
chevauchée par la nappe du Pinde dont le front atteint la zone ionienne. La nappe du
Gavrovo-Tripolitsa comprend des séries sedimentaires du Trias & I’Eocéne supérieur. Ce sont
des sédiments carbonatés mésozoiques de plateforme d’une épaisseur de 1000 a 1500 m
surmontés par des «flyschs» (turbidites clastiques éocénes) d’une centaine de meétres
d’épaisseur (Thiébault, 1982). Dans le Sud du Péloponnese, ces niveaux affleurent dans des
fenétres tectoniques qui recoupent la nappe du Pinde et sont métamorphisés. La nappe des
Phyllades est composée de phyllites et de quartzites et a une épaisseur de 1,5 a 2 km.
Selon Lekkas & Papanikolaou (1978) et Thiébault (1982), la nappe des Phyllades pourrait
correspondre a la base de la nappe Gavrovo-Tripolitsa.
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Figure 1.3 : Schéma structural de la zone égéenne montrant les nappes de la chaine hellénique (Buick
& Holland, 1989 ; Faure et al., 1991 ; Lee & Lister, 1992 ; Gautier et al., 1993 ; Gautier & Brun,
1994a ; Jolivet et al., 1994, 1996 ; Foster & Lister, 1999, in Jolivet et al., 2003, modifi¢). La nappe
Phyllite-Quartzite (ou nappe des phyllades) est représentée en vert foncé, les ophiolites en vert clair,
les «Cycladic Blueschists» en bleu, la zone de suture en vert pale, la nappe du Parnasse en hachuré.
L’unité Phyllite-Quartz (nappes des phyllades) est exhumée le long d’un détachement (tiretés rouges).
Les fléches rouges représentent les directions d’extension de détachements & faible pendage qui
exhument des roches de haute pression dans les Cyclades et en Créte. CBS = Cycladic Blueschists, PQ
= Phyllite-Quartzite, HP = Haute Pression, HT = Haute Température.

La nappe du Pinde affleure dans le Péloponnése et dans le Dodécanese. Elle forme la
majeure partie du pourtour du Golfe de Corinthe (Fig. 1.3). Cette série s’individualise dés la
base du Trias moyen qui comprend des coulées volcaniques (Fleury, 1980).

Les premiers dépdts sans volcanisme apparaissent au Trias supérieur. A la limite Trias-Lias,
un premier ensemble radiolaritique se met en place dans la partie axiale du bassin. Il est suivi
par la généralisation au Lias du faci¢s calcaire du domaine pindique. Le Dogger et le Malm se
caractérisent par des faciés radiolaritiques qui affleurent largement dans la zone frontale
(Ouest) des écailles du Pinde (Fleury, 1980).
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La fin du Jurassique et le début du Crétacé montrent un changement de configuration de la
marge orientale du bassin pindique li¢ a la tectogenése des zones internes (rapprochement de
la nappe ophiolitique). La sédimentation est alors marquée par I’arrivée de matériel détritique

dans certaines régions pindiques orientales («premier flysch du Pinde», Sébrier, 1977 ; Fig.
1.4.a).

Zone du Pinde ou de I'Olonos (Sébrier, 1977)
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Figure 1.4 : Colonnes stratigraphiques de la nappe du Pinde d’apreés a) Sébrier (1977), modifié et
d’aprés b) Fleury (1980). La colonne proposée par Sébrier (1977) est synthétique. Celle de Fleury
(1980) comporte des informations paléontologiques ainsi qu un profil d’érosion.

Au centre du bassin se déposent des calcaires pélagiques a Calpionelles. A la fin du Crétacé
inférieur (Albo-Aptien), de nouvelles déformations des zones orientales entrainent des apports
sableux (Fleury, 1980). L’axe du bassin est le lieu de dépot de pélites a radiolaires. Au
Crétacé supérieur se généralisent des faciés carbonatés pélagiques (calcaires en plaquettes,
Fig. 1.4.a). Les carbonates d’eau profonde mésozoiques représentent une épaisseur de 1,5 km
(Auboin et al., 1963 ; Pham et al., 2000).
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Au Maastrichtien, une reprise d’érosion des régions orientales marque le retour de formations
détritiques dans certaines régions bordiéres, ainsi que dans I’axe du bassin pindique. Le
phénomene s’amplifie au Paléocene. L’Eocene voit I’installation du deépbt des «flyschs»
(subsidence importante correspondant a des turbidites sableuses), alimentés en partie par le
front orogénique a I’Est (Fleury, 1980).
Le terme «Olonos», souvent associé au Pinde (Fig. 1.4.a et b), est utilisé dans le Péloponnese
(Sébrier, 1977).

La nappe du Parnasse affleure en Grece continentale et au Nord-Est du Péloponnese
(Fig. 1.3). La nappe du Parnasse correspond a un haut-fond subsident ou se sont déposés des
calcaires néritiques du Trias au Crétacé supérieur (Flotté, 2003). Ce haut fond séparait le
sillon du Pinde du bassin de la zone béotienne caractérisée par des facies néritiques du Trias
au Jurassique supérieur, pélagiques au Crétace inférieur puis terrigenes («flysch») du Crétace
a I’Eocene (Cadet et al., 1980).

Ghisetti & Vezzani (2005), en sommant I’épaisseur des Unités du prérift superposées
en marge Sud du rift de Corinthe, estiment que I’épaisseur du prérift serait de 8 a 11 km a
I’Est pour décroitre vers I’Ouest a une valeur de 2 a 5 km.

1.2. Golfe de Corinthe

1.2.1. Présentation

Le Golfe de Corinthe est une structure d’allongement Est-Ouest. Il se trouve entre la
Grece continentale au Nord et le Peloponnese au Sud. Il est orienté ONO-ESE (N100°E), (Fig.
1.5). Le rift de Corinthe a une longueur de 105 km pour une largeur maximale de 30 km au
niveau du Golfe d’ltea (cOte Nord, Fig. 1.5) et au premier tiers de la distance entre les villes
d’Akrata et de Xylocastro (équivalent sur la cote Sud, Fig. 1.5). Il se resserre vers son entrée
Ouest ou sa largeur se réduit a 2 km (Perissoratis et al., 2000), au niveau de Rion-Antirion
(Fig. 1.5). C’est a cet endroit qu’a été construit le bel ouvrage d’art qui relie les deux villes de
Rion (c6te Sud) et Antirion (cote Nord) et achevé en 2004. Le Golfe de Corinthe s’élargit a
nouveau vers I’Ouest, apreés la ville de Patras, passant au Golfe de Patras (Fig. 1.5). Le Golfe
de Corinthe se ferme vers I’Est au niveau du canal de Corinthe.

Heezen et al. (1966) a défini simplement le Golfe de Corinthe comme étant constitué
d’une céte («continental shelf»), d’une pente («continental slope») et d’un fond, c'est-a-dire
trois zones morphologiques.

La bathymétrie du Golfe présente une forte asymétrie entre la partie Est et la partie
Ouest. Le maximum de profondeur se trouve a proximité de la ville de Xylocastro (Fig. 1.5),
avec une valeur de -860 m (Brooks & Ferentinos, 1984). Vers I’Ouest, la profondeur diminue
progressivement pour atteindre de -60 m a -62 m au niveau du resserrement de Rion-Antirion
(Perissoratis et al., 2000 ; Moretti et al., 2003). A partir du maximum de profondeur, la
profondeur diminue également vers I’Est.

La cote Sud est trées decoupée. Aux embouchures des riviéres, la cOte présente
localement des structures radiales (Figs 1.5 et 1.6) typiques de la formation de deltas. Ces
structures radiales se forment par dép6t de sediments lors de déplacement latéraux successifs
de la riviere a la faveur de crues ou lorsque le cours de la riviere est affecté par I’activité
tectonique (ou par celle de I’Homme). Les riviéres Selinous et Kerinitis sont de bons
exemples de cours d’eau affectés par le jeu de failles normales. Des recherches ont mis en
évidence les positions successives de la riviére Kerinitis avec le temps (Pavlides et al., 2004).
Ces positions sont en outre clairement identifiables sur des photos aériennes.
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Figure 1.5 : Vue satellite du Golfe de Corinthe. Le pont Rion-Antirion se distingue entre le Golfe de
Corinthe a I’Est et le Golfe de Patras a I’Ouest. La terminaison Est du Golfe de Corinthe est marquée
par I’isthme de Corinthe avec le canal de Corinthe qui relie le Golfe a la mer Egée.

La riviere a migré dans le sens inverse des aiguilles d’une montre a partir de 1200 BP
(Pavlides et al., 2004).

Dans le cadre de Corinthe, les deltas qui se forment sont de type gilbertien. Quelques
structures équivalentes se forment sur la c6te Nord mais elles sont beaucoup moins répandues
en raison d’un moins grand nombre de riviéres se jetant dans le Golfe. Les deltas de la cote
Nord sont le delta de la riviere Mornos (Piper et al., 1980, 1990 ; Lykousis, 1990), les deltas
de I’Acheloos et de I’Evinos (Piper & Panagos, 1981 ; Piper et al., 1982).

Le Golfe de Corinthe présente une asymétrie bathymétrique N-S car les pentes de la
cbte Nord sont moins prononcées (entre 10° et 20°) que les pentes de la cote Sud (entre 30° et
40°), (Brook & Ferentinos, 1984). Cette pente peut représenter (1) un mur de faille comme
dans la région des villes de Platanos et d’Akrata (faille d’Eliki Est, Fig. 1.6) ou (2)
I’inclinaison de dép6ts sédimentaires (pente de stabilité). Ce second cas est bien illustré sur la
figure 1.6. La ligne de cOte est nettement visible a I’Est de la ville d’Aigion. Vers le large, une
seconde linéation se distingue bien, c’est la ligne de rupture de pente (entre la zone rouge et la
bande jaune, Fig. 1.6), se situant aux environs de -50 m. Les lignes de cote et de rupture de
pente sont clairement disjointes vers I’Est mais ne cessent de se rapprocher jusqu’a ce que
qu’elles soient quasiment confondues au niveau du point d’entrée en mer de la trace du
segment Est de la faille Heliki. Entre Aigion et Diakopfto se développent des Gilbert-deltas au
profil tripartite trés caractéristique a I’exutoire des riviéres Selinous, Kerinitis, Vouraikos et
Ladopotamos. Ces deltas se forment sur le «hangingwall» des failles d’Heliki et d’Aigion.
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I1 est possible d’expliquer la répartition des profondeurs de la fagon suivante :

- la zone de déplacement latéral de la riviére correspond a la plaine alluviale ;

- la ligne de cote (Ie 0 m) est une zone de transition entre le milieu continental et le milieu
marin ;

- la zone en rouge (de 0 m a -50 m) contient des dépots de debris-flow modernes (McNeill et
al., 2007), elle serait interprétée comme le résultat de 1’augmentation du niveau marin relatif ;
- la zone de rupture de pente est interprétée comme le passage du toit du delta (topset) au front
du delta (foreset) ;

- la bande jaune trés pentée correspond au front du delta (entre -100 et -200 m) ;

- la zone verte (entre -200 m et -300 m) correspond aux dépdts de pieds de delta (bottomset)
et de bassin profond (prodelta).

Il n’est plus possible d’effectuer cette zonation plus loin vers I’Est.

La morphologie sous-marine de la partie centrale-ouest du Golfe est dominée par un
réseau de canyons orientés SO-NE qui nourissent un chenal axial (Fig. 1.6). Ce chenal n’a été
observé que dans cette partie du Golfe (McNeill et al., 2005 et Fig. 1.6). La cote Sud est
caractérisée par ces canyons qui sont rares sur la cote Nord (Ferentinos et al., 1988 ;
Papatheodorou & Ferentinos, 1997). Les canyons de la cote Sud entre les villes d’Aigion et de
Dervini sont bien développés lorsqu’aucune faille ne limite la cote. Par exemple, ils sont
absents au niveau de la ville d’ Akrata car la trace de la faille d’Eliki passe au niveau de la cote.
Par contre, ils sont bien identifiés aux débouchés des riviéres Vouraikos et Kerinitis (Fig. 1.6).
Puisque ces canyons sont localisés au niveau des points d’entrée des rivieres dans le Golfe, ils
seraient creusés par les écoulements gravitaires qui se produisent a la faveur de crues ou de
déstabilisations de la pente, dans des dépots de Gilbert-deltas (Ferentinos et al., 1988 ;
Lykousis et al., 2007b). Des déstabilisations d’origine gravitaire affectent également les
pentes des deltas (Ferentinos et al., 1988). Des levées ont été identifiées de part et d’autre du
chenal axial sur la coupe sismique publiée par McNeill et al. (2005) ce qui confirme leur
origine gravitaire (leur Fig. 3a et Fig. 1.6) tout comme la rupture de cables sous-marins sur la
cote Sud (Heezen et al., 1966). La pente du flanc Nord du chenal axial est accentuée par la
présence d’une faille a pendage vers le Sud (McNeill et al., 2005).

Le fond du Golfe serait constitu¢ de 1000 m de turbidites associées a des «debris
flows» (Brooks & Ferentinos, 1984) sur un total d’environ 2 km de sédiments synrifts. A
partir d’une compilation de données publiées, Bell et al. (2008) proposent un age de 1,5 Ma
pour les sédiments les plus vieux situés sous la partie Ouest du Golfe actuel et suggérent un
taux de sédimentation de 0,45 a 0,6 mm/a pour les unités datant d’au plus 400 ka, sous le
Golfe actuel (zone centrale du Golfe). Westaway (2002) propose une valeur moyenne de
sédimentation dans tout le Golfe d’environ 0,25 mm/a en rappelant que Perissoratis et al.
(2000) proposent un taux d’apport sédimentaire par les riviéres au Golfe d’environ 850 000
t/an. A partir de carottes de sédiments et de surfaces datées sur des lignes sismiques, Moretti
et al. (2004) estiment le taux maximum de sédimentation au centre du Golfe de Corinthe a 1,8
mm/a au cours des derniers 20 ka.

Le rift de Corinthe est le siege d’une sismicit¢ active (Fig. 1.7). Le premier
tremblement de terre mentionné dans les textes de philosophes et historiens date de 373 BC.
Ce dernier est responsable de la destruction de 1’ancienne ville d’Helike (Marinatos, 1960 ;
Pavlides et al., 2003).
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Par la suite, les failles responsables des séismes de 1748 (magnitude, M proche de 6), 1817
(M=6), 1861, 1888 (M=6) ont ¢ét¢ plus ou moins bien identifiées, certains d’entre eux
provoquant des ruptures en surface qui ont été transcrits dans les écrits de 1’époque. L’étude
de la faille d’Aigion a montré qu’il y a eu trois séismes importants dans I’intervalle 540-1160
AD — 1817-1888 (Pantosti et al., 2004).
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Figure 1.6 : Carte bathymétrique de la partie centrale-ouest du Golfe de Corinthe, entre les villes
d’Aigion (a I’Ouest) et de Derveni (a I’Est). Le fond du Golfe est découpé par des canyons ainsi que
par un chenal qui est orienté selon 1’axe du Golfe ainsi que par des failles actives. La ligne de cbte
ainsi que la rupture de pente sur le flanc Sud sont indiquées (modifié d’aprés McNeill et al., 2005).

A partir de 1965, le développement de I’instrumentation géophysique a permis une
meilleure étude des séismes (Pacchiani, 2006 ; Fig. 1.7). Le dernier séisme de grande ampleur,
d’une magnitude de 6,2 a été ressenti a Aigion le 15 juin 1995 (Fig. 1.7) provoquant un raz de
marée et des dégats dans la ville. L’épicentre se situe au large de cette ville, prés de la cote
Nord. Le séisme le plus récent dont 1’épicentre était localisé dans le Golfe de Corinthe date du
26 mai 2008.

Le rift de Corinthe présente a la fois des failles «offshores» et des failles «onshoresy.
- Les failles «offshores» présentent trés souvent de forts pendages avec des escarpements
significatifs montrant que la déformation est répartie sur tout le réseau de failles. La cote Nord
est limitée par des failles qui sont distribuées en échelon avec une orientation Est-Ouest. Les
failles majeures le long de la cote Sud et qui limitent le Golfe actuel ont une direction Ouest-
Nord-Ouest et sont plus importantes (Fig. 1.8). L’assemblage en échelon des failles permet
d’accommoder la différence entre leur direction et la direction N-S de I’extension.
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- Les failles «onshores» constituent sur la cote Sud, entre Aigion et Derveni, un réseau de
failles normales dont les majeures ont une direction comprise entre N90°E et N110°E, un
pendage moyen de 45° & 65°N et limitant des blocs de 4 a 6 km de large (Fig. 1.8). La taille
des blocs augmente vers I’Est, au niveau des villes d’Akrata et de Corinthe. Les failles de
Corinthe ont été étudiées afin de contraindre la propagation ainsi que la connectivité des
failles normales (Roberts et al., 1993 ; Roberts, 1996a et b ; Morewood & Roberts, 1999 ;
Cowie & Roberts, 2001 ; Ford et al., 2007a). Les glissements récents ont été estimés par
I’utilisation de marqueurs geomorphologiques (McNeill & Collier, 2004 ; DeMartini et al.,
2004 ; Houghton et al., 2003). La déformation en extension recoupe environ a angle droit la
fabrique héritée de I’orogénese hellénique (N-S).
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Figure 1.7 : Localisation des principaux séismes du Golfe de Corinthe depuis 1965 (1965, 1970 :
Baker et al., 1997 ; 1981, 1984 : Taymaz et al., 1990 ; 1992 : Bernard et al., 1997 ; les mécanismes
sont de Hatzfeld et al., 1996 ; 1995 : Bernard et al., 1997) et des failles actives (d’aprés Armijo et al.,

1996).

Les failles du flanc Sud sont supposées étre plus anciennes que les failles du flanc
Nord (Dufaure, 1975 ; Sébrier, 1977 ; Jackson & McKenzie, 1983 ; Ori, 1989). Ceci a amené
Dufaure (1975), Ori (1989) et Seger & Alexander (1993) a proposer que le rift de Corinthe,
était, au début de son histoire, limité par des failles sur son flanc Sud, le rendant plus large
gu’actuellement. Plus tard, des failles a pendage Sud se sont développées, ce qui a provoque
un soulévement de la céte Nord et une diminution de la largeur du rift jusqu’a atteindre sa
dimension actuelle.

Le Golfe de Corinthe a été pendant longtemps considéré comme un demi graben
asymétrique (Sorel, 2000 ; Rigo et al., 1996). Il était supposé que seule la cbte Sud soit
limitée par une faille active et que la cdte Nord ne subisse que de la flexure (Armijo et al.,
1996). Moretti et al. (2003) publient des coupes sismiques interprétées a partir de données
pétroliéres qui sont présentées en figure 1.9.
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Figure 1.8 : Carte structurale du Golfe de Corinthe, modifiée d’aprés Armijo et al. (1996), Sakellariou
et al. (2001) et Stefatos et al. (2002). Le schéma structural de la cote Sud au niveau de la ville
d’Aigion est inspiré de la carte de Ghisetti et al. (2001), (d’aprés Moretti et al., 2003).
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Figure 1.9 : Coupes sismiques a travers le rift de Corinthe démontrant bien qu’il ne représente pas un

demi-graben asymétrique. La position des coupes A et B est donnée dans ’encart (d’aprés Moretti et
al., 2003).
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Il est clairement visible qu’a la fois le flanc Nord et le flanc Sud du rift sont affectés par des
failles normales. Sur ces coupes sismiques (Fig. 1.9) peuvent étre reconnues I’unité synrift
inférieure et I’unité synrift supérieure identifiées par Sachpazi et al. (2003) puis par Bell et al.
(2008). Sur la coupe de la figure 1.9.b, les failles a pendage vers le Nord contrdlent I’unité
synrift supérieure et les failles a pendage Sud contrélent I'unité synrift inférieure. Ces
données mettent en évidence que la mise en place du graben était contrdlée et est toujours
controlée par les déplacements le long de diverses failles et non pas par une seule et unique
(Fig. 1.8 et Moretti et al., 2003). Le schéma de subsidence actuel ne peut pas étre expliqué par
un modeéle de demi-graben (Moretti et al., 2003).

L activite des failles de la cote sud subit, depuis le début du rifting, une migration vers

le Nord (Goldsworthy & Jackson, 2001 ; Moretti et al., 2003 ; Leeder et al., 2003). La
migration totale est estimée de 25 a 30 km (Armijo et al., 1996). Cela se traduit par I’arrét de
I’activité des failles situées les plus au Sud (par exemple, la faille de Pirgaki, au Sud de la
ville d’Aigion, Fig. 1.8) et par la prise de relais des failles localisées plus au Nord (par
exemple, les failles d’Heliki ou d’Aigion, Fig. 1.8).
Moretti et al. (2003) proposent une évolution du Golfe de Corinthe en deux phases marquées
par un déplacement du dépocentre. Durant la premiére phase, le dépocentre était localisé au
Nord du bassin. Il a ensuite progressivement migré vers le Sud pendant la seconde phase. Une
évolution Est-Ouest du dépocentre a été mise en évidence par Sakellariou et al. (2001) et
Stefatos et al. (2002). Le dépocentre aurait évolué depuis une localisation au Sud dans la
partie Est du Golfe vers une localisation au Nord dans la partie Ouest.

1.2.2. Problématiques et thémes de recherche scientifiques

Le Golfe de Corinthe est une structure géologique exceptionnelle car c’est un rift jeune
et actif dont le taux d’extension atteint des valeurs considérables. Il est en outre le rift le plus
actif d’Europe. Le rift de Corinthe constitue un laboratoire géologique naturel dont I’étude a
motivé la mise en place du projet européen «Corinth Rift Laboratory» (Cornet et al., 2004).
Les principaux themes et problématiques de recherche sont les suivants :

- Quel est le moteur ou quels sont les moteurs de I’ouverture du rift ?

- Différents modéles tectoniques du rift ont été proposés (cf. § 1.2.3). Lequel semble étre le
plus apte a expliquer les observations géologiques et de quelle facon le démontrer ?

- Comment a évolué le rift de Corinthe depuis son ouverture jusqu’a nos jours? Cette
question est liée au modéle tectonique suivi et pose également la question du nombre d’étapes
d’évolution et de I’age de début d’ouverture.

- Combien d’étapes de mise en place du rift est-il possible de mettre en évidence ? Quelle est
leur durée ? Différents modéles ont été proposés qui suggerent une évolution en une, deux ou
trois étapes (cf. § 1.2.3). Quelle est la signification de ces étapes en terme de changements
tectoniques, environnementaux, stratigraphiques ?

- Un theme de recherche actif dans le Golfe est I’étude du réseau de failles normales. Si son
étude est assez aisée en surface, il en est tres differemment en profondeur. A cette
problématique se rattachent plusieurs questions. Quel est le degré de connectivité des failles ?
Quelle est leur longueur moyenne ? Quelles sont les dimensions des blocs que ces failles
limitent ?

- Comment se comportent les failles en profondeur ? Existe-t-il un détachement ou pas sur
lequel elles viendraient se brancher ?
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- Nature du remplissage sédimentaire synrift: épaisseur ? stratigraphie ? Comment varie
latéralement cette stratigraphie (passage latéraux ? variations d’épaisseur) ? Comment établir
des corrélations latérales ?

1.2.3. Modeéles d’ouverture

L’age du début d’ouverture du Golfe est toujours en débat. D’apres Keraudren & Sorel
(1987) et Ori (1989), elle est censée avoir commencé au Pliocéne.

Une zone de microsismicité, d’une épaisseur de 1 a 2 km, a pendage Nord est située
sous le Nord du Péloponnése et sous la c6te Nord du Golfe. Ces microséismes sont interprétés
par Bernard et al. (1997) et Rietbrock et al. (1996) comme un plan de glissement de direction
E-O et de pendage Nord d’une valeur de 20°. Les valeurs des pendages des failles en surface
sur la c6te Sud sont en moyenne de 45 a 65°. 1l faut donc expliquer le type de contact qu’il y a
entre ces failles trés pentées et ce plan de glissement a faible pendage.

Il existe actuellement deux grandes familles de modeles d’ouverture différentes qui
reposent sur des données ainsi que des concepts géologiques différents. Il s’agit 1) des
modeles proposant un détachement a faible pendage qui s’appuient sur des données de
microsismicité (Rigo et al., 1996) ou sur des données de terrain (Sorel, 2000 ; Flotté & Sorel,
2001 ; Flotté, 2003 ; Flotté et al., 2005) et 2) le modele sans détachement (Westaway, 2002).
Dans le groupe 1), le type de contact en profondeur entre les failles de surface et le
détachement varie selon le modele considéré.

e Modéle a détachement a faible pendage basé sur la microsismicité

Rigo et al. (1996) utilisent des données de microsismicité recueillies dans la région de
Psathopyrgos (Section a, Fig. 1.10.a et Fig. 1.7) et d’Aigion (Section b, Fig. 1.10.b). Le
maximum de I’activité sismique semble se concentrer dans une bande située entre 6 et 11 km
de profondeur. La zone sismogénique entre les villes de Patras et d’Aigion ne depasse pas les
15 km de profondeur (x 2 km). Rigo et al. (1996) proposent un plan nodal a faible pendage
vers le Nord, d’une valeur de 15° (x 10°) en utilisant les mécanismes au foyer et
correspondant a un détachement. Ce détachement se prolongerait vers le Nord pour
finalement disparaitre dans la zone ductile de la partie inférieure de la croGte (Fig. 1.10).

Dans leur modele, présenté en figure 1.10, Rigo et al. (1996) proposent que les failles qui
coupent la surface ne sont pas listriques. Les auteurs suggerent des segments de failles
incurvés qui sont censés représenter la continuité des failles de surface en profondeur. Ces
segments se branchent de fagon tangentielle sur le plan a faible pendage. Sur la section b (Fig.
1.10.b), le détachement soulignerait la base de la zone sismogénique.

28



a) Section a

Megas Pontias Souli Helike Fault Psathopyrgos Navpaktos

N

N é.a" o
—10km | Wom -5 o

[~~~ Plio-Quatemary sediments

b)
Section b
S Helike
— Kalivn'la Dourrlena Ma.riousia \ Aigiim
N\
\S\ Wi N\ \\ \\\
- 0 G 4 = =
—
\
10 km s ¥ ®
L 10 km 1 o
% Plio-Quaternary sediments

Figure 1.10 : Modé¢le de détachement a faible pendage de Rigo et al. (1996). a) Coupe orientée Nord-
Sud passant a I’Est de la ville de Patras. b) Coupe orientée Nord-Sud et passant a proximité de la ville

d’Aigion. La localisation des tracés est donnée sur la carte dans ’encart (modifié d’aprés Rigo et al.,
1996).

Bernard et al. (2006) ont travaillé a 1’Ouest du Golfe, dans la région d’Aigion. Ils ont
identifi¢ une bande de sismicité entre 5 et 10 km de profondeur, de 2 a 2,5 km d’épaisseur qui
présente un faible pendage vers le Nord sur laquelle viennent se brancher les failles normales
actives et a pendage élevé. Ces résultats se rapprochent donc de ceux de Rigo et al. (1996).

e Modéle de détachement a faible pente basé sur des données de terrain

Doutsos & Poulimenos (1992) proposent que les failles & pente accentuée viennent se
brancher sur une faille normale a faible pendage a une profondeur de 7 a 10 km. Dans le
modele présenté par les auteurs, les failles qui affleurent en surface sont listriques. La coupe
de référence est orientée Nord-Sud et passe par la ville d’Aigion (Figs 1.6 et 1.8). Le tracé du
détachement a faible pendage est en tiretés mais son allure ne semble pas montrer qu’il peut
rejoindre la surface.
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En outre, Doutsos & Poulimenos (1992) qualifient cette portion du rift de Corinthe de graben
asymétrique, peut-&tre en raison de pendages plus importants pour les failles de la cote Nord,
visibles sur leur mode¢le, de I’absence de failles listriques sur le flanc Nord ? La raison la plus
évidente doit étre la présence du détachement a faible pendage sous la cote Nord qui évoque
le modele d’extension «simple shear». Le modéle de Doutsos & Poulimenos (1992) semble
constituer le précurseur parmi les auteurs favorables a I’existence d’un détachement en
profondeur.

Sorel (2000) identifie des dépdts bréchiques de climat froid («cold-climate brecciay,
Sorel, 2000 ou «cryoclastic breccias», Flotté et al., 2005). Ces bréches scellent une faille a
faible pendage Nord (25°) qui s’horizontalise vers le Nord. D’apres 1’étude de la coupe de la
vallée de la riviere Krathis (Fig. 1.11.a, Fig. 1.6), Sorel (2000) met en évidence des structures
de type «rollover», ainsi que des basculements de formations sédimentaires vers le Sud.
Selon le modele proposé par Sorel (2000), les failles (ex. les failles de Stolos, Valimi et
Voutsimo, Fig. 1.11.a) qui controlent ces basculements rejoignent une faille de détachement
dont le mouvement est ainsi transmis en surface. Il y aurait eu une constante migration vers le
Nord du Golfe depuis le début de 1’ouverture (Sorel, 2000), avec formation de nouvelles
failles normales, les anciennes failles a fort pendage de la partie Sud se trouvent bloquées
(Flotté et al., 2005). Selon le modele de Sorel (2000), les sédiments les plus anciens sont
situés au Sud. Les sauts de failles vers le Nord ont conduit a la migration de la sédimentation
vers le Nord (Sorel et al., 1997). La migration vers le Nord du Golfe est accompagnée par
I’accumulation de déplacement sur une faille de détachement située a faible profondeur (Fig.
1.11.b). Le détachement est appelé le détachement du Khelmos (Figs 1.11.a et b) et représente,
d’apres Sorel (2000) I’expression du détachement sismiquement actif et situé sous le Golfe
actuel. Le détachement de Khelmos serait actuellement inactif, le déplacement se poursuivrait
sur la faille d’Heliki (Sorel, 2000). Les failles normales a fort pendage ne représenteraient que
des structures de second ordre par rapport au détachement du Khelmos et leur profondeur
serait dépendante de 1’épaisseur du toit du détachement.
Sorel (2000) propose un début d’ouverture du Golfe de Corinthe il y a 900 000 ans avec une
unique étape d’ouverture, basé sur la mise en évidence des dépodts bréchiques.

Flotté et al. (2005) précisent 1’évolution dans le temps du détachement du Khelmos
qui représente I’expression de la Faille Majeure du Nord Péloponnése (NPMF, Flotté et al.,
2005) dans le rift de Corinthe. Flott¢é & Sorel (2001) proposent un intervalle d’age pour le
début d’ouverture du Golfe entre 1 et 1,5 Ma.

e Modéle sans détachement

Westaway (2002) critique a la fois le taux d’extension d’une valeur de 15 mm/a proposé par
Sorel (2000) en estimant qu’il est surestimé, ainsi que la nécessité d’avoir des failles normales
a faible pendage pour obtenir ce taux d’extension élevé. Westaway (2002) ne confirme pas la
valeur du pendage initial du détachement proposée par Sorel (2000) apres avoir repris des
calculs de restauration.

Selon son modele, Westaway (2002) estime qu’il est possible de mettre en place des
structures de type «rollover» sans structure de type détachement (Fig. 1.12.b). Westaway
(1996) a montré que le relief a augmenté de fagon conséquente il y a environ 1 Ma. Cette idée
avait déja été évoquée par Ori (1989) d’apres ’étude de Gilbert-deltas. Ainsi Westaway (2002)
estime qu’il est difficile de concevoir qu'une seule faille a faible pendage ait pu jouer pendant
cette période de changement.
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Figure 1.11 : a) Coupe orientée Nord-Sud le long de la vallée de la riviere Krathis d’aprés Sorel
(2000). 1 : Bréche Pléistocene inférieur a début Pléistocene moyen (QBr = Bréches quaternaires). 2 :
Dépots synrifts Pléistocéne inférieur a Holocéne. 3 : Nappe du Pindos-Olonos (P/O) constituée de plus
de 500 m de calcaires sénoniens. 4 : Nappe du Gavrovo-Tripolitsa (G/T). 5 : Groupe de Zarouchla. 6 :
Contact stratigraphique. 7 : Chevauchements alpins ou failles normales bloquées. 8 : Détachement de
Khelmos (bloqué). 9 : Faille d’Héliki (active et probablement connectée au détachement sismique sous
le Golfe). La ligne en tiretés symbolise le profil de la riviere Krathis. b) Modéle d’évolution du Golfe
de Corinthe en quatre étapes d’apres Sorel (2000). A) : «Early rift» caractérisé par I’activité de la faille
du Khelmos. B) Etape d’activité de la faille de Stolos. C) Etape d’activité de la faille d’Akrata (300-
400 ka). D) Etat actuel avec proposition de connexion du détachement de Khelmos avec la faille
sismique a faible pendage sous le Golfe. 1 : «Socle» alpin. 2 : Sédiments synrifts. 3 : Microséismes. G
et A localisent par projection sur la coupe respectivement les sé¢ismes de Galaxidi et d’Aigion.

L’auteur appuie cette critique par les résultats de Westaway (1998, 1999) qui montrent que
pour créer une faille normale a faible pendage, il est nécessaire d’avoir une rotation des
contraintes par d’importants flux de croite inférieure et dirigés vers le toit de la faille. Ainsi,
Westaway (1996, 1998, 2002) suggere fortement que 1’augmentation du relief a été créée par
un important flux de crotite inférieure sous le «footwall». Cela va avoir pour action de faire
tourner les contraintes dans le sens opposé expliquant ainsi pour quelle raison les failles
limitant la partie Ouest du Golfe présentent un pendage ¢levé (Fig. 1.12.a).
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La rotation des contraintes permet également d’expliquer la diminution progressive du
pendage des failles, les rendant inactives et leur remplacement par de nouvelles failles au
pendage a nouveau plus élevé et a I’orientation optimale par rapport au nouveau champ des
contraintes (Fig. 1.12.a).
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Figure 1.12 : a) Evolution du Golfe de Corinthe selon Westaway (1998) proposant une relation entre
les processus de surface et le champ de contrainte appliqué au Golfe de Corinthe. La dimension des
fleches blanches correspond aux taux de flux généré par les processus de surface. Le processus peut se
reproduire jusqu’a ce qu’il n’y ait plus de sédiment sur le «footwall» (image d). b) Interprétation de la
coupe de la vallée de la riviére Krathis (Sorel, 2000) par Westaway (2002). L’auteur montre ainsi qu’il
est possible d’expliquer toutes les structures observées en surface sans faire appel a un détachement a
faible pendage et en s’inspirant de 1’évolution des failles normales montrée en Fig. 1.12.a. Il est
intéressant de comparer avec la coupe de la figure 1.11.a (la légende est la méme qu’en Fig. 1.11.a).
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1.2.4. Mouvements associés au Golfe de Corinthe

Des observations géologiques montrent, d’une facon générale, que la cote Sud est
soumise a un soulévement et que la cote Nord, par contre, est soumise a de la subsidence
(Sébrier, 1977 ; Doutsos & Poulimenos, 1992 ; Armijo et al., 1996 ; Bernard et al., 2006),
avec un taux de I’ordre de 0,1 mm/a (Lykousis et al., 2007a).

1.2.4.1. Distension

D’aprés Le Pichon et al. (1995), le différentiel de rotation entre une rotation horaire du
Nord de la Gréce (Gréce continentale) et une rotation anti-horaire du Péloponnése induit de
I’extension N-S. Des mesures GPS dans la partie centrale du Golfe donnent une extension de
15 + 3 mm/a (Lyon-Caen et al., 1994). L’essentiel de la déformation du rift est compris dans
une étroite bande d’environ 10 km de large sous le Golfe (Briole et al., 2000 ; Avallone et al.,
2004)

Briole et al. (2000) proposent un taux d’ouverture a I’Est de 0,5 cm/an et a ’Ouest de
1,5 cm/a. Billiris et al. (1991) ainsi que d’autres études géodésiques ont estimé un taux
d’extension maximum pour 1’ensemble du Golfe d’une valeur d’environ 15 mm/a (10 mm/a
pour Billiris et al, 1991).

L’extension totale accommodée par les systémes de failles au Sud du Golfe a été
calculée par Flott¢ (2003) qui estime celle-ci a 12,5 km le long de la longitude de
Psathopyrgos (Fig. 1.7) et a 15 km le long des vallées de la riviere Vouraikos et de la riviére
Krathis (Fig. 1.6). Ces valeurs montrent que I’extension totale augmente vers I’Est.

1.2.4.2. Soulévement

Le soulévement sur le secteur riviere Meganitas — riviére Kerinitis (Chapitre 2) comme
sur toute la cote Sud est avéré par une exhumation du remplissage synrift Plio-pléistocéne, a
des altitudes de 800 a 900 m. La mise en évidence d’un soulévement récent est permise par
I’étude de creusements sous l’action des vagues («notches»), visibles en bord de mer et
soulevés a quelques métres au-dessus du niveau marin actuel. Ils se développent notamment a
I’Est de la marge Sud du rift de Corinthe, dans la péninsule de Perachora (Pirazzoli et al.,
1994 ; Kershaw & Guo, 2001).

Les causes du soulévement observé sur la cote Sud sont encore actuellement une
source de débats. Néanmoins, plusieurs hypotheses existent, entrant dans deux catégories :

- un soulévement au niveau du «footwall» des failles (cause locale) ;
- un soulévement régional.

Moretti et al. (2003) proposent que le soulévement ne puisse pas étre di a un classique
soulévement d’épaules de rift 1i¢ a la faible densité des anomalies d’un manteau chaud. Tiberi
(2000) a d’ailleurs montré I’absence de manteau chaud sous le rift. D’aprés Moretti et al.
(2003), le soulevement du Péloponneése ne serait pas lié a l’extension. Ils proposent
d’expliquer le soulévement de la cote Sud par un phénomene relié a la subduction telle qu'une
anomalie gravimétrique dans la plaque subductante. Leeder et al. (2003) proposent que la
géométriec 3D de la plaque africaine plongeante dans la zone de subduction hellénique
permette d’expliquer le différentiel de taux de soulévement le long de la cote Sud du rift, mais
¢galement selon un axe N-S. Ce phénomeéne serait indépendant du régime extensif. Armijo et
al. (1996) expliquent le soulévement des terrasses a I’Est du rift essentiellement par le rebond
¢lastique du mur de faille majeure.
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Collier et al. (1992) proposent un phénomeéne plus régional en supposant que I’ensemble du
Péloponnese (et donc le rift de Corinthe) subit actuellement un soulevement. D’aprés Armijo
et al. (1996), le soulevement régional pourrait avoir deux origines différentes. La premiere
serait liée au phénomene de sous-placage (LePichon & Angelier, 1981 ; Roberts & Jackson,
1991) conduisant & un épaississement de la crolte en arriéere de la zone de subduction
hellénique. La seconde origine serait liée a un phénomeéne d’érosion au niveau des épaules du
rift.

Il est généralement admis que les terrasses marines résultent de I’interaction entre le
taux de variations du niveau marin et le taux de soulévement tectonique (Chappell, 1974 ;
Lajoie, 1986 ; Valensise & Ward, 1991). Par conséquent, une maniere d’estimer le taux de
soulévement est d’étudier les terrasses marines quaternaires présentes sur la cote Sud dans la
région d’Aigion et entre les villes d’Aigion et d’Akrata (De Martini et al., 2004 ; McNeill &
Collier, 2004) ; entre les villes de Xylocastro et Corinthe (Armijo et al., 1996 ; Fig. 1.8) et au
niveau de I’isthme de Corinthe (Keraudren & Sorel, 1987 ; Collier et al., 1992). McNeill &
Collier (2004) précisent qu’il existe deux types de terrasses marines : les terrasses se formant
par sédimentation et les terrasses qui résultent de phénomenes érosifs. Ces derniéres sont les
plus couramment rencontrées car c’est le type de terrasse le mieux préserve. McNeill &
Collier (2004) utilisent ce type de terrasse marine. L’utilisation des terrasses marines ne peut
se faire que sur des périodes récentes, allant jusqu’a 0,3 a 0,5 Ma.
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Figure 1.13: a) Synthése des valeurs du taux de soulévement (d’aprés McNeill & Collier, 2004) a
partir de différentes études et du taux d’extension (Clarke et al., 1998). b) Exemple de corrélation
entre altitude des terrasses et courbes de variations du niveau marin (d’apres McNeill & Collier, 2004
et Fig. 1.6 pour localiser la ville de Diakopfto,).

Les terrasses sont des types de morphologies aisément identifiables dans le paysage

par le profil en marches d’escalier que présente leur succession verticale. Apres avoir
déterminé leur altitude et leur age, il est possible de comparer avec la courbe de variations du
niveau marin (Fig. 1.13.b). En conjecturant que les terrasses représentent des hauts niveaux
marins (McNeill & Collier, 2004), il est possible d’accéder au taux de soulevement.
Généralement, ce sont des datations isotopiques sur coraux qui permettent de dater les
terrasses marines.
A partir d’une cartographie des failles couplée a une étude sédimentologique des terrasses,
Doutsos & Piper (1990) suggérent que les terrasses observées par Armijo et al. (1996) ne sont
pas d’origine marine. D’aprés eux, elles seraient le résultat des effets de processus de
sédimentation et de I’activité de failles normales.
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Le soulévement est estimé entre 1,0 et 1,5 mm/a dans la région d’Aigion (Stewart &
Vita Finzi, 1996 ; De Martini et al., 2002 ; McNeill & Collier, 2004 ; Fig. 1.13.a), avec un
maximum de 2,0 mm/a au niveau de la ville de Derveni (Stewart, 1996) et un intervalle de 1,3
a 1,6 mm/a estimé avec les terrasses de Xylocastro (Armijo et al., 1996). A Corinthe, le taux
de soulévement chute a 0,3 mm/a (Collier et al., 1992 ; Leeder et al., 2003). Par conséquent,
le taux de soulévement a tendance a diminuer vers 1I’Est.
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2. Géologie du secteur riviére Meganitas — riviére Kerinitis

Ce chapitre constitue I’essentiel de I’article Backert, Ford & Malartre. Evolution
tectono-sédimentaire d’un bloc de faille. Contribution a I’histoire géologique du rift de
Corinthe, Gréce. En préparation pour le Bulletin de la Société Géologique de France (Annexe
2).

2.1. Description générale du secteur d’étude

Le bloc de faille de Pirgaki est limité au Sud par la faille de Pirgaki, au Nord par le
segment Ouest de la faille d’Helike et a I’Est par la faille de Kerinitis (Fig. 2.1). Il fait 6 km
de largeur pour 30 km de long. Le secteur d’étude est localisé sur ce bloc de faille, au Sud de
la ville d’Aigion (Fig. 2.2). La zone d’¢tude fait 13,5 km de long pour 9,5 km de large,
représentant une superficie d’environ 130 km®. La minute de terrain synthétique peut étre
consultée en Annexe 3.

Le secteur d’étude comporte trois rivieres, de 1’Ouest vers D’Est: les riviéres
Meganitas, Selinous et Kerinitis (Fig. 2.2). Le cours de la riviére Kerinitis a été affecté par
I’activité du segment Ouest de la faille d’Heliki. En effet, elle présente deux bifurcations, la
premicre vers I’Ouest, la seconde vers le Nord, amenant localement la riviere a couler
parallélement a la trace de la faille d’Helike. Des études ont montré que son cours s’est
déplaceé avec le temps d’Est en Ouest depuis au moins les 2000 dernieéres années (Pavlides et
al., 2004). La riviére Selinous parait moins affectée par I’activité tectonique.

Le Sud de la zone d’étude est dominé¢ par les reliefs de 1I’Unit¢ du Prérift,
correspondant a la nappe du Pinde (Figs 1.3 et 1.4 et § 1.1.5). Elle forme des massifs
montagneux qui peuvent dépasser localement les 2000 m d’altitude (Fig. 2.3). Dans la région
d’Aigion, la nappe du Pinde est majoritairement représentée par des calcaires pélagiques
(Crétacé) présentant une intense déformation polyphasée, exprimée sous forme de plis et de
fractures. Ces reliefs représentent la source primaire des sédiments synrifts. Les bassins
versants des rivieres actuelles qui irriguent la zone d’étude sont situés au sein de ces reliefs
(exemple de la riviere Kerinitis, Fig. 2.3). L’Unité du prérift affleure en de nombreux endroits
sur le secteur d’étude (Figs 2.2 et 2.3). Dans la vallée de la riviere Selinous (centré sur le
village d’Achladia) ainsi qu’au Sud-Ouest du village de Kerinia (Fig. 2.2), ’affleurement de
I’Unité du prérift correspond a des nez de blocs basculés. Au niveau du monastére
Tachiarchion (Sud-Ouest du secteur), I’Unité du Prérift présente une forme triangulaire. A cet
endroit, I’affleurement de 1’Unité du prérift correspondrait a une paléotopographie car aucune
faille n’a été mise en évidence.

Le réseau de failles cartographiées sur le secteur riviere Meganitas — riviére Kerinitis

est composé de trois catégories de failles.
La premiére catégorie est celle des failles majeures dont le déplacement vertical est
supérieur a 1000 m. Ce sont les failles de Pirgaki (PF, déplacement vertical minimum de 1475
m, pendage de 58 a 60°N), de Mamoussia (MF), de Kerinitis (KF) et le segment Ouest de la
faille d’Helike (WHF, Fig. 2.2). La faille d’Helike saute vers le Sud (Fig. 2.1) d’environ 600
m et se poursuit par le segment Est (EHF) de cette faille. Elle a une forte expression
morphologique, avec un saut topographique de 400 a 500 m dans la zone d'étude et de 800 m
plus a 1'Est. Ces failles majeures ont une orientation ONO-ESE et un pendage moyen de 55°
vers le Nord. Chacune d’elles séparent I’Unité du prérift de formations synrifts. La faille de
Kerinitis représente une faille de relais entre la faille de Pirgaki et la faille de Mamoussia (§
5.5.4 et Ford et al., 2007b). Elle a un azimut moyen de NO54°E et un pendage de 45° vers le
NO (Pacchiani, 2006). La faille de Peleniko (PIF) est interprétée comme une faille de relais
(pendage NO) a la faille de Pirgaki vers I’Ouest.
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Ghisetti et al. (2001) proposent une valeur de rejet maximum vertical pour la faille de
Pirgaki d’environ 800 a 1000 m. Dart et al. (1994) envisagent une valeur de rejet vertical
d’environ 2000 m. D’aprés les données issues des coupes de cette étude, la faille de Pirgaki
présente un rejet vertical minimal de 1475 m. Cette valeur a été calculée en utilisant
'épaisseur du remplissage synrift, évitant de surestimer la valeur du déplacement vertical sur
la faille, en raison de la paléotopographie de 1'Unité du prérift (Fig. 2.2).

Flotté (2003) propose, a partir de la mise en évidence de bréches scellant la faille de
Pirgaki (prés du village de Pirgaki, Fig. 2.2), une fin d’activité de la faille entre 350-380 ka
(stade isotopique 10) ou vers 250-300 ka (stade isotopique 8). L’age du blocage de la faille de
Pirgaki proposé par Flotté (2003) est donc plus récent que ce qui est proposé dans ce travail
(age d’environ 700 ka, Chapitre 5).

La seconde catégorie est celle des failles de second ordre (mineures), dont le déplacement
vertical est compris entre 1000 et 150 m. Ces failles peuvent étre synthétiques, antithétiques
ou obliques. Elles séparent 1’Unité du prérift de formations synrifts ou bien séparent des
formations synrifts. Ces failles ne présentent aucun plan de faille a I’affleurement. Elles sont
repérées sur le terrain par les formations qu’elles séparent ainsi que par [’état
d’endommagement de la roche. Du Sud vers le Nord (Fig. 2.2), ce sont la faille des ruines (RF)
a pendage Nord, la faille de Pepelenitsis (PeF) a pendage Nord, la faille de Selinous (SF)
oblique et a pendage Nord-Ouest, la faille Est Kato Fteri (EKaFF) qui passe de synthétique
(pendage Nord) a oblique (pendage Est), la faille Ouest Kerinia (WKF) a pendage Nord et la
faille de Kato Mavriki (KMF) a pendage Sud.

La troisiéme catégorie comprend les failles de troisieme ordre (mineures), dont le
déplacement vertical est inférieur a 150 m. Ces failles sont soit synthétiques soit antithétiques.
Ce sont la faille de Taxiarchion (TF) a pendage Ouest, la faille Ouest Kato Fteri (WKaFF) a
pendage Nord, la faille Sud Lakka (SLF) a pendage Sud, la faille Nord Lakka (NLF) a
pendage Sud, la faille d’Achladia (AF) a pendage Nord. Les valeurs de I’azimut et du pendage
de la faille d’Achladia correspondant a la trace cartographique sont estimées grace a
I’utilisation du logiciel gOcad. Le meilleur plan a comme azimut N092°E et comme pendage
50°N. Les traces d’autres failles sont portées en tiretés sur la carte car leur position n’est pas
suffisamment contrainte.

NE SO

Vallée de la Kerinitis
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eI U R A Vbl g R
Figure 2.3 : Massif du Pousskio formé des calcaires de la nappe du Pinde (Unité du prérift). La photo
a ¢té prise depuis le sommet du delta de Kerinitis. En contre-bas coule la riviere Kerinitis (Fig. 2.2.
pour une localisation).
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2.2. Stratigraphie du secteur d’étude

La répartition des formations du remplissage synrift est controlée par le réseau de
failles normales. La séquence synrift est dominée par les Gilbert-deltas.

La stratigraphie du secteur riviere Meganitas — riviere Kerinitis est formée de trois

groupes stratigraphiques (Fig. 2.4): le Groupe inférieur, le Groupe moyen et de Groupe
supérieur.
Le remplissage synrift est le mieux préservé et le plus complet dans le secteur du village de
Melisia (Fig. 2.2). A cet endroit, il a une épaisseur minimale estimée a 1624 m (colonne B,
Fig. 2.4). Le Groupe inférieur comporte des sédiments fluvio-lacustres, le Groupe moyen est
dominé par des Gilbert-deltas géants et leur équivalents latéraux constitués de sédiments de
granulométrie fine et le Groupe supérieur est composé¢ de Gilbert-deltas anciens et actuels
ainsi que de formations superficielles marines et continentales.

2.2.1. Groupe inférieur

e Description :

Le Groupe inférieur est composé de la Formation de Melisia. Elle a ét¢ définie dans la
région du village de Melisia (Fig. 2.2), situé¢ a environ 7,5 km au Sud d’Aigion (Fig. 2.1). Sur
une grande partie du secteur d’étude, la Formation de Melisia est basculée vers le Sud.

Le log de référence a été levé a environ 1 km au Nord-Est du village de Melisia a
I’endroit ou les affleurements sont les plus continus. La formation de Melisia est constituée de
six parties bien individualisées (Fig. 2.5).

La premiére partie d’une épaisseur d’environ 37 m est en discordance sur 1’Unité du prérift
(Fig. 2.6.a). Elle est composée a la base par des bancs arénitiques et silteux sur environ 8§ m.
Les 29 m restants sont occupés par des silts fins de couleur jaunatre a beige (Fig. 2.6.b). Ces
silts présentent une stratification délimitant des bancs de 2 a 8-10 cm correspondant a des
couches moins argileuses que les interbancs. La stratification plane représente la seule
structure sédimentaire. Ces silts sont trés riches en coquilles de mollusques dont de tres
nombreuses coquilles de gastéropodes «tigrées» (Fig. 2.6.c). Ils peuvent également contenir
des restes végétaux, notamment des fragments de feuilles. Dans la région d’Achladia (environ
5,5 km au Sud d’Aigion, Fig. 2.2), le contact entre 1’Unité du prérift et la Formation de
Melisia peut se faire par I’intermédiaire d’un banc de bréche a ¢léments calcaires du Pinde
d’une épaisseur de I’ordre du metre.

La seconde partie présente une épaisseur de 45 m. Elle est composée de bancs
conglomératiques (de 40 cm a 1,5 m d’épaisseur au maximum avec une moyenne d’environ
70 cm), de texture matrice- ou «clast-support» et de bancs arénitiques (fins a grossiers de 40
cm a 2 m d’épaisseur avec une moyenne de 90 cm), parfois bien triés, qui peuvent
éventuellement contenir des coquilles. Les bancs arénitiques les plus épais peuvent présenter
des litages obliques de mégarides soulignées par des clastes (de 1’Unité du prérift) d’une taille
supérieure a la moyenne granulométrique du banc.

La troisiéme partie d’une épaisseur de 53 m est dominée par une granulométrie silteuse a
arénite fine avec quelques rares bancs conglomératiques matrice- ou «clast-support». Il y a
deux types de bancs silteux. Les deux types présentent une puissance de 50 cm a 1 m (et un
maximum d’environ 2 m). Le premier type est constitué par des silts jaunatres localisés au
sommet de cette partie (d’une €paisseur d’environ 4 m). Cependant, un autre faci€s s’y ajoute.
Ce sont des silts fins de couleur blanchatre a lamines millimétriques bien marquées
alternativement blanches et grises.
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Ces niveaux également trés bioclastiques contiennent une majorité de coquilles du
gastéropode Adelinella elegans caractérisant la fin du Pliocéne et/ou le début du Pléistocéne
(Gillet, 1963, Keraudren, 1979 et Figs 2.6.d, ¢). Ces silts peuvent également contenir des
fragments de végétaux. Le second type est formé par des silts également bioclastiques mais de
couleur a dominante rougeatre. Ces silts peuvent localement présenter des horizons argileux
(de 5 cm d’épaisseur). A la base de la partie 3, un horizon de ce type de silt présente des
racines fossiles parfois associées a de petits horizons argileux. Au-dessus repose un banc
arénitique dont la base érosive est constituée par des clastes de la classe «pebble» flottants et
qui contient aussi des bioclastes. Superposée a ce banc arénitique se trouve une couche
d’environ 1 m de silts blanchatres (cf. ci-dessus pour une description). Les bancs arénitiques
sont souvent bien triés et peuvent atteindre plus de 2 m d’épaisseur pour un minimum de 10
cm et une moyenne d’environ 70 cm. Ils sont plus ou moins riches en bioclastes.

La quatriéme partie montre une épaisseur de 50 m. Elle est constituée par des bancs
arénitiques de granulométrie fine a grossiere d’une épaisseur allant de 3 cm a 13 m; en
moyenne de 1,6 m. Ces bancs peuvent présenter un sommet ondulant. Cette partie contient
¢galement quatre bancs conglomératiques (moyenne «pebble», de 3 a 4 m d’épaisseur).
Certains présentent des stratifications obliques de mégarides. Cette stratification peut affecter
toute 1’épaisseur du banc (le banc de conglomérat repose alors sur un horizon arénitique) soit
étre comprise dans une couches intercalée entre deux bancs horizontaux. Les autres
conglomérats présentent des couches horizontales de granulométries différentes et localement
en forme de lentille.

La cinquiéme partie présente une épaisseur de 36 m. Elle est entiecrement constituée de silts
bioclastiques jaunatres (Cf. partie 1) ainsi que de silts blanchatres a lamines millimétriques (cf.
partie 3, premier type de silt).

La sixiéme partie a une épaisseur de 32 m. A la base de cette partie, sur environ 9 m se
trouvent superposés des bancs d’arénite moyenne trés bien triée et séparés par des horizons
d’environ 2 cm de silt ocre. Au-dessus, sur 4,5 m s’observe une alternance de bancs
arénitiques et conglomératiques d’environ 50 cm chacun. Les bancs arénitiques peuvent
contenir des intraclastes silteux et des petits chenaux conglomératiques. Les conglomérats
sont «matrice-support» et présentent localement des bases chenalisées. Un conglomérat
«clast-supporty de 2,5 m est superposé a cette alternance. Environ 7,5 m d’arénite moyenne
bien triée a petits bancs silteux sont superposés a ce conglomérat. Enfin, sur les 8,5 m restants
se trouve un banc silteux de couleur brune.

Interprétation des parties 1 et 5: La présence d’une faune d’origine continentale
(vraisemblablement lacustre), (A. Prieur, comm. pers., 2006) ainsi que la pauvreté en terme de
structure sédimentaire ameéne a interpréter ces dépots silteux comme des dépots de basse
énergie probablement de type lacustre. En effet, les silts blanchatres pourraient étre interprétés
comme des rhythmites (Reineck & Singh, 1980 ; Talbot & Allen, 1996) qui sont rencontrés
dans les environnements lacustres.

Interprétation des parties 2, 4 et 6 : Les conglomérats «clast-support» et plus particulierement
les conglomérats bien triés de la classe granulométrique «pebble» enregistrent le dépdt de la
charge de fond transportée par des écoulements fluviatiles (Collinson, 1996). Les bancs pluri-
métriques de conglomérats stratifiés (cf. partie 4) qui présentent des couches de granulométrie
différente représenteraient des changements de 1’énergie du courant pendant des périodes de
crue (Steel & Thompson, 1983). Le litage oblique dans les niveaux conglomératiques (cf.
partie 4) correspond a la migration de barre vers 1’aval (Reineck & Singh, 1980). Les
conglomérats «matrice-support» correspondraient a des «debris flowsy.
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Figure 2.6 : Formation de Melisia. a) Contact discordant de la Formation de Melisia sur 1I’Unité du
prérift. Les couches de la Formation de Melisia ont comme azimut et pendage NO56°E-11SE. La
photo a été prise au Sud-Ouest du village de Kerinia (Fig. 2.2). b) Silts beiges bioclastiques a
stratification plane horizontale a légérement ondulée. c) Bioclaste contenu dans les silts de la figure (a),
a coquille «tigrée». d) Gastéropodes lacustres (Adelinella elegans) de grande taille, dans les silts. €)
Accumulations bioclastiques.

Les horizons massifs arénitiques (cf. parties 2 et 4) dépourvus de structures sédimentaires sont
interprétés comme des dépodts rapides de sédiments en suspension pendant les épisodes de
crue (Collinson, 1996). Les bancs arénitiques a stratification oblique (cf. partie 2) résulteraient
de la migration de mégarides 3D (Collinson, 1996). Ces faisceaux d’arguments permettent
d’interpréter les parties 2, 4 et 6 comme des dépdts fluviatiles.

Interprétation de la partie 3 : Cette partie présente des facies silteux interprétés comme des
dépots a dominante lacustre (silts bioclastiques des parties 1 et 5). Les silts qui contiennent
des racines associées a des horizons argileux constitueraient les traces d’un paléosol immature.
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Ce paléosol est a la base d’un banc arénitique qui se situe en-dessous de silts lacustres (silts
blanchatres). Cette succession verticale de facies est interprétée comme le résultat d’une
inondation. Les faci¢s qui signent un milieu lacustre et ceux qui signent un milieu fluviatile
alternent verticalement. Par conséquent, la partie 3 est interprétée comme une alternance
fluvio-lacustre.

La Formation de Melisia a une épaisseur maximale d’environ 500 m dans cette région
et un minimum de 250 m correspondant au log de référence (Fig. 2.5). Vers le Nord-Ouest,
dans la région de Kerinia, son épaisseur est de 162. En rive gauche de la riviere Selinous,
cette Formation se biseaute vers le SSO, sur la zone haute de 1’Unité du Prérift. Sous la
Formation de Selinous, son épaisseur varie de 87 a 62 m entre les failles d’Achladia, Ouest
Kerinia et de Kato Mavriki. Au Nord de Kato Mavriki, I’épaisseur de la Formation de Melisia
est de 300 m.

Sous la Formation de Kerinitis et vers le NNE, il est supposé qu’elle se biseaute
totalement (Fig. 4.2.c), a partir d’une épaisseur de 500 m. L’épaisseur de cette Formation
varie également latéralement d’Est en Ouest, entre Kerinia et Koumaris (Fig. 2.2). Depuis la
faille de Kerinitis (KF) vers la faille Est Kato Fteri (EKaFF), son épaisseur varie de 100 m,
passe par un maximum de 150 m, pour diminuer a environ 50 m puis 25 m. Entre les failles
Est Kato Fteri et de Kato Mavriki (KMF), I’épaisseur de la Formation de Melisia est de 150 m
au maximum. Enfin, sur le «hangingwall» de la faille Ouest Helike (WHF), son épaisseur est
au minimum de 100 m. Cette Formation repose en discordance sur le prérift (Fig. 2.6.a). La
Formation de Melisia vient localement en «onlap» sur 1'Unité du prérift. Sur tout le secteur, la
Formation de Melisia se situe stratigraphiquement sous la Formation de Zoodhochos.

¢ Interprétation générale de la Formation :

La succession verticale des six parties indique que la formation de Melisia représente une
alternance fluvio-lacustre. Il est possible de reconnaitre deux séquences successives (Fig. 2.5)
enregistrant le maximum de développement du lac, puis l'invasion par les facies fluviatiles.
Les quelques mesures de paléocourants (principalement sur litages obliques de mégarides)
indiquent des directions d’écoulement situées entre le NNE et I’ENE. Des résultats
préliminaires de palynologie viennent étayer les interprétations sédimentologiques, en
montrant que les conditions de dépot de la Formation de Melisia correspondent a un
environnement lacustre a fluviatile (B. Urban, Com. Pers., 2008). L’identification du
gastéropode Adelinella elegans permettrait de dater la Formation de Melisia a la fin du
Pliocéne et/ou au début du Pléistocene.

2.2.2. Groupe moyen
Le Groupe moyen est composé de trois formations : la Formation de Kerinitis, la
Formation de Selinous et la Formation de Zoodhochos.
2.2.2.1. Formation de Kerinitis
e Description :
L’affleurement principal de la Formation de Kerinitis se situe en rive gauche de la riviere
Kerinitis (Figs 2.2 et 5.3). Elle est limitée au Sud par la faille de Pirgaki (PF) et a I’Est par la

faille de Kerinitis (KF). Cette Formation s’étend vers le Nord jusqu’au village de Kato Fteri
ou elle se termine contre la faille Est Kato Fteri (EKaFF, Fig. 2.2).
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En outre, la Formation de Kerinitis affleure vers le Nord-Ouest, dans la région de Melisia
(Figs 2.2 et 2.7) et se trouve sous la Formation de Kolokotronis, appartenant au Groupe
supérieur. Cette superposition stratigraphique est unique sur toute la céte Sud du rift de
Corinthe.

La Formation de Kerinitis est dominée par des conglomérats grossiers, de texture
«clast support» et comportant une faible proportion de matrice arénitique. Ils peuvent
comporter des zones a texture «open framework». Les faciés arénitiques et silteux sont tres
localisés. Contre la faille de Pirgaki-Mamousia, les horizons de conglomérats sont plans et
horizontaux avec une stratification fruste. Vers le Nord-Est, ils présentent un pendage
sédimentaire, d’'une moyenne de 25° vers N0O42°E (Fig. 4.2.b), le long de la coupe naturelle de
la riviere Kerinitis et le litage est beaucoup plus visible. Une horizontalisation des horizons
conglomératiques est observable dans les unités supérieures, vers le village de Kato Fteri avec
passage latéral a une association de faci¢s de transition et augmentation de la proportion des
facies arénitiques. Le passage latéral se poursuit pour certaines unités vers une association de
facies de granulométrie fine.

Ces conglomérats ont une épaisseur maximale visible de 600 m au niveau de la coupe
naturelle le long de la riviere Kerinitis (Figs 2.4, 4.3 et 5.3.a). L épaisseur de cette formation
n’est que de 188 a 263 m vers le Nord-Ouest. La Formation de Kerinitis est totalement érodée
vers le Nord par la Formation de Kolokotronis (Groupe supérieur, § 2.2.3.1).

La base de la Formation de Kerinitis, reposant en discordance sur la Formation de
Zoodhochos se situe a 500 m sur sa partie Nord-Ouest (vers Melisia) mais n’est pas visible
dans la vallée de la riviere Kerinitis. La base de la Formation de Kerinitis est donc érosive sur
la Formation de Zoodhochos ainsi que sur le Formation de Melisia sur une épaisseur de 300 m.

e Interprétation :

Les conglomérats de la Formation de Kerinitis représentent les topsets et les foresets d’un
Gilbert-delta géant. Cette formation sera appelée par la suite le Gilbert-delta de Kerinitis
(Chapitre 4). Le présence du Membre calcaire d’Aghios Andreas ainsi que de la sous-
association de facies de topset T3 (Chapitre 4) montrent que le delta de Kerinitis s’est mis en
place, pendant au moins une partie de son histoire, en milieu marin. L’environnement de
dépot est confirmé par des résultats préliminaires de palynologie sur un échantillon de la
partie médiane du delta (B. Urban, Com. Pers., 2008). La mise en place de cette formation a
été contrdlée par le développement des failles de Pirgaki et de Kerinitis (Fig. 2.2 et Chapitre
5). La zone de topset (Fig. 4.3) proximale présente un basculement d’origine tectonique vers
la faille de Pirgaki. Des mesures dans les topsets de la zone médiane (NO38°E-13SE et
NO77°E-18SE) montrent que ces couches de topset sont basculées vers le Sud-Est, en
direction de la faille de Kerinitis.

2.2.2.2. Formation de Selinous

e Description :
La Formation de Selinous affleure en rive gauche de la riviére Selinous sous le village de
Kounina (Fig. 2.8.a) mais également en rive droite, a environ 1 km au Sud-Ouest du village
de Melisia (Figs 2.2 et 2.8.b). Elle est limitée au Sud par la faille de Pirgaki, en rive droite de
la riviere Selinous (Fig. 2.2) et par la faille des ruines (RF, Figs 2.2 et 2.8.a), en rive gauche
de la riviere Selinous. En rive gauche de la riviére Selinous, la Formation de Selinous est
affectée par de nombreuses failles.
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Il est possible que la Formation de Selinous scelle la faille de Pepelenitsis (PeF, Fig. 2.2),
séparant 1’Unité du prérift de la Formation de Zoodhochos (Fig. 2.8.a) ainsi que la faille Nord
Lakka (NLF, Fig. 2.2). La faille de Kato Mavriki présente un déplacement vertical de 1’ordre
de 135 m.

Figure 2.7 : Formation de Kerinitis. Vue sur les foresets, présentant un pendage vers le NO (Fig. 2.2)
dans la région de Melisia. Le contact avec la Formation de Zoodhochos sous-jacente est discordant.

Les conglomérats, majoritaires dans cette formation, sont grossiers (de méme
granulométrie moyenne que ceux de la Formation de Kerinitis), de texture «clast-support» et
mal triés. Ils peuvent présenter localement une texture «open framework». Les arénites et les
siltites sont tres localisées. En rive gauche de la riviére Selinous, les conglomérats présente un
pendage apparent nul. Ce pendage est bien visible en rive droite (Fig. 2.8.b). De ce c6té de la
riviere, une horizontalisation progressive des bancs conglomératiques associée a une
apparition des facies arénitiques est observée. Les bancs conglomératiques présentent un
litage plan bien visible. 26 mesures de direction et de pendage ont été réalisées dans ces bancs
conglomératiques, principalement sur la coupe naturelle de la riviere Selinous (Fig. 2.8.c),
indiquant un pendage moyen de 24°.

Les conglomérats de cette formation ont une épaisseur maximale en rive gauche de la
riviere Selinous, estimée a 395 m. En rive droite, 1’épaisseur est de 350 m (Fig. 2.4).

La Formation de Selinous repose directement et en discordance sur 1’Unité du prérift,
au Sud du monasteére de Pepelenitsis ainsi qu’au monastére de Taxiarchion (Fig. 2.2). Le
contact entre cette formation et celle de Zoodhochos est discordant a érosif en rive gauche
mais €rosif en rive droite (monastére de Taxiarchion). Au Sud de Koumaris, la Formation de
Selinous repose en discordance sur la Formation de Melisia (Fig. 2.2).

e Interprétation :
Les conglomérats de Selinous correspondent majoritairement aux foresets d’un Gilbert-delta :
le Gilbert-delta de Selinous. Les données de paléocourants réparties dans la moitié Nord du
diagramme (Fig. 2.8.c) ainsi que la localisation du delta de Selinous indiquent que la riviére
ayant alimenté le delta de Selinous présente un cours orienté plus vers le Nord que I’actuelle
riviere Selinous. La riviére Selinous semble antécédente (Glossaire, Annexe 4).
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Figure 2.9 : Contact entre la Formation de Kerinitis (foresets) et de la Formation de Selinous
(bottomsets).

2.2.2.3. Formation de Zoodhochos

e Description :
La Formation de Zoodhochos a été définie a 1’entrée de la vallée de la riviere Kerinitis, dans
la région de Kato Fteri, au Nord-Est du village, sous la chapelle «Zoodhochos Pighi» (Fig.
2.2).

Sous cette chapelle, la Formation de Zoodhochos (Fig. 2.10) est constituée (facies 1,
Chapitre 4, § 4.4.4) d’une alternance de bancs silteux gris, compacts et généralement azoiques
d’environ 15 cm d’épaisseur séparés par des horizons arénitiques (facies S1, Tab. 4.2)
pouvant localement présenter une grano-décroissance. Des clastes flottants peuvent se trouver
dans ces horizons arénitiques. Les bancs silteux sont eux méme composés de lamines
millimétriques (faciés F3a(1), Tab. 4.3). Des horizons conglomératiques d’épaisseur variable
peuvent s’intercaler dans ces successions (facies Gla, Fig. 2.10 et Tab. 4.1). Les niveaux
arénitiques peuvent augmenter d’épaisseur vers le haut de la formation.

Dans le reste de la région de Kerinia, ainsi qu’au Sud du village de Melisia (Fig. 2.2),
la Formation de Zoodhochos présente un autre faciés (facies 2, Fig. 2.11). Elle est constituée
par des alternances de niveaux silteux et sableux inférieurs au centimeétre contenant souvent
des restes végétaux (feuilles et tiges), de couleur brun-sombre ainsi que des clastes flottants.
Elle est en outre caractérisée par des bancs conglomératiques plurimétriques que I’on retrouve
localement.
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A environ 1 km a I'Ouest de Pirgaki (Fig. 2.2), il est possible de voir des foresets et des
bottomsets de la partie supérieure du delta de Kerinitis en-dessous de ceux du delta de
Selinous (Fig. 2.9). Ainsi, il est suggéré que ces deux deltas sont, au moins temporairement,
contemporains. Ce caractére synchrone est également reconnu a partir des faciés du delta de
Kerinitis et du delta de Vouraikos qui se développent plus a I'Est. La figure 2.8.c montre un
tres grand étalement des directions de progradation des foresets. Les directions de
progradation vers le Sud-Ouest et vers le Sud-Est sont interprétées comme des basculements
post-dépots des unités de foresets par le jeu de la faille de Pirgaki. Au niveau de la faille de
Pepelenitsis, un basculement syn-dép6t a été mis en évidence par des directions de
progradation vers le Sud mais dont la valeur diminue du bas vers le haut de I’édifice deltaique
(Fig. 2.2).

Dans la région de Kerinia, la formation présente son épaisseur maximale qui est de
487 m (Fig. 2.2). Au Nord-Ouest de Kato-Fteri (Fig. 2.2), son épaisseur se reduit a 212 m. Au
Sud de Melisia (Fig. 2.2), la Formation de Zoodhochos présente une puissance de 312 m. Il
est proposé une épaisseur d’environ 250 m sous le delta de Selinous, en rive gauche de la
riviere Selinous. La Formation de Zoodhochos présente un minimum d’épaisseur, environ 60
m, au niveau du sommet de la zone haute de I’Unité du Prérift (Nord-Est du monastére
Taxiarchion). Son épaisseur augmente de part et d’autre de cette topographie. Elle n’est plus
présente au Nord de Kato Mavriki.

La Formation de Zoodhochos repose en discordance sur la Formation de Melisia dans
la région du village de Melisia. Elle présente une base érosive sur la Formation de Melisia
sous le delta de Kerinitis, au Nord-Est de Kerinia (Fig. 2.2) et sous le delta de Selinous, en
rive gauche de la riviére Selinous. Dans la vallée de la riviere Selinous, au Nord-Est du
monastére Taxiarchion (Fig. 2.2), le contact entre la Formation de Zoodhochos et la
Formation de Melisia se fait par I’intermédiaire de la faille de Taxiarchion (TF).

e Interprétation :

Faciés 1 : Les dépdts correspondent a une suite de séquences turbiditiques de granulométrie
fine (Stow & Shanmugam, 1980, Tab. 4.3). lls marquent un environnement distal
correspondant au passage latéral de facies depuis les foresets vers les bottomsets puis le
prodelta. Tout comme le facies 2, les horizons conglomératiques marquent I’arrivée dans le
bassin de sédiments grossiers. Cette formation, dans la région de Kato Fteri et de Kerinia
constituerait une zone privilégiée de sédimentation de faciés fins correspondant aux passages
latéraux des faciés grossiers provenant des deltas de Vouraikos et de Kerinitis. Des résultats
préliminaires biostratigraphiques (palynologie) montrent que les conditions de dépét du faciés
1 correspondent & un environnement marin ou & un environnement d’eau saumatre (B. Urban,
Com. Pers., 2008). Ceci vient confirmer que ces depots sont reliés aux deltas de Kerinitis et
de Vouraikos. Ce facies correspond a la sous-association de faciés distale 1 de prodelta (8
4.4.4).

Faciés 2: Les dépdts correspondent a des successions de turbidites de facies distaux de
prodelta. Les horizons conglomératiques représentent des périodes pendant lesquelles des
sédiments grossiers ont migré plus loin dans le bassin. Ces dépbts sont caractérisés par une
plus grande part de faciés arénitiques par rapport au prodelta provenant des deltas géants
(facies 1). Il est suggeré que les dépdts constituant le faciés 2 représentent les facies distaux
de prodelta de deltas qui aujourd’hui ont totalement disparu.

En rive gauche de la riviere Selinous, dans la région de Melisia ainsi que sous le delta
de Kerinitis, la Formation de Zoodhochos se trouve stratigraphiquement en-dessous des deltas
géants du Groupe moyen. Dans la région de Kato-Fteri et de Kerinia, la Formation de
Zoodhochos présente les deux types de faciés. Par conséquent, la Formation de Zoodhochos
est composée de deux parties.
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Figure 2.10: Log de référence de la Formation de Zoodhochos. La légende des figurés utilisés est
donnée en figure 4.5. Ce log correspond a la sous-association distale 1 de I’association de facies de
prodelta (Chapitre 4 et Tab. 4.5).

La partie inférieure est antérieure aux deltas géants du Groupe moyen (faciés 2). La partie
supérieure, représentant les dépbts (faciés 1) latéralement équivalents aux deltas de Kerinitis
et de Vouraikos, serait donc contemporaine des ces deltas. La répartition géographique
différente du faciés 1 et du faciés 2 ainsi que le contact localement érosif entre le delta de
Selinous et la Formation de Zoodhochos soutiennent I’hypothése de I’existence de deux
parties dans la Formation de Zoodhochos. Il n’est pas possible de les différencier
cartographiquement dans la région de Kato Fteri et de Kerinia.

Figure 2.11 : Facies 2 de la Formation de Zoodhochos constitué d’une alternance d’horizons d’arénite
fine et d’arénite moyenne. Ces bancs sont interprétés comme des turbidites de prodelta. La
photographie a été prise dans la région de Melisia. Abréviations : f = sable fin, m = sable moyen (Fig.
4.5).

2.2.3. Groupe supérieur

Le Groupe supérieur comporte des formations représentant des deltas récents a actuels
ainsi que des formations superficielles.

2.2.3.1. Formation de Kolokotronis

e Description :
La Formation de Kolokotronis se trouve en rive gauche de la riviere Kerinitis (Fig. 2.2). Elle
est stratigraphiquement au-dessus de la Formation de Kerinitis.

Cette formation est dominée par les conglomérats, de couleur rouge dominante (Fig.
2.12.a). Les conglomérats sont moins grossiers (taille moyenne des clastes de la classe des
«pebble»), mieux triés et la proportion de matrice est plus réduite que pour la Formation de
Kerinitis. La texture «open-framework» est bien représentée. Une grande part des clastes
oblongs ont leur dimension la plus longue parallele & la stratification. Ces conglomérats sont
également mieux stratifiés. Des slumps ainsi que des troncatures internes sont visibles.
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Figure 2.12 : Formation de Kolokotronis. a) Surface de toplap entre topset et foreset pres du village
de Pirgaki (Fig. 2.2). La stratification dans les foresets conglomératiques est bien marquée. La couleur
rouge des conglomérats est caractéristique de cette formation. b) Topsets de la Formation de
Kolokotronis. Des silts se trouvent en-dessous de bancs conglomératiques bien stratifiés et aux limites
planes. La figure c est localisée. c) Niveau coquillier a matrice calcaire et contenant des clastes (sable
grossier), constituant une lumachelle et localisé sur la figure a. d) Coquille de bivalve marin proche
des moules actuelles. e¢) Galet calcaire de I’Unité du prérift perforé par des bivalves lithophages. f)
Diagramme de Rose des directions de pendage des foresets du delta de Kolokotronis. La direction
moyenne de pendage est vers N316°E (NO), avec un pendage moyen de 26°.
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La majorité des bancs conglomératiques constituant la Formation de Kolokotronis présentent
un pendage sédimentaire. Des bancs conglomératiques aux limites planes et bien stratifiés
reposent sur des horizons silteux (Fig. 2.12.b). Les bancs conglomératiques ont des épaisseurs
décimétriques, sont mal triés, et comportent des clastes bien émoussés, d’une moyenne de 1,5
a 3 cm. La figure 2.12.b localise un niveau de 25 cm d’épaisseur, contenant des coquilles
parfois entieéres de bivalves marins (Fig. 2.12.c), dont les concavités peuvent étre tournées
vers le haut ou vers le bas (Fig. 2.12.d), dans une matrice calcaire. Ces coquilles sont tres
nombreuses en base de banc. Des clastes de I’Unité du prérift de la classe des sables grossiers
sont également présents. Un galet perforé par des lithophages a été trouvé sur cet affleurement
(Fig. 2.12.e). 25 mesures d’azimut et de pendage des bancs conglomératiques ont été prises
dans cette formation (Fig. 2.12.f), indiquant une valeur moyenne de pendage de 26° vers
N316°E.

La Formation de Kolokotronis a une épaisseur maximale de 312 m (Fig 2.4).

La base de la Formation de Kolokotronis est érosive sur la Formation de Kerinitis
(Figs 2.2 et 2.4). En effet, cette derniére est tronquée sur une épaisseur d’environ 280 m (Fig.
2.2) vers le Nord dans la région de Melisia. La base érosive de la Formation de Kolokotronis
apparait également sur la coupe naturelle de la riviére Kerinitis (Fig. 5.3), sur laquelle la
Formation de Kerinitis apparait érodée sur un minimum de 116 m. Enfin, la base érosive est
¢galement identifiée sur le coté Est de la Formation de Kolokotronis, ou elle tronque la
Formation de Kerinitis sur 100 m (Fig. 5.4.b). La base de la Formation de Kolokotronis est
localement discordante sur la Formation de Zoodhochos.

e Interprétation :

La Formation de Kolokotronis représente un Gilbert-delta. Les conglomérats a pendage
sédimentaire sont interprétés comme des foresets et ceux qui sont subhorizontaux, comme des
topsets (Fig. 2.12.a). Les mesures de directions de progradation dans les foresets montrent que
ce delta s’est préférentiellement construit vers le NO (N316°E, Fig. 2.12.f). En comparant la
position de ce delta et ’orientation globalement Nord-Sud de la vallée de la riviére Kerinitis,
jusqu’a son débouché au niveau du plan de la faille de Pirgaki (Figs 2.2 et 4.1), il vient que le
delta de Kolokotronis a été alimenté par la riviére Kerinitis antécédente. Cette riviére n’a
emprunté son cours actuel que trés récemment (Fig. 2.2). La valeur élevée estimée pour
1I’épaisseur de la Formation de Kerinitis tronquée dans la région de Melisia peut étre amplifiée
par une direction de la troncature parallele a la direction moyenne de progradation des
foresets de la Formation de Kolokotronis. La présence d’un niveau a coquilles de bivalves
marins ainsi que le galet perforé par des lithophages montrent que le delta de Kolokotronis
s’est mis en place en milieu marin, au moins pendant une partie de son histoire.

Flotté (2003) a identifi¢ un horizon marin dans les topsets du delta de Kolokotronis
(Figs 2.12.b et c¢). A partir de cet indice, il propose que le delta de Kolokotronis ne soit pas
plus ancien qu’environ 400 ka. Cet age correspondrait a la premicre incursion marine dans le
Golfe de Corinthe selon Keraudren & Sorel (1987). 11 est proposé dans cette é¢tude un début de
mise en place du Groupe supérieur vers 700 ka en référence au taux de soulévement sur la
faille d’Helike (cf. § 2.3).
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2.2.3.2. Formation de Kato Fteri

e Description :

La Formation de Kato Fteri n’affleure que dans une zone trés réduite a environ 1 km
au Nord-Ouest du village de Kato Fteri (Fig. 2.2). Elle se situe stratigraphiquement sous la
Formation de Kolokotronis et au-dessus de la Formation de Kerinitis (Fig. 2.4).

La Formation de Kato Fteri (Fig. 2.13) est constituée d’horizons sableux d’environ 20
cm d’épaisseur généralement treés bien triés a fines lamines planes et paralléles (Fig. 2.14.a).
Ces bancs contiennent des intraclastes de silt laminé correspondant & la remobilisation de
I’horizon silteux qui sépare les bancs sableux (Fig. 2.14.b). Des bancs arénitiques parfois plus
indurés présentent des figures d’échappement d’eau («dish structure»). Cette organisation est
parfois interrompue par la présence de bancs tres épais (6 m au maximum) de conglomérats
tres mal triés «clast-support» ou «matrice-support» (Fig. 2.13).

La Formation de Kato Fteri a une épaisseur maximale visible d’environ 162 m (Figs.
2.2 et 2.4).

La base de la Formation de Kato Fteri n’est pas érosive sur la Formation de Kerinitis.
Les facies de la Formation de Kato Fteri remplissent une paléovallée d'axe NNE-SSO creusée
dans la Formation de Zoodhochos (Fig. 2.2). Le contact de la Formation de Kato Fteri avec
celle de Zoodhochos peut se faire par une faille. Les directions de pendage vers le Sud
mesurées dans la Formation de Kato Fteri proviennent d’un basculement vers la faille Est
Kato Fteri (EKaFF, Fig. 2.2).

e Interpreétation :

Les dépdts peuvent étre interprétés comme des dépo6ts turbiditiques. L’arrivée du courant de
turbidité érode le sommet des niveaux silteux constituant le sommet de la coulée précédente,
produisant les intraclastes. Les bancs arénitiques dans lesquels s’observe une disparition
progressive vers le haut des clastes peuvent s’interpréter comme la partie S3 de la séquence
turbiditique de haute densité (Lowe, 1982), c'est-a-dire ce qui résulte du dépots de sediments
en suspension. Les horizons silteux pourraient correspondre a la division Te de la séquence
turbiditique de basse densité (Lowe, 1982). Cette formation correspondrait pour partie a
I'expression distale du delta de Kolokotronis (Fig. 2.4).

2.2.3.3. Formations de Kouloura, Koumaris, Pilioura et Kerinia

e Description :
La Formation de Kouloura se situe sur le «hangingwall» de la faille Ouest Helike (WHF, Fig.
2.2). Cette formation est soulevée dans le «footwall» de la faille d’Aigion. Les conglomérats
la composant présentent un pendage sédimentaire moyen de 15° en direction de I’Est et du
Nord-Est. Elle a une épaisseur de 137 m. Sa base est discordante sur la Formation de Melisia
(coin Nord-Ouest du secteur d’étude).
La Formation de Koumaris se trouve au Sud du village de Koumaris, sur le «footwall» de la
faille Ouest Helike (Fig. 2.2).
Les bancs de conglomérats ont un pendage sédimentaire moyen de 27°, dirigé du Nord-Est a
I’Est. Son épaisseur est de 75 m et elle couvre une surface de 0,8 km?. Le contact avec la
Formation de Melisia est discordant.
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Figure 2.13 : Log de référence de la Formation de Kato Fteri. La position de la figure 2.14.b est
donnée.
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Figure 2.14 : Faciés de la Formation de Kato Fteri. a) Bancs sableux d’une vingtaine de centimétres
d’épaisseur trés bien triés (1). La base de ces bancs présente des intraclastes silteux (2). Localement,
des couches d’environ 5 cm d’épaisseur d’arénite moyenne (3) peuvent apparaitre dans les bancs
sableux ou au-dessus des niveaux a intraclastes. Leur base est légérement érosive. b) Illustration des
turbidites a base sableuse de la partie du log entre 125 et 145 cm. La position de cette figure est
donnée sur la figure 2.13.

La Formation de Pilioura se trouve au Sud du village de Selinous, sur le «footwall» de la
faille Ouest Helike (Fig. 2.2). Des mesures prises dans les conglomérats indiquent un pendage
moyen de 28° en direction du Sud au Sud-Est. Ces directions de pendage s’expliquent par un
basculement de cette formation vers la faille Ouest Kerinia (WKF, Fig. 2.2), sur le
«hangingwall» de cette faille. Son épaisseur est de 100 m et elle couvre une surface de 0,7
km?. Sa base est érosive sur la Formation de Melisia sur une épaisseur de 60 m.

La Formation de Kerinia se situe a I’Est du village de Kerinia, sur le «footwall» de la faille
Ouest Helike (Fig. 2.2). Cette formation est affectée par de petites failles normales de
direction moyenne N100°E (Fig. 2.2), marquées dans la topographie par des vallées de faible
profondeur. Les conglomérats qui la composent présentent un pendage sédimentaire d’une
valeur moyenne de 22° en direction du Nord. Son épaisseur maximum est de 175 m et elle
couvre une superficie de 2,2 km? Sa base est érosive sur la Formation de Zoodhochos, a la
fois sur un axe SO-NE et un axe NO-SE, ainsi que sur la Formation de Melisia. Un
affleurement ayant les mémes caractéristiques que les formations précédemment décrites se
situe au Nord-Ouest du village de Kato Fteri (Fig. 2.2). Ces conglomérats reposent sur la
Formation de Kerinitis et sur la Formation de Kato Fteri. Ils sont d’extension trop restreinte et
ne constituent donc pas une formation a part entiére, mais pourraient faire partie de la
Formation de Kerinia.

Ces quatre formations sont composées de conglomérats trées mal triés, de
granulométrie plus faible (classe «pebble» d’environ 2 cm de moyenne), plus riches en
matrice et moins indurés (Fig. 2.15) que les conglomérats des formations du Groupe moyen.
La différence la plus marquante entre les foresets des Formations de Kouloura, Koumaris,
Pilioura et Kerinia par rapport a ceux des deltas du Groupe moyen (exemple du delta de
Kerinitis, Fig. 4.21) est la proportion beaucoup plus marquée de matrice arénitique (environ
60%). Les conglomérats de la Formation de Kolokotronis, faisant également partie du Groupe
supérieur, en sont quasiment dépourvus (Fig. 2.12.a).
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Figure 2.15: Foresets de deltas récents (Formation de Kerinia, Fig. 2.2). Les conglomérats sont
beaucoup moins grossiers (classe «pebble»), plus riches en matrice et moins indurés que ceux des
deltas du Groupe moyen.

e Interprétation :

Les conglomérats représentent des Gilbert-deltas dominés par les foresets. lls sont plus
récents que les deltas de Selinous et de Kerinitis. Ces deltas ont une direction de progradation
comprise entre le NNO et le NE. Curieusement, ces quatre formations ne présentent pas de
topsets. Ces deltas récents se sont construits principalement par remobilisation de sédiments
composants les deltas du Groupe moyen. La Formation de Koumaris a pu étre alimentée par
la riviere Meganitas, la Formation de Pilioura par la riviere Selinous et la Formation de
Kerinia par la riviere Kerinitis. D’aprés sa position, la Formation de Kouloura semble plus
jeune que les Formations de Koumaris, Pilioura et Kerinia, soulevées respectivement a une
altitude de 435 m, 540 m et 581 m dans le «footwall» immédiat de la faille d’Helike.

2.2.3.4. Formations superficielles

Ces formations contiennent des dépots continentaux (sols rouges, dépots de versant,
dépdts fluviatiles) et des dépdts marins (terrasses marines et deltas actuels).

e Lessols rouges :
Ces dépots sont repérables sur les conglomérats de Kerinia (a des altitudes de 100 a 420 m),
(Fig. 2.16) ainsi qu’au sommet de la Formation de Kolokotronis (& des altitudes de 800 et 836
m), (Fig. 2.2). lls ont une épaisseur maximale d’environ 20 m (Fig. 2.4). Ces dép6ts
s’installent de préférence sur des surfaces planes. Ils sont identifiables a leur couleur rouge
rouille prédominante. Ces sols rouges s’installent sur des conglomérats, mais également des
arénites et des silts des formations sous-jacentes. Les sols rouges sont trés souvent cultivés
(vignes, arbres fruitiers).

Les sols rouges correspondent a ce que Seébrier (1977) appelle les formations de
limons brun rouge ainsi que de breches peu ou pas consolidées. Ces sols rouges seraient
d’origine glaciaire (Riss et Wirm). D’apres Barbaroux & Bousquet (1976), les plateaux de
relative faible extension formés de sols rouges auraient une origine glaciaire (Mindel-Riss, 0,3
a0,4 Ma).
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Figure 2.16 : Développement des sols rouges sur des plateaux supportés p
Formation de Kerinia. Ces sols rouges sont trés souvent cultivés.
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ar des conglomérats de la

Une autre origine possible des sols rouges (ou sol fersialitique, Flotté, 2003) est
proposée par Dufaure (1975). Il I’associe a la dissolution d’un substrat carbonaté en zone mal
drainée durant une période chaude, avec accumulation des résidus insolubles (argiles rouges
et eléments siliceux du conglomérat). Selon le méme auteur, la période durant laquelle aurait
eu lieu I’essentiel de ce phénoméne correspondrait a I’interglaciaire Mindel-Riss (env. 350 —
300 ka, période corrélable au stade isotopique 9). Palyvos et al. (submitted) décrivent des sols,
dont la mise en place provoque localement la dissolution compléte des clastes de I’Unité du
prérift contenus dans la Formation sur laquelle ils s’installent. Les auteurs nomment ces sols
«terra rossa» qui correspondent aux sols rouges décrits dans cette étude (cf. § 2.2.3.4) car ils
se développent également sur les plateaux. D’aprés Durn (2003), les «terra rossa» se
formeraient sous I’effet d’un climat méditerranéen chaud et humide et sont connus dans tout
le domaine méditerranéen.

e Les dépots de versant
Il est possible d’en distinguer de deux types. Tout d’abord, ceux dont le déplacement est régi
essentiellement par la gravité. Ces sont les coulées de débris aériennes et les éboulis non
consolidés. Ensuite, ce sont les dép6ts de versant a ruissellement dominant. Ce sont les
colluvions au sens strict du terme. Ces dépbts sont trés récents a actuels.

e Les dépots fluviatiles

Ils correspondent aux dépéts récents et actuels observables dans le lit majeur des rivieres. Par
exemple, dans la riviere Kerinitis, il est possible d’observer a I’étiage, une succession de
barres longitudinales et transverses. Elles sont constituées principalement de graviers et de
galets, provenant de I’altération des sediments de I’Unité du prérift ou de la remobilisation des
sédiments des formations sédimentaires antérieures, notamment de la Formation de Kerinitis.
Localement, dans la partie aval du cours de la riviére Kerinitis, des placages de sédiments fins
(limons) ont été identifiés sur les formations antérieures (principalement, la Formation de
Zoodhochos). Il s’agit de terrasses fluviatiles résultant essentiellement de I’accumulation de
séquences de crues.
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e Les terrasses marines :

Les terrasses marines se présentent morphologiquement sous forme de deux barres bien
visibles dans le paysage, a environ 2 km a I’Est du village de Kerinia (Fig. 2.2). L’une est
située a 115 m d’altitude, elle est orientée selon NO9S°E et fait 50 m de long pour 5 m
d’épaisseur (Fig. 2.17.a). L’autre se situe a 150 m d’altitude, elle est orientée selon N113°E et
fait 20 m de long pour 3 m d’épaisseur. Ces deux barres reposent de fagon conforme sur la
Formation de Kerinia.

Ces barres littorales présentent toutes les deux des conglomérats a matrice calcaire et a
clastes issus de 1I’Unité du prérift (<50% de la roche totale, Fig. 2.17.b). L’une d’elle (115 m
d’altitude) présente des conglomérats a encroltement d’origine algaire et par des coraux.

Des terrasses marines ont été cartographiées par De Martini et al. (2004) et McNeill et
al. (2004) dans la méme région que celles identifiées dans cette étude. D’aprés McNeill et al.
(2004), elles correspondraient au Stage isotopique 5, soit un dge de 120 000 ans (Fig. 5.24).

Figure 2.17 : a) Terrasse marine exondée située a 115 m d’altitude, d’une orientation E-O et située a 2
km a I’Est du village de Kerinia (Fig. 2.2). b) Conglomérat a matrice calcaire composant ces barres
calcaires (la photographie est issue de la barre située a une altitude de 150 m). Les clastes sont issus de
I’Unité du prérift.

e Les deltas actuels

Les deltas actuels se mettent en place sur le «hangingwall» de la faille Ouest Helike (Figs 2.2
et 4.1). Sur le secteur riviere Meganitas — riviere Kerinitis, il s’agit des deltas alimentés par les
rivieres Meganitas, Selinous et Kerinitis.

La partie subaérienne (formée de topsets) est reconnaissable a la forme en demi-cercle
dessinant le trait de cote et correspondant aux embouchures des riviéres (exemple de la rivicre
Vouraikos, Fig. 4.20). Cette forme proviendrait de la dispersion des sédiments par la riviére
au niveau de son embouchure, suite a une diminution du régime d’écoulement. D’aprés Prior
& Bornhold (1989), ils seraient de méme dimension que les deltas géants du Groupe moyen.
La partie émergée (topsets) du delta de Vouraikos actuel a une superficie de 7,8 km®.
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2.3. Histoire géologique du secteur d’étude

Les coupes structurales sont réparties en trois groupes afin de contraindre au mieux les
¢épaisseurs des différentes formations sédimentaires, ainsi que leurs variations latérales. Les
tracés des coupes structurales sont présentés sur la figure 2.18 ou elles y sont distinguées par
des chiffres romains. Le premier groupe représente les coupes SSO-NNE (coupes I a V). Leur
orientation a été choisie de cette fagon car elle est normale a la direction moyenne des failles
majeures du secteur riviere Meganitas — riviere Kerinitis, le remplissage synrift étant contraint
au premier ordre par ces failles. Ces coupes intersectent avec un angle élevé la majorité des
failles de second et de troisiéme ordre. Le second groupe est composé de coupes normales aux
coupes du premier groupe et donc sub-paralléles a 1’orientation des failles majeures. Ce sont
des coupes orientées ONO-ESE (coupes VI et VII). Elles permettent d’étudier les variations
latérales d’épaisseur qui ne sont pas directement controlées par les failles majeures. Le
troisiéme groupe est constitué de coupes obliques par rapport a celles des deux premiers
groupes. Ce sont des coupes ESE-ONO (coupe VIII) et SO-NE (coupe IX). Elles permettent
de comprendre les variations d’épaisseur des formations sédimentaires qui ne sont pas liées
aux failles.

L'histoire géologique du secteur d'étude est marquée par plusieurs événements
d'érosion, souvent importants. Les discordances sont situées a la base de la succession synrift,
entre les trois groupes stratigraphiques et a l'intérieur des groupes moyen et supérieur.

2.3.1. Paléotopographie de I’Unité du prérift

La surface supérieure de I’Unité du prérift n’est pas horizontale sur le secteur rivicre
Meganitas — riviere Kerinitis. La paléotopographie est constituée de hauts topographiques, de
paléovallées et de dépressions topographiques.

Dans la vallée de la riviere Selinous (Fig. 2.2), ’Unité¢ du prérift forme un haut
topographique en forme de «triangle» (coupe I, Fig. 2.19.a), appelé le haut topographique
d'Aghriakona. Il s’agit bien d’un haut topographique et non pas d’un horst car aucune faille,
de part et d’autre de cette zone haute n’a été identifiée. Pour vérifier ces interprétations de
terrain, c'est-a-dire que les contacts avec le remplissage synrift sont de type stratigraphique,
des plans de failles ont été générés grace au logiciel gOcad. Les plans de failles qui ont été
retenus sont ceux dont les traces sur la surface topographique correspondent a la trace du
contact entre 1’Unité du prérift et le remplissage synrift. L’azimut et le pendage du plan qui a
été sélectionné sont N149°E-25NE (coupe I, Fig. 2.19.a). La faible valeur de pendage permet
d’attribuer a ce plan une valeur de contact stratigraphique discordant entre I’Unité du prérift et
le remplissage synrift et non pas a une faille.

Quatre paléovallées ont été mises en évidence sur le secteur d’étude. Sur la coupe III
(Fig. 2.19.b), la paléovallée 1, d’axe O-E est localisée entre le «hangingwall» de la faille Sud
Lakka (SLF) et le «footwall» de la faille Nord Lakka (NLF). Elle a une largeur estimée a 400
m pour une profondeur d’environ 112 m. Cette morphologie est affectée par les failles Sud
Lakka et Nord Lakka. La paléovallée 2, d’axe O-E est localisée sur le horst limité par les
failles Nord Lakka au Sud et d’Achladia au Nord. Elle a une largeur d’environ 150 m pour
une profondeur estimée a 100 m. Ces incisions sont comblées par les sédiments de la
Formation de Melisia. Ces deux paléovallées d’axe O-E affectent des blocs basculés. Sur la
coupe VII (Fig. 2.20.a), la paléovallée 3 d’axe SSO-NNE a été identifiée entre les failles de
Kato Mavriki (KMF) et Ouest Helike (WHF). Elle a une largeur estimée a 387 m pour une
profondeur d’environ 62 m.
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On remarquera que le profil topographique ainsi que les dimensions de cette morphologie en
creux sont proches de I’actuelle vallée de la riviere Selinous (coupe VII, Fig. 2.20.a). Sur la
coupe VII (Fig. 2.20.a), la paléovallée 4, d’axe SSO-NNE se trouve de part et d’autre de la
faille Est Kato Fteri (EKaFF, Fig. 2.2). Elle a une largeur d’environ 700 m et une profondeur
estimée a 87 m.

Deux dépressions topographiques ont été mises en évidence sur le secteur d’étude (Fig.

2.21). Une premiere se situe au Nord-Est du monastére de Taxiarchion (coupe I, Fig. 2.19.a et
coupe |1, Fig. 2.20.b). Cette interprétation est étayée par I’affleurement de I’Unité du prérift a
la fois au niveau du monastere de Taxiarchion et au Sud d’Achladia (Fig. 2.2). L axe de cette
dépression a une orientation NO-SE. Les caractéristiques du plan constituant un des ses flancs
ont été déterminées grace a I’utilisation du logiciel gOcad. Elles correspondent a N149°E-
25NE (coupe 1). La dépression du monastére Taxiarchion a une largeur maximale estimée a
2,8 km (coupe I1) qui diminue vers I’Ouest a une valeur de 2 km (coupe I, Fig. 2.19.a). Son
épaisseur varie de 375 m (coupe I1) a 325 m (coupe I) d’Est en Ouest. Cette dépression
s’élargit et s’approfondit donc d’Ouest en Est. Elle est affectée par les failles de Tachiarchion
(TF, coupe 1), de Selinous (SF, coupe VI, Fig. 2.22.a) et Nord Lakka (NLF, coupe I). Une
restauration de la coupe Il permet d’accéder aux dimensions de cette dépression. D’Ouest en
Est, elle passe d’une largeur de 1,9 a 2,6 km et d’une profondeur de 325 a 574 m (cette valeur
élevée provient de la restauration de la faille de Taxiarchion sur la coupe Il). La forte
épaisseur de la Formation de Melisia en rive droite de la riviere Selinous (coupe VI) est
expliquée par une période d’activité différente des failles affectant la dépression du monastére
de Taxiarchion. Il est supposé que la faille Nord Lakka (NLF, Fig. 2.2 et coupes | et I1) ait pu
jouer avant le début de I’activité de la faille de Selinous (coupe VI) permettant ainsi de
déposer une forte épaisseur (462 m) de sédiments de la Formation de Melisia. L’appel de
sédiments en rive droite de la riviére Selinous est favorisé par I’existence de la dépression
d’axe NO-SE.
Une seconde dépression topographique se situe a I’Est de Kerinia (coupe VII, Fig. 2.20.a).
Elle est beaucoup plus difficile a contraindre que la dépression du monastere de Taxiarchion.
Son existence est supposée car I’Unité du prérift disparait de I’affleurement a I’Est de Kerinia,
sans qu’aucune faille n’ait été mise en évidence, mais sa limite Est n'est pas discernable. La
dépression de Kerinia a un axe orienté SO-NE, une largeur estimée sur la coupe de 1,5 km
(coupe VII). Elle est affectée par le jeu de la faille de Kerinitis ainsi que par la faille EKaFF.
Contrairement aux paléovallées, les deux dépressions topographiques n’ont pas été totalement
comblées par la Formation de Melisia.

La discordance basale, présentant un dénivelé maximum de 375 m, indique que le rift
s'est superposé sur une paléotopographie développée pendant et depuis I'orogenése hellénique.
Cela représente une période de temps d'au moins 15 Ma, incluant la crise de salinité
messinienne (Rouchy, 2008). Les paléovallees, présentant des axes orientés O-E et NNE-SSO
pourraient représenter les traces d’un réseau hydrographique hérité. Les vallées orientées
NNE-SSO seraient liées aux cours d’eau principaux et les vallées d’axe E-O seraient liées aux
cours d’eau distributaires. Consécutivement au creusement des vallées par le réseau
hydrographique, aucun deépot fluviatile n’a été préservé, correspondant a une période de «by-
pass». L essentiel du remplissage des vallées est assuré par la Formation de Melisia, dont les
dépdts sont majoritairement lacustres. La tectonique complexe durant I’épisode orogénique
hellénique rend difficiles les corrélations entre dépressions topographiques et paléovallées.
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2.3.2. Groupe inférieur (phase d'extension précoce)

La subsidence était contrdlée par l'activité précoce de la faille de Pirgaki au Sud ainsi
que par celle de certaines failles de second et de troisieme ordre. En proposant qu'une
épaisseur de 500 m de la Formation de Melisia s'est mise en place en 2,5 Ma (Rohais et al.,
2007b), il est possible d'estimer un taux de subsidence de 0,2 m/ka. Cette faible subsidence
permet D’installation, dans un premier temps, d’un lac d’eau douce sur tout le secteur (Fig.
2.23). Dans le détail, les sédiments de cette phase lacustre comblent totalement les vallées et
partiellement les deux dépressions. La période lacustre montre que le secteur constituait une
zone protégée. Aucun argument ne permet de préciser ni la superficie, ni la bathymétrie du lac.
Compte tenu du contexte tectonique régional, il est supposé que le lac corresponde a une
retenue d'eau d'origine tectonique (compartiment faillé, isolant une zone affaissée).
L'épaisseur de la Formation de Melisia atteint 500 m mais peut présenter des variations
latérales importantes. Ces variations sont contrdlées a la fois, par I'héritage
paléotopographique, ainsi que par l'activité des failles et le basculement du bloc vers la faille
de Pirgaki. Dans un second temps, des apports fluviatiles proviendraient des reliefs présents
au Sud (Fig. 2.23). Ces dépots fluviatiles progradent dans I’étendue d’eau et permettraient
d’expliquer I’alternance fluvio-lacustre caractérisant la Formation de Melisia. Les dépots
fluviatiles de la Formation Ladopotamos (Ford et al., 2007b) pourraient également prograder
vers le Nord-Ouest, en cohérence avec les données de paléocourants (N320°E, Fig. 2.23).
L’activité de la faille Nord Lakka pendant le remplissage de la dépression de Taxiarchion est
attestée. Par la suite, 1’activité tectonique sur les failles de la région d’Achladia (cf. Histoire
tectonique) permet a des blocs d’étre soulevés et soumis a I’érosion (par exemple le bloc
limité par les failles d’Achladia et Ouest Kerinia ou celui limité par les failles de Kato
Mavriki et Ouest Helike, coupe 111, Fig. 2.19.b).

Afin de décrire I’histoire tectonique, il est possible de découper le secteur d’étude en
trois parties qui ont connu des histoires tectoniques différentes. L’activité de la faille de
Pirgaki est attestée par I’épaississement de la Formation de Melisia en direction de cette faille
(coupe III, Fig. 2.19.b ; coupe VIII, Fig. 2.24.a ; coupe IX, Fig. 2.25). Les failles de second et
de troisiéme ordre actives pendant le dépot de la Formation de Melisia sont identifiées par une
¢paisseur supérieure de cette formation sur leur «hangingwall» par rapport a leur «footwally.
C’est le cas pour la faille de Kato Mavriki (KMF, coupe II, Fig. 2.20.b et coupe III, Fig.
2.19.b), d’Achladia (AF, coupes II et III), Nord Lakka (NLF, coupes I, II et III), Ouest
Kerinia (WKF, coupes II et IV, Fig. 2.22.b). Ces failles ont localement contrélé la mise en
place de la Formation de Melisia dans la partie centrale du secteur (région d’Achladia). Le
systéme en horst et graben a été basculé, tout comme le reste du bloc de faille de Pirgaki, a la
fois vers la faille de Pirgaki (coupes III, IV et VIII, Fig. 2.24.a), mais également vers la faille
de Kerinitis (coupe VI, Fig. 2.21.a et coupe V, Fig. 2.24.b). Ce basculement explique les
pendages systématiquement dirigés vers le Sud dans la Formation de Melisia, sur une grande
partie du secteur d’étude (Fig. 2.2). La partie Est, ne présentant pas de systéme de petits blocs
de failles a connu une histoire différente, tout comme la partie Ouest. Le rejet vertical de la
faille de Pirgaki diminue vers I’Ouest (Fig. 2.2). En effet, le rejet vertical a une valeur de 1475
m (coupe IV) au Sud de Melisia, qui passe a 550 m au niveau du monasteére de Taxiarchion
(coupe I, Fig. 2.19.a). Dans la région de Kounina (Fig. 2.2), ’amortissement de la faille de
Pirgaki ne semble pas avoir permis le basculement de la Formation de Melisia (coupe I). A
I’Est du secteur d’étude, les failles Est et Ouest Kato Fteri ne semblent pas avoir été actives
pendant le dépdt de la Formation de Melisia (coupe V et coupe IX, Fig. 2.25). La Formation
de Melisia, dans la partie Est du secteur n’a enregistré qu’un basculement vers les failles de
Pirgaki et de Kerinitis.
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2.3.3. Groupe moyen (phase d'extension principale)

La dynamique du rift a changé fondamentalement au début de la période de dépdt du
Groupe moyen. Cette période est caractérisée par les deltas de type Gilbert de grandes
dimensions (Kerinitis et Selinous) déposés dans les «hangingwalls» immédiats des failles
normales actives et corrélés pro parte avec les faciés fins distaux de prodelta (Formation de
Zoodhochos). A sa base, le delta de Kerinitis présente une incision d'au moins 300 m (Coupe
VI, Fig. 2.22.a), créée par un évenement érosif d'age inconnu. La base du delta de Selinous est
également érosive (Coupe VI). Ces deltas se sont déposés sous une tranche d'eau marine ou
saumatre (Chapitre 4). Cela implique qu'il y a eu une transgression marine a la transition entre
les périodes de dépo6t du Groupe inférieur et du Groupe moyen, générée par une augmentation
importante de l'espace d'accommodation. L'accélération du taux de subsidence est due a
I'entrée en activité de la faille de Kerinitis, connectant les failles de Pirgaki et de Mamoussia
(Gupta et al., 1998 ; Figs 2.2, 2.26 et Chapitre 5) permettant l'augmentation du taux de
subsidence. En supposant que les 600 m du delta de Kerinitis se soient déposés en 500 a 800
ka (Chapitre 5), il est proposé un taux de subsidence entre 0,75 et 1,2 m/ka pendant le dép6t
du Groupe moyen. En raison de la dominance de ces failles majeures, les failles secondaires
étaient moins actives (TF, NLF, AF et EKaFF, Figs 2.2 et 2.26). Le taux d'apport
sédimentaire a augmenté significativement avec l'arrivée massive d'un grand volume de
sédiments conglomératiques, transportés par les riviéres Kerinitis et Selinous. Cela implique
un soulévement du bassin au Sud.

Dans le lac présent sur le secteur riviere Meganitas — riviére Kerinitis se mettent en
place des deltas dont il ne subsiste plus que les faciés de prodelta, représentés par la partie
inférieure de la Formation de Zoodhochos (cf. § 2.2.2.3). Cette partie de la Formation de
Zoodhochos se trouve stratigraphiquement sous les deltas géants ainsi que dans la région de
Melisia (cf. § 2.2.2.3 et Figs 2.2 et 2.4). Le manque de données de paléocourants ne permet
pas de préciser la localisation de ces deltas. Les contacts érosifs de la partie inférieure de la
Formation de Zoodhochos sur la Formation de Melisia (coupe I, Fig. 2.19.a, coupe Il, Fig.
2.20.b, coupe VI, Fig. 2.22.a et coupe VII, Fig. 2.20.a), localisés dans les dépressions de
Taxiarchion et de Kerinia, pourraient étre dus a des courants de turbidité. L absence de dépot
de la Formation de Zoodhochos dans la région d’Achladia montre que cette région constituait
un haut topographique (coupe Ill, Fig. 2.19.b), au tout début de la mise en place du Groupe
moyen.

Les failles actives pendant le dép6t de la Formation de Zoodhochos (Fig. 2.26) sont les
failles de Taxiarchion (TF, coupe I, Fig. 2.20.b), Nord Lakka (NLF, coupe I, Fig. 2.19.a et
coupe 1l, Fig. 2.20.b), d’Achladia (AF, coupes | et Il) et Est Kato Fteri (EKaFF, coupe VII,
Fig. 2.20.a). La faille Est Kato Fteri (Fig. 2.2 et coupe VII, Fig. 2.20.a) permet une rotation
entre un bloc basculé a I’Ouest (coupe 1V, Fig. 2.22.b) et un bloc peu basculé a I’Est (coupe
IX, Fig. 2.25).

Apres le dépbt du Groupe inférieur, les dépressions de Taxiarchion et Kerinia ne sont
pas comblées. Les variations d’épaisseur de la Formation de Zoodhochos de part et d’autre de
la zone haute d'Aghriakona (Fig. 2.8.a) ainsi que les «onlaps» qu’elle forme (coupes | et I1)
montrent que cette formation continue a combler la depression de Taxiarchion. Il en est
probablement de méme pour la dépression de Kerinia (coupe VII, Fig. 2.20.a). La subsidence
est marquée au niveau des failles de Pirgaki et de Kerinitis, induisant un basculement de plus
en plus important du bloc de faille de Pirgaki (coupe 1V, Fig. 2.22.b ; coupe VI, Fig. 2.22.a et
coupe VIII, Fig. 2.24.a). Ce basculement en direction des failles de Pirgaki et de Kerinitis
participe a la création d’espace d’accommodation dans la région de Kato Fteri, accentuant la
profondeur d’eau au-dessus de la dépression de Kerinia (Fig. 2.26).
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Le jeu de la faille EKaFF y participe également en créant un graben secondaire (coupe V, Fig.
2.24.b et coupe VII, Fig. 2.20.a).

Le delta de Kerinitis est un delta dont le mode d’empilement des unités en progrado-

aggradation, est davantage aggradant que progradant (Figs 4.3, 4.4 et 5.3).
Le schéma d’empilement des unités du delta de Selinous présente une composante
progradante forte (Fig. 2.8.a). Les différents modes d’empilement de ces deux deltas seraient
a relier avec les variations du taux de subsidence le long de la faille de Pirgaki, et peuvent étre
comparés avec les modeles numériques de Hardy & Gawthorpe (1998). Dans la zone de dépot
du delta de Kerinitis, le taux de subsidence est élevé, ce qui se traduit par une composante
aggradante importante et ce taux de subsidence diminue vers 1’Ouest (conjointement avec une
augmentation de la composante progradante). Le delta de Selinous s’est déposé en scellant la
faille Nord Lakka (NLF, coupe I, Fig. 2.19.a). La partie supérieure de la Formation de
Zoodhochos se dépose dans la région de Kato Fteri (Fig. 2.2), représentant le prodelta des
deltas de Kerinitis et de Vouraikos. La forte épaisseur de cette formation dans la région de
Kato Fteri (coupe V, Fig. 2.24.b et coupe IX, Fig. 2.25) vient de la superposition des deux
parties de Zoodhochos et a été permise par I’existence de la dépression de Kerinia. La
subsidence dans cette zone, est accentuée par le jeu a la fois de la faille EKaFF et de Kerinitis
(Fig. 2.26). La dépression topographique de Kerinia représente donc un axe préférentiel de
transport et d’accumulation de sédiments. Elle est encore active aprés la période de dépot du
Groupe moyen.

La terminaison abrupte de l'activit¢ de la faille de Pirgaki est documentée par les
géométries en «toplap» des unités supérieures du delta de Kerinitis. L'abandon des failles de
Pirgaki et de Mamoussia et le transfert de 1’activité tectonique vers le Nord, au segment Ouest
de la faille d’Helike (McNeill & Collier, 2004 ; Leeder et al., 2007 et Fig. 2.2) se sont
déroulés vers 700 ka. L'activité de la faille d'Helike a déclenché le soulévement de son
«footwall». Ce soulévement est mod¢lisé en utilisant des terrasses marines (par exemple,
celles superposées au delta de Kerinia ; McNeill & Collier, 2004 ; De Martini et al., 2004). En
utilisant une altitude minimum pour le sommet du delta de Kerinitis de 800 m et en prenant un
taux de soulévement moyen de 1,1 mm/a (McNeill & Collier, 2004), ce soulévement aurait
débuté il y a environ 700 ka. Cette date semble cohérente avec les datations
biostratigraphiques du Groupe moyen des secteurs orientaux (Rohais et al., 2007b ; Ford et al.,
2007b).

2.3.4. Groupe supérieur (phase d'abandon et de soulevement du bloc)

Le Groupe supérieur correspond a une période dominée par des phénomenes érosifs.
Les paléovallées ainsi creusées sont ensuite remplies par des Gilbert-deltas (par exemple, les
deltas de Kolokotronis et de Kerinia) ou des facies distaux (Formation de Kato Fteri).

Les dépots du Groupe supérieur permettent de tracer 1'évolution de la riviere Kerinitis
entre 700 ka et aujourd'hui, avec trois cycles d'érosion et de dépot (Fig. 2.27).
(1) La riviere a tout d'abord incisé une vallée vers le Nord de 280 m de profondeur dans son
propre delta (coupe VI, Fig. 2.22.a). Cette vallée a été ensuite remplie par le delta de
Kolokotronis, qui s'est construit préférentiellement vers le N et le NNO (Fig. 2.12.1).
L'augmentation de l'espace d'accommodation nécessaire au dépdt du delta de Kolokotronis a
pu étre créée par une augmentation eustatique, combinée avec le jeu de la faille de Kerinitis.
Le niveau coquillier repéré dans les topsets du delta de Kolokotronis (cf. § 2.2.3.1 et Figs
2.12.b, ¢, d et e) montre que le delta de Kolokotronis s’est déposé au moins en partie dans un
milieu marin. Les turbidites sableuses de la Formation de Kato Fteri sont interprétées comme
l'expression distale du delta de Kolokotronis.
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(2) La base de delta de Kerinia est fortement érosive vers le Nord (coupe IX, Fig. 2.25).
L'altitude maximum atteinte par cette formation est de 581 m. Sa base se situe a environ 50 m.
La vraie incision est amplifiée par des failles normales (coupe 1X), impliquant que le
creusement a la base du delta est beaucoup plus faible que 500 m. En comparaison, le delta de
Trapeza qui se trouve a I'Est, Fig. 2.1) est soulevé a 200 m, sans étre affecté par les failles
(Ford et al., 2007b). Sa base incise sur une épaisseur d'au moins 200 m. La présence de
nombreuses failles normales coupant le delta de Kerinia est liée a sa position dans la zone de
relais entre les deux segments de la faille d'Helike (Pavlides et al., 2004 ; Koukouvelas et al.,
2005 ; Chatzipetros et al., 2005). Ce creusement a été suivi par une remontée du niveau de
base permettant le dépot d'un petit delta (le delta de Kerinia) dans la paléovallée. Dans cette
paléovallée ne sont préservés que les facies de foreset.

(3) Pour arriver a la configuration actuelle, la riviere Kerinitis a ensuite incisé le delta de
Kerinia, en migrant vers I'Est. Le dépdt-centre s'est déplacé vers le Nord, dans le bloc contrélé
par la faille d'Helike. Les deltas alimentés par les rivieres Meganitas, Selinous et Kerinitis se
mettent actuellement en place dans le Golfe de Corinthe.

Ainsi, la riviere Kerinitis a migré vers I'Est depuis le Pléistocéne moyen en méme
temps que son dépot-centre a migré vers le Nord. Cette migration est en liaison avec (i) le
soulevement progressif du bloc de Pirgaki-Mamoussia dans le «footwall» de la faille d'Helike
et (ii) l'activité tardive de la faille de Kerinitis.

A I'Ouest et au centre du secteur, les formations de Pilioura et de Koumaris sont
probablement contemporaines de la mise en place de la Formation de Kerinia. Toutes les trois
se trouvent sur le «footwall» immédiat de la faille d'Helike Ouest. Leur mise en place est
expliquée de la méme fagon que pour la Formation de Kerinia.

La Formation de Koumaris s’est probablement déposée a partir de la riviere Meganitas (Figs
2.2 et 2.28).

La position de la Formation de Kouloura sur le «hangingwall» du segment Ouest de la
faille d’Helike en fait un delta plus récent que les formations de Kerinia, Piloura et Koumaris.
La Formation de Kouloura est soulevée dans le «footwall» de la faille d’Aigion (coupe I, Fig.
2.19.a).

Les sols rouges, témoins des épisodes périglaciaires récents sont préservés
principalement au sommet du delta de Kolokotronis et sur la Formation de Kerinia (Fig. 2.16).
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2.4. Confrontations des données stratigraphiques et corrélations

Le but de cette partie est de présenter les modeles de stratigraphie synrift du rift de
Corinthe existant dans la bibliographie, de les comparer entre eux et avec les résultats de ce
travail. Apres la présentation de la stratigraphie synrift «onshore», la stratigraphie synrift
«offshore» sera présentée. Des corrélations latérales, depuis la partie Ouest de la céte Sud du
Golfe vers la région d’Aigion et jusqu’a Akrata (a I’Est, Fig. 1.8) seront proposées. En
complément, des corrélations entre le secteur d’étude et la zone «offshore» seront envisageées.
Ces corrélations permettent d’étudier les variations latérales d’épaisseur et d’environnements
de dépodt entre des unités équivalentes, mais également de comprendre I’évolution du rift a
I’échelle de la cote Sud et de replacer la zone d’étude dans un cadre régional.

2.4.1. Stratigraphie «onshore»

Differentes études a diverses échelles ont été réalisées sur la marge Sud du Golfe de
Corinthe. Ori (1989) propose le premier une colonne stratigraphique synthétique du
remplissage synrift. Ghisetti & Vezzani (2004, 2005) décrivent notamment la zone d’étude de
ce travail mais a une précision beaucoup moins élevée. Ford et al. (2007b) et Rohais et al.
(2007a, 2008) ont le mérite d’avoir tenté de caler dans le temps les différentes formations
répertoriées grace notamment a des études palynologiques. Il sera vu que ces différentes
propositions de colonnes stratigraphiques suggerent une évolution en deux ou trois étapes.

Ori (1989) propose une évolution de la sédimentation synrift en deux étapes (Fig.
2.28.a) qui débuterait a la fin du Miocene, basée sur I’étude de la zone Platanos-Derveni (Figs
1.6 et 1.8). La premiére phase serait caractérisée par une sédimentation majoritairement
continentale (environnement alluvial, lacustre et quelques facies de plage), de 1500 a 3000 m
d’épaisseur, dans un «proto-Golfe de Corinthe», sans doute ouvert vers I’Est. Durant la
seconde phase, le Golfe de Corinthe aurait déja la configuration qu’il a actuellement avec un
remplissage composé de Gilbert-deltas ainsi que de dépbts d’eau profonde, d’une épaisseur de
1200 m (Fig. 2.28.b). Trois générations de Gilbert-deltas (Fig. 2.28.b) sont présentes. Tout
d’abord, les Gilbert-deltas d’épaisseur importante, anciens et suréleveés (llias et Evrostini), les
Gilbert-deltas plus jeunes également surélevés et les Gilbert-deltas actuels. Bien que les deltas
semblent dominer cette seconde étape, les dép6ts turbiditiques forment, selon Ori (1989) la
plus grande partie du remplissage. Pendant la seconde étape, le Golfe de Corinthe était
supposé étre en connexion avec la mer lonienne via le Golfe de Patras. Les mesures de
paléocourants indiquent une source sedimentaire venant de I’Ouest. La transition entre la
premiere et la seconde phase est marquée par une discordance et une forte augmentation du
rapport subsidence/sédimentation (Fig. 2.28.a).

Doutsos & Piper (1990) ont travaillé dans la région Sud-Est du Golfe de Corinthe, au
Sud de Xylokastro (Fig. 1.8). Ils proposent une évolution du rift en deux étapes. Des dép6ts
de sables, de silts lacustres et fluviatiles seraient datés du Pliocéne moyen a terminal
(Kontopoulos & Doutsos, 1985 ; Frydas, 1987 ; Zelilidis et al., 1988) et constitueraient la
premiére étape. La seconde étape est caractérisee par des dép6ts de conglomérats quaternaires
(cones alluviaux). Vers le Sud-Est, ces conglomérats reposent directement sur I’Unité du
prérift. Vers le Nord, ces conglomérats alimenteraient des Gilbert-deltas.
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Les marnes interstratifiées avec ces Gilbert-deltas comportent certains indices
d’environnement marin mais la plus grande partie de ces marnes serait déposée en milieu
lacustre ou d’eau saumatre (Keraudren, 1970, 1971, 1972 ; Richter et al., 1979).
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Figure 2.28 : a) Colonne stratigraphique synthétique du remplissage synrift entre les villes de Platanos
et de Derveni proposée par Ori (1989), (Fig. 1.6 et 1.8 pour une localisation). b) Coupe synthétique
orientée SO-NE passant par le Gilbert-delta de I’Evrostini. Les numéros associés aux failles
correspondent a ceux portés sur la figure a. La faille n°2 correspond a I’initiation de la seconde phase
de dépot.

D’aprés Doutsos & Piper (1990), la base de ces conglomérats quaternaires serait datée du
Calabrien (1,8 Ma a 530 ka) par des restes de mammiféres (Symeonidis et al., 1987).

Doutsos & Poulimenos (1992) présentent une carte géologique sommaire des dépots
synrifts du Nord du Péloponnése, depuis le Sud de Patras jusqu’a la ville de Derveni vers 1’Est
(Fig. 1.8). Les auteurs proposent un schéma stratigraphique de la zone d’Aigion, ou sont
localisés les affleurements du pré-rift (pré-Néogeéne), des dépdts lacustres ou de lagune datés
du Pléistocene inférieur, des dépots de fan-deltas quaternaires et des dépots de cones
alluviaux également quaternaires (situés sur le «hangingwall» de la faille d’Helike).
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Doutsos & Poulimenos (1992) suggérent une évolution du Golfe en trois étapes. Ils utilisent
des données chronostratigraphiques issues de 1’étude de marnes, dont la période de dépot se
situerait entre le Pliocéne supérieur et le Pléistocéne inférieur (Symeonidis et al., 1987 ;
Frydas, 1987, 1989). Selon les auteurs, la premiere étape débuterait au Pliocéne supérieur au
niveau de la cote Nord du Golfe conduisant a la formation du Golfe de Patras et a la partie Est
du Golfe de Corinthe (la mise en place de ces deux structures est achevée au Pliocéne
supérieur). Pendant cette étape, se déposent des sédiments lacustres ou lagunaires. Durant le
Quaternaire, la subsidence se déplace vers le Sud et le rifting se propage vers 1’Ouest. Ces
résultats sont basés sur des données de cinématique sur les failles. La seconde étape s’étalerait
du Pléistocene inférieur au Pléistocene supérieur. Elle est caractérisée par le dépdt de
sédiments lacustres, lagunaires ou alluviaux. La troisiéme étape (du Pléistocéne supérieur a
I’actuel ?) est dominée par la mise en place de fan-deltas, de dépdts alluviaux et de terrasses
marines.

Collier & Jones (2003) ont cartographi¢ une région comprise entre Diakopfto (Fig.
1.6) et Kalavrita au Sud (Fig. 1.8) représentant une surface d’environ 500 km?. Dans le
remplissage synrift, les auteurs distinguent les Gilbert-deltas sur la partie Nord de la marge
Sud du rift de Corinthe, une majorité de dépots non marins ainsi que les sédiments marins du
fond du Golfe actuel. Les sédiments non marins sont répartis dans deux formations. La
formation «basale fluviatile/alluviale a lacustre» repose en discordance sur 1’Unité du prérift.
Elle est composée de conglomérats et peut atteindre une épaisseur maximale de 800 m au
Nord des failles de Kerpini et de Doumena (Fig. 4.1). D’aprés les caractéristiques
sédimentologiques données sur les conglomérats par les auteurs, il s’agirait de dépots
alluviaux. Les sédiments lacustres ne sont pas décrits. La formation de «cones alluviaux en
progradation» est composée de sédiments grossiers formant des cones alluviaux et des dépots
fluviatiles qui peuvent passer latéralement vers le Nord a des dépdts fins lacustres. Ils sont
localisés sur les «hangingwalls» des failles de Kalavrita et de Kerpini (Fig. 4.1). Collier &
Jones (2003) suggerent qu’au début du rifting, les failles de Kalavrita, Kerpini et Doumena
¢taient actives. L’activité s’est par la suite propagée vers le Nord.

Ghisetti & Vezzani (2004) ont présenté la premicre carte géologique détaillée a partir
d’une cartographie a I’échelle 1:25000, couvrant une surface de 600 km”. Ils proposent trois
étapes pour le remplissage synrift dans le bassin d’Aigion et jusqu’a quatre étapes dans le
bassin de Derveni (Fig. 2.29). Ces deux bassins sont séparés par un haut topographique a
pendage Nord hérité de la formation de la chaine des Hellénides. Cette structure isole les deux
bassins et aurait contribué¢ au controle de la répartition des failles et de la sédimentation
pendant I’évolution plio-pléistoceéne du rift de Corinthe. L’origine de tous les ages proposés
n’est pas précisée par les auteurs.

Trois étapes de dépot ont été identifiées dans le bassin d’Aigion (Fig. 2.29.a). La premiére
étape (unité fl1) consiste en des conglomérats grossiers d’une €paisseur maximum de 500 m,
dont I’environnement de dépdt n’est pas précisé. Ils reposent en discordance sur les
carbonates du prérift. Ghisetti & Vezzani (2004) suggerent un age entre le Pliocéne inférieur
et le Pliocéne moyen.

La seconde étape de dépdt est composée de deux unités. L’unité L2 consiste en des arénites,
des marnes et des argiles lacustres ou lagunaires (fin Pliocéne — début Pléistoceéne). L2 est
limitée au Sud par la faille de Pirgaki-Mamoussia (Fig. 1.8). L épaisseur de cette unité n’est
pas mentionnée (Fig. 2.29.a). L’unité L2 est recouverte par 600 m de conglomérats et de
graviers nommés G2. L’unit¢ G2 correspondrait au dépot de Gilbert-deltas (début
Pl¢éistocene-Pléistocéne moyen ?).
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La troisieme étape (unité G3) est formée d’une unité de conglomérats et de graviers de 300 a
500 m d’épaisseur qui correspondrait également a des dép6ts de Gilbert-delta. L’unité G3
reposerait en discordance sur le preérift (dans la vallée de la riviéere Meganitas, Fig. 2.1) et en
discordance sur I’unité L2 (a I’Ouest d’Achladia, Fig. 2.2). Les foresets de ce Gilbert-delta
seraient interstratifiés avec des marnes marines et des argilites silteuses (début Pléistocene-
Pléistocéne moyen).

Ghisetti & Vezzani (2004) proposent également un schéma stratigraphique pour le bassin de
Derveni (Fig. 2.29.b). Les dépots les plus anciens correspondraient au Gilbert-delta d’ Akrata
(Fig. 1.8) qui reposerait sur le prérift («Kratis structural high»). Ce delta serait au-dessus
stratigraphiquement de I’unité L2 du bassin d’Aigion. Le delta d’Akrata, quant a lui, serait
équivalent a I’'unité G2 du bassin d’Aigion (Figs 2.29.a et b). L’ épaisseur de ce delta n’est pas
mentionnée. L’unité fl1 n’a pas d’équivalent dans le bassin de Derveni (cf. biseau entre les
colonnes des figures 2.29.a et b). D’aprés Ghisetti & Vezzani (2004), le delta d’Akrata (au
Sud d’Akrata) serait recouvert par un minimum de 1000 m de siltites lacustres et de marnes
interstratifiées avec des dép6ts alluviaux. Ces dépots correspondent a I’unité L3 attribuée a la
troisieme étape de dépdt (Fig. 2.29.b). Les auteurs correlent cette unité a la premiére phase de
dép6t définie par Ori (1989 et Fig. 2.29.c). Ghisetti & Vezzani (2004) proposent une
fermeture vers I’Ouest du bassin de Derveni contre le haut topographique du Kratis.

Une quatrieme étape de dépdt a été définie dans le bassin de Derveni. Elle correspond a
I’unité G4 (Fig. 2.29.b) constituée des Gilbert-deltas de I’Evrostini et de I’llias, séparés par
des horizons de turbidites marines. L unité G4 serait discordante sur I’unité L3. L’unité G4
serait I’équivalent de la seconde phase de dépot définie par Ori (1989 et Fig. 2.29.c). L unité
G4 aurait une épaisseur supérieure a 700 m et correspondrait au Pléistocéne moyen —
Pleistocéne supérieur.

Ghisetti & Vezzani (2004) proposent que les unités L3 et G4 du bassin de Derveni se trouvent
stratigraphiquement au-dessus de I’unit¢é G3 du bassin d’Aigion. Cette disposition
stratigraphique indiquerait que I’extension aurait debuté plus tét dans le bassin d’Aigion que
dans le bassin de Derveni. Cette donnée va a I’encontre de I’ouverture depuis I’Est vers
I’Ouest du rift de Corinthe (Armijo et al., 1996) ainsi que d’une plus grande quantité
d’extension a I’Est du rift qu’a I’Ouest (Doutsos & Poulimenos, 1992 ; LePichon et al., 1995).

Ghisetti & Vezzani (2005) ont proposé une stratigraphie en trois unités appelées
«Early Rift», «Mid-Rift» et «Late Rift» (Fig. 2.30). Comme dans le cadre de I’étude de
Ghisetti & Vezzani (2004), deux bassins sont distingués : le bassin d’Aigion et le bassin de
Derveni-Corinthe (ce bassin semble plus large que dans le cas de I’étude de Ghisetti &
Vezzani, 2004). Ces deux bassins sont séparés par un haut topographique formé de carbonates
du pré-rift, et est appelé «Zarouchla Culmination».

L’epaisseur du remplissage syn-rift Plio-Pléistocene dans le bassin de Derveni-Corinthe
(environ 3000 m) est supérieure a celle du remplissage syn-rift dans le bassin d’Aigion
(environ 2000 m, Figs 2.30.a et b). Les auteurs expliquent cette différence par des valeurs de
déplacement sur les failles majeures supérieures a I’Est par rapport a I’Ouest. L’origine des
ages proposeés par les auteurs n’est pas précisee.

L’unité «Early Rift» est composée de conglomérats grossiers continentaux et d’arénites
interstratifiées avec des argilites. Cette sequence pourrait étre d’age Pliocéne (?). Cette
séquence est particulierement développée vers I’Ouest.

L unite «Mid-Rift» (fin Pliocene-debut Pléistocéne ?) est la séquence qui présente les plus
importantes variations latérales de facies. Dans le bassin d’Aigion (Fig. 2.30.a), elle consiste
en des argilites lacustres (de 100 a 200 m d’épaisseur) recouvertes par des clinoformes
conglomératiques de 300 a 500 m d’épaisseur.
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Dans le bassin de Derveni (Fig. 2.30.b), les argilites lacustres ainsi que les arénites et les
conglomérats évoluent vers le haut a des siltites massives contenant des horizons
conglomératiques. L’épaisseur de ces siltites est d’au maximum 1000 m. L’unité se ferme a
I’Ouest contre le haut topographique de Zarouchla.
L’unité «Late Rifty (début du Pléistocéne moyen) est dominée par des clinoformes
conglomératiques qui constituent des fan-deltas. Ces fan-deltas auraient, selon Ghisetti &
Vezzani (2005) entre 300 et 500 m d’épaisseur dans le bassin d’Aigion (Fig. 2.30.a) et jusqu’a
1200 m dans le bassin de Derveni-Corinthe (Fig. 2.30.b).

Le schéma stratigraphique de Ghisetti & Vezzani (2004) est différent de celui de
Ghisetti & Vezzani (2005). Les unités (fl1, L2, G2 et G3) définies par Ghisetti & Vezzani
(2004) sont difficilement corrélables aux unités proposées par Ghisetti & Vezzani (2005).

b) Derveni-Corinth basin

a)
~~—~—~~— Discordance
_____ -~~~ Discordance
g tmnad ~~~~— Discordance
=4 E
3 ¢, Prerift

Marine siltstones  Sandstones
and mudstones

Figure 2.30 : Colonne stratigraphique synthétique du remplissage synrift du bassin d’Aigion et du
bassin de Derveni d’aprés Ghisetti & Vezzani (2005).

Malartre et al. (2004) et Ford et al. (2007b) ont défini une stratigraphie des dépots

synrifts, comportant deux groupes (Fig. 2.31), sur le bloc de faille de Pirgaki-Mamoussia,
entre les riviere Kerinitis et Ladopotamos (Figs 1.6 et 1.8).
Le «lower group» est représenté par les formations Ladopotamos et Katafugion. La Formation
Ladopotamos (300 m d’épaisseur minimum) repose en discordance sur les carbonates
mésozoiques du prérift. Elle est composée de conglomérats rougeatres, d’arénites et de siltites
(Fig. 2.31). Les dépots de la Formation Ladopotamos correspondent a des facies fluviatiles de
type riviere en tresses. La Formation Katafugion (épaisseur de 40 m) comprend un calcaire fin
bioclastique blanchatre (entre 20 et 25 m d’épaisseur) surmontée par un ensemble
conglomératique de plage de 18 m d’épaisseur (Fig. 2.31). L’Unité de Derveni correspond
principalement a des dépots fins d’«offshore». La Formation Katafugion représenterait des
dépots de lagon subtidal protégé, sous un régime microtidal.

82



L’«upper group» repose en discordance sur le «lower group». Cette discordance correspond a
une surface d’érosion, d’une incision maximum de 300 m. Au Sud de la faille de Pirgaki (Fig.
1.8), une épaisseur maximum de 1300 m de conglomérats interstratifiés avec des arénites et
siltites rougedtres est corrélée au «lower group». Le passage de la Formation Ladopotamos a
la Formation Katafugion représente une transgression marine au sein du «lower Group» (Ford
et al., 2007b).
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Figure 2.31 : Colonne stratigraphique synthétique modifiée d’aprés Ford et al. (2007b), représentant
I’organisation des dépots synrifts sur le bloc Pirgaki-Mamoussia (PM, Fig. 1.8 pour une localisation).

L’«upper group» débute par une succession de facies fins (siltites et argilites) de 50 m
interprétée comme des dépots de prodelta (Unité de Derveni). Cette succession est surmontée
par I’ensemble conglomératique du Gilbert-delta du Vouraikos d’une épaisseur supérieure a
800 m (Fig. 2.31). Le delta de Vouraikos est surmonté en discordance par une fine unité
conglomératique (de 10 a 15 m d’épaisseur) recouverte par des dépdts récents de sols rouges.
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Le long du segment Est de la faille d’Helike (Figs 1.6 et 1.8), I’«upper group» est incisé et
recouvert en discordance par de petits Gilbert-deltas surélevés (par exemple, au niveau du
village de Trapeza).

Des datations issues d’études palynologiques ont permis d’estimer la période de mise en place
du delta du Vouraikos entre 1,1 Ma et 0,7 Ma, c'est-a-dire du Pléistocene inférieur au tout
début du Pléistocéne moyen (Malartre et al., 2004 ; Ford et al., 2007b).

Palyvos et al. (soumis) ont étudié une zone comprise entre Aigion et I’extrémité Ouest
du Golfe de Corinthe. Des foresets de Gilbert-deltas lacustres ont été identifiés (Formation
Aravonitsa). Ces foresets passent latéralement a des sédiments fins interprétés comme des
dép6ts de bottomset par Palyvos et al. (soumis). Ces dépdts fins sont situés au sommet d’une
formation datée du début du Pléistocene moyen.

Il est intéressant de comparer les schémas stratigraphiques proposés par Ford et al.
(2007b ; Fig. 2.31) et par Ghisetti & Vezzani (2004, 2005 ; Figs 2.29 et 2.30) pour la région
d’Aigion. Il y a de nombreuses différences entre ces schémas stratigraphiques. L’unité fl1
(Ghisetti & Vezzani, 2004 ; «Early Rift» de Ghisetti & Vezzani, 2005) n’a pas été identifiée
par Ford et al. (2007b). L’ unité L2 (Ghisetti & Vezzani, 2004) serait équivalente au «lower
group» bien que Ford et al. (2007b) aient identifié dans ce groupe une formation fluviatile
(Formation de Ladopotamos) et non pas lacustre. Les clinoformes de 300 a 500 m d’épaisseur
de I'unité «Mid Rift» (Ghisetti & Vezzani, 2005) n’ont pas été identifiés par Ford et al.
(2007b). L’unité G2 (Ghisetti & Vezzani, 2004) serait I’équivalent du delta de Vouraikos
(«upper group» de Ford et al., 2007b) avec des épaisseurs proches. Les dates proposées pour
le dépdt de I'unité G2 correspondent a la période de temps proposée par Ford et al. (2007b)
pour le dépbt du Gilbert-delta du Vouraikos. L’unité G3 (Ghisetti & Vezzani, 2004) n’a pas
été identifiee par Ford et al. (2007b). Ghisetti & Vezzani (2004, 2005) n’identifient aucun
dépdt apparenté a des prodeltas.

L’unité «fl1» (Ghisetti & Vezzani, 2004 et Fig. 2.29.a) n’a pas été identifiée dans le
secteur riviere Meganitas — riviere Kerinitis (Fig. 2.4). D’apres leur carte géologique, cette
unité se serait déposée sur le bloc de faille de Doumena, au Sud du bloc de faille de Pirgaki.
Lithologiquement et au regard de sa répartition géographique, 1’unité L2 (Fig. 2.29.a) serait
équivalente au Groupe inférieur. L’unité conglomératique G2 représenterait les Gilbert-deltas
de Selinous et de Kerinitis (Groupe moyen) mais sans les dép6ts de prodelta. Ghisetti &
Vezzani (2004) placent dans la méme étape de dépdt (G2) la Formation de Kerinia (Groupe
supérieur), ce qui est en contradiction avec ce qui est proposé ici (cf. § 2.2.3.3 et 2.3). Le
Groupe supérieur ne serait que partiellement équivalent a I’'unité G3 (Fig. 2.29.a) car aucun
delta plus récent n’a été identifié au-dessus du delta de Selinous. L’épaisseur du remplissage
synrift de 2000 m du bassin d’Aigion proposée par Ghisetti & Vezzani (2005, Fig. 2.30.a) est
proche de la valeur de 1624 m proposée dans ce travail (colonne stratigraphique «B» de la
zone de Melisia, Fig. 2.4). Les deltas de Selinous et de Kerinitis sont placés, d’apres Ghisetti
& Vezzani (2005), dans I’étape «Late Rift» ce qui n’est pas cohérent avec nos interprétations
et avec la colonne stratigraphque du bassin d’Aigion proposé par Ghisetti & Vezzani (2004,
Fig. 2.29.a).

La premiére phase de dépo6t proposée par Ori (1989) a I’Est, serait équivalente au
«lower group» de Ford et al. (2007b) mais la premiére phase de dépbt présente une épaisseur
beaucoup plus importante (de 1500 a 3000 m ; Ori, 1989). La seconde phase de dép6t de Ori
(1989) correspondrait & I’«upper group» de Ford et al. (2007b) dominé par des Gilbert-deltas.
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Les variations d’épaisseur d’Ouest en Est ont été également mentionnées par Ghisetti &
Vezzani (2004, 2005).

Rohais et al. (2007a) proposent une stratigraphie du remplissage synrift en trois
groupes (Fig. 2.32), d’une épaisseur maximale de 2800 m, entre les villes d’Akrata et de
Derveni (Fig. 1.8), situées au centre de la marge sud du rift de Corinthe.

Le «Lower Group» est composé de dépots fluvio-lacustres, comprenant la Formation Exochi,
la Formation Valimi et la Formation Aiges (Fig. 2.32). Le «Lower Group» se serait mis en
place entre 3,6 et 1,5 Ma (Pliocéne supérieur a Pléistocéne inférieur, Rohais et al., 2008).

La Formation Exochi (Fig. 2.32) est formée de dépdts alluviaux qui peuvent passer
latéralement et vers I’Est a des dépots de riviere en tresses. Les cones alluviaux peuvent étre
superposés et passer verticalement a des sédiments fluvio-lacustres. Cette évolution suggere
une transgression progressive (Rohais et al., 2007a). Les paléocourants sont orientés a la fois
vers le Nord et vers I’Est indiquant la présence de sources latérales et longitudinales.
L’épaisseur de cette formation varie de 50 m a plus de 600 m. Ces rapides variations
d’épaisseur correspondent a une étape précoce d’ouverture du rift de Corinthe, caractérisée
par des blocs basculés (Rohais et al., 2007a).

La Formation Valimi est composée d’une partie proximale formée de conglomérats organisés
en chenaux interstratifiés avec des calcaires et des siltites. Ces faci¢s silteux et calcaires
montrent des altérations pédogénétiques et contiennent des faunes d’eau douce a saumatre.
Ces dépots sont interprétés comme des chenaux de plaine alluviale de type riviére en tresses
associés a des dépdts de plaine d’inondation. Latéralement dans le profil de dépot
apparaissent des Gilbert-deltas lacustres. Ils se sont mis en place sous des tranches d’eau
allant de 10 m a un maximum de 40 m. Globalement, la Formation Valimi présente une
évolution verticale suggérant une transgression depuis des dépdts de riviére en tresses a des
dépots lacustres. L’épaisseur de cette formation peut varier de 50 a plus de 800 m.

La Formation Aiges (Fig. 2.32) est formée de sédiments fins interprétés comme des dépots
lacustres, des dépdts de partie distale de fan-deltas ainsi que des dépots turbiditiques.
Interstratifiés dans les turbidites se trouvent des dépots de coulées de débris. Les systémes
turbiditiques peuvent correspondre aux équivalents distaux de la Formation Valimi. La partie
supérieure de la Formation Aiges pourrait représenter les faciés de prodelta correspondant aux
Gilbert-deltas du «Middle Group» (Fig. 2.32). Les mesures de paléocourants évoluent depuis
une direction Nord et Ouest a la base de la formation a une direction purement Nord, dans la
partie corrélée aux Gilbert-deltas géants. L’épaisseur de la Formation Aiges peut varier de 10
m a plus de 1000 m.

Le «Middle Group» correspond a un systeme de progradation vers le Nord depuis d’épais
conglomérats de cones alluviaux au Sud vers des Gilbert-deltas puis a leurs équivalents
distaux représentés par des dépdts turbiditiques vers le Nord. Ce groupe se serait déposé entre
1,5 et 0,7 Ma (Pléistocéne inférieur a Pléistocéne moyen, Rohais et al., 2008). D’aprés Rohais
et al. (2007a), la caractéristique la plus importante du «Middle Group» est représentée par
I’épaisseur trés importante (<1000 m) des conglomérats de deltas. Quatre Gilbert-deltas
géants se situent au Sud de Derveni et deux au Sud d’Akrata. Rohais et al. (2007a) suggerent
que ces deltas géants se sont construits dans un bassin alternativement a eau douce et a eau
salée d’apres la découverte de faunes correspondant a ces deux environnements. Ils ont, en
outre, montré que la source d’approvisionnement sédimentaire de ces deltas a changé avec le
temps. L’épaisseur variable du «Middle Group», de 500 m a plus de 1000 m ainsi que les
structures de type «roll-over» dénotent une activité tectonique (rotation de blocs) pendant le
dépot du «Middle Group».

L’«Upper Group» est formé de dépdts de terrasses surélevées, de breches de pente, de sols
rouges ainsi que de petits Gilbert-deltas peu consolidés.
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L’«Upper Group» a commencé a se déposer il y a 0,7 Ma (Pléistocéne supérieur a actuel,
Rohais et al., 2008). Dans la zone de 1’Evrostini, I’«Upper Group» correspond a une période
de «by-pass» associée a de I’incision. Ces Gilbert-deltas sont formés de clastes issus du
«Middle Group» (Rohais et al., 2007a). Les terrasses marines ainsi que les clastes perforés
indiqueraient une connexion entre le Golfe de Corinthe et la mer Méditerranée (Rohais et al.,
2007a). Les breches de pente se confondent localement avec les Gilbert-deltas peu consolidés
situés plus au Nord.
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Figure 2.32 : Colonne stratigraphique synthétique modifiée d’aprés Rohais et al. (2008), de la zone
centrale de la marge sud du rift de Corinthe, entre les villes d’Akrata et de Derveni (Fig. 1.8). Les
datations proposées proviennent de Rohais et al. (2007b).

Comparons le schéma stratigraphique proposé par Rohais et al. (2007a) avec ceux de
Ghisetti & Vezzani (2004, 2005) concernant le bassin de Derveni. Une différence réside en la
position stratigraphique du delta d’Akrata. Ghizetti & Vezzani (2004) proposent que cet
édifice représente le dépot le plus ancien du bassin de Derveni (G2, Fig. 2.29.b). Rohais et al.
(2007a) le rattachent a I’«Upper Group» (parmi les dépots les plus jeunes) supposant un dépot
a partir de 0,7 Ma. Rattacher le delta d’Akrata a I’«Upper Group» est plus cohérent
stratigraphiquement au regard de la localisation du delta d’Akrata au Nord des deltas géants
du «Middle Groupy.
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Lithologiquement, 'unit¢ L3 (Ghisetti & Vezzani, 2004) serait équivalente au «Lower
Group» de Rohais et al. (2007a, b) avec des épaisseurs voisines de 1000 m mais les ages
proposés ne sont pas synchrones (Figs 2.29.b et 2.32). Néanmoins, les adges proposés par
Rohais et al. (2007a, b) sont davantage contraints. L’unité G4 d’une épaisseur minimale de
700 m (Ghisetti & Vezzani, 2004) serait lithologiquement équivalente au «Middle Group» de
Rohais et al. (2007a), d’une épaisseur de 1000 m (Fig. 2.32) avec des ages proches, bien que
les dépots de prodelta n’aient pas été clairement identifiés dans 1’étude de Ghisetti & Vezzani
(2004). Les évolutions verticales de faciés sont semblables entre Ghisetti & Vezzani (2005) et
Rohais et al. (2007a). Les unités «Early Rift» et «Mid Rift» de Ghisetti & Vezzani (2005), ne
pouvant pas é&tre facilement distinguées, représenteraient une épaisseur de 1800 m.
L’ensemble serait équivalent au «Lower Group» de Rohais et al. (2007a), d’une épaisseur de
1150 m et avec des ages cohérents (Pliocene a Pléistocéne inférieur). L’unité «Late Rifty,
d’une épaisseur de 1150 m (Fig. 2.30.b) pourrait étre reliée au «Middle Group» de Rohais et
al. (2007b), d’une épaisseur de 1000 m avec des ages cohérents. Enfin, les dépots de 1’«Upper
Group» (Rohais et al., 2007a) ont été identifiés par Ghisetti & Vezzani (2005).

Une évolution verticale des faciés semblable a été reconnue a la fois dans I’étude de
Rohais et al. (2007a, b ; 2008) et Ori (1989) dans le bassin de Derveni. La premicre séquence
de dépots (Ori, 1989) serait équivalente au «Lower Group» de Rohais et al. (2007a) et la
seconde séquence de dépdt (Ori, 1989) serait corrélable a la fois au «Middle Group» et a
I’«Upper Group» de Rohais et al. (2007a). L’épaisseur de la premiére séquence de dépot
proposé par Ori (1989 ; Fig. 2.28) est prés de trois fois supérieure a celle de Rohais et al.
(2007a). Ori (1989) et Rohais et al. (2007a) proposent une augmentation du taux de création
d’espace d’accommodation entre, respectivement, la premiere phase de dépot et la seconde, et
entre le «Lower Group» et le «Middle Group.

2.4.2. Stratigraphie «offshore»

Sachpazi et al. (2003) ont mis en évidence par ’interprétation de profils de sismique
réflexion (Fig. 2.33), entre les villes de Derveni et de Kiato (Fig. 1.8) un remplissage syn-rift
sous I’actuel Golfe de Corinthe d’une épaisseur maximale d’environ 2 km au-dessus du prérift.
Selon une traverse orientée SSE-NNO, au large de la ville de Derveni, les auteurs ont mis en
évidence que ce remplissage syn-rift est formé de deux unités (Fig. 2.33.a). Les deux unités
sont séparées par une surface de discordance. L’unité supérieure est constituée de cinq
horizons bien identifiables (Fig. 2.33.b). Ces horizons ont des épaisseurs de moins de 0,2 km.
Sachpazi et al. (2003) proposent une origine glacio-eustatique pour ces cing horizons. Les
auteurs rappellent que les variations glacio-eustatiques du Pléistocene-Holocéne ont une
fréquence de 0,1 Ma. Cela conduit les auteurs a suggérer une période de temps de 0,5 a 0,6
Ma pour la formation de 1’unité supérieure. Le dépocentre sous le Golfe se serait déplacé vers
le Sud pendant le dépdt de 1’unité supérieure. L’épaisseur maximum de 1’unité inférieure se
trouve au Nord et le biseautage de cette méme unité se fait également vers le Nord. Pour
I’unité supérieure, 1’épaisseur maximale se retrouve vers le Sud et elle se biseaute également
vers le Sud (Fig. 2.33.a).

Plus récemment, Bell et al. (2008) ont identifié¢ deux unités dans le remplissage syn-
rift sous 1’actuel Golfe de Corinthe. La surface de discordance qui limite ces deux unités
daterait de 0,4 Ma. L’unité supérieure est constituée de cinq horizons (selon une traverse
sismique orientée SSO-NNE entre les villes de Aigion-Diakopfto au Sud et Eratini au Nord,
Fig. 1.8). Les cinq horizons ont été corrélés a une courbe eustatique afin d’estimer les ages
des surfaces qui limitent ceux-ci.
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A partir des faciés sisimiques, Bell et al. (2008) proposent une interprétation en terme
d’environnement de dépdts. Les cinq horizons sont probablement composés de dépdts qui
évoluent, depuis des dépdts lacustres a la base, a une alternance entre des dépdts lacustres
(contenant des turbidites) et des dépdt marins, a des dépdts marins de type bassin profond
avec des intercalations turbiditiques au sommet.

Central transect

N

Depth (km)
w

NS

Depth (km)
L

E-N

Figure 2.33 : Profils de sismique réflexion entre les villes de Derveni (au Sud) et d’Itea (au Nord),
(Fig. 1.8 pour une localisation). a) Les deux unités sédimentaires sont identifiées par des couleurs
différentes. Les fleches blanches indiquent les traces de failles normales a faible pendage affectant le
prérift. b) Interprétation de la section présentée en a). Les cing horizons formant 1’unité supérieure sont
mis en évidence ainsi que les failles normales (modifié d’aprés Sachpazi et al., 2003).

2.4.3. Corrélations latérales et «offshore»

Les travaux stratigraphiques détaillés ont été récemment complétés pour trois secteurs
du bloc de faille de Pirgaki-Mamoussia. Ce sont : le travail présenté ici pour la région au Sud
d'Aigion, Ford et al. (2007b et Figs 1.6 et 2.32) pour la région des gorges de Vouraikos, et
Rohais et al. (2007a,b ; 2008 et Figs 1.8 et 2.33) pour la région d'Akrata. Ces travaux sont ici
intégrés dans un schéma stratigraphique cohérent, basé sur des corrélations latérales (Fig.
2.34). Ce schéma clarifie 1'histoire de ce bloc de 30 km de long. Les corrélations seront
réalisées groupe par groupe, en utilisant les définitions des différents groupes utilisées dans
cette étude.
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Les corrélations latérales s’effectuent donc sur un méme bloc de faille. Toutes les coupes sont
alignées sur le sommet de I’Unité du prérift (Fig. 2.34).

A T'Est du secteur d'étude, l'unité basale (Formation de Ladopotamos, > 300 m)

comprend des corps de conglomérat et de gres interstratifiées avec une proportion variable de
siltites rougeatres (Ford et al., 2007b). Cette formation représente un réseau fluviatile avec
des paléocourants dirigés vers le N et NE. Elle est corrélée ici avec les dépdts fluvio-lacustres
de la Formation de Melisia (colonne A et B, Fig. 2.34). Un calcaire blanc d'épaisseur de 25 m
et un micro-conglomérat cétier (Formation de Katafugion, faciés de plage, Fig. 2.31) se
trouvent au-dessus de la formation de Ladopotamos et documentent une transgression marine
(Fig. 2.31). Elle est suivie par I'Unité de Derveni comprenant des faciés fins (siltites-argilites),
probablement marins de 100 a 150 m. Ford et al. (2007b) placent la limite supérieure du
Groupe inférieur au milieu de I'Unité de Derveni. Nous proposons ici que cette limite doit étre
placée entre la succession fluviatile de Ladopotamos et les sediments d'influence marine de
Katafugion (colonne C, Fig. 2.34). Plus a I’Est encore, dans le secteur d'Akrata (colonne D,
Fig. 2.34), I'unité basale consiste en des dépdts alluviaux grossiers (Formation d'Exochi, 80 m
et Fig. 2.32) suivie par une série conglomératique-gréseuse de caractere fluvio-lacustre
(Formation de Valimi, 200 m) et une succession plus fine de caractere lacustre a marine
(formation d'Aiges, 50 m ; Rohais et al., 2007a). La transition entre la succession continentale
inférieure et la succession marine se trouve au milieu de la formation d'Aiges.
Cette corrélation latérale du Groupe inférieur permet de proposer une période de dépdt de
caractére continental, en cohérence avec les premiers dép6ts du rift a I'Est (Rohais et al.,
2007b) et au Sud (Ford et al., in prep ; Collier & Jones, 2003). Pendant le dépdt de ce groupe,
le taux d’apport sédimentaire compense le taux de création d’espace d’accommodation. Les
datations de Rohais et al. (2007b) indiquent que le Groupe inférieur a un age compris entre le
Pliocéne supérieur et le Pléistocéne moyen (4 a 1,5 Ma). La diminution de la granulométrie du
Groupe inférieur d'Est en Ouest suggére que les sources principales se situaient plus a I'Est et
que la faille de Pirgaki-Mamoussia avait une influence minimale pendant cette période.

Le Groupe moyen est surtout caractérise par la mise en place des Gilbert-deltas géants.
Les deltas de Selinous (environ 400 m), Kerinitis (> 600 m), Vouraikos (> 800 m) et Platanos
(400 m) peuvent étre corrélés lateralement (Fig. 2.34) car (i) ils se sont tous déposés dans le
«hangingwall» immédiat de la faille de Pirgaki-Mamoussia, (ii) leur sommets se trouvent tous
vers 800 m daltitude aujourd'hui et, (iii) leurs facies et architectures stratigraphiques sont
semblables (Ford et al., 2007b ; Backert et al., en révision). Les ages proposés par Rohais et
al. (2008) et par Ford et al. (2007b) pour cette période sont également en accord, compris
entre le Pléistocéne inférieur et le Pléistocene moyen. Les faciés de prodelta, latéralement
équivalents a ces deltas conglomératiques, se trouvent dans la Formation de Zoodhochos,
dans I’Unité de Derveni (Ford et al., 2007b) et dans la Formation d'Aiges (Rohais et al.,
2007b). Les bases de tous ces deltas sont erosives. La présence des surfaces d’érosion a la
base de chaque delta géant qui incisent les unités sous-jacentes de prodelta reste difficile a
expliquer simplement. Cela implique tout d'abord une chute drastique du niveau marin relatif
dont l'origine est inconnue. Ensuite il est nécessaire d'avoir une forte accommodation pour
permettre le développement des Gilbert deltas géants.
L'événement transgressif a la transition entre le Groupe inférieur et le Groupe moyen est le
témoin d'un changement majeur dans I’évolution du rift. Le transport de sediments se fait du
Sud vers le Nord, les conditions deviennent marines et le flux sédimentaire augmente. Malgré
une forte valeur, cet apport de sédiment ne compense plus le taux de création d’espace
d’accommodation. Ce groupe stratigraphique documente la période principale de subsidence
sur la faille de Pirgaki-Mamoussia.

90



Les deltas sont alimentés par les sources ponctuelles du «footwall» avec un espacement
moyen de 6.5 a 9 km. La symétrie de 1'organisation de ces quatre deltas avec les deux deltas
les plus épais au centre (Kerinitis et Vouraikos) et les deltas moins volumineux (Selinous et
Platanos) sur les deux cotés, semble conforme avec les modeles numériques de Hardy &
Gawthorpe (1998), ou la taille et la forme des deltas dans le "hangingwall" d'une faille
normale sont contrdlées par la variation de déplacement sur la faille (maximum au centre,
diminuant vers les limites de faille).

Le delta de Kolokotronis, reposant par une base érosive directement au dessus du delta

de Kerinitis (Fig. 2.4 et colonne B, Fig. 2.34) représente une situation unique sur toute la
marge Sud du rift de Corinthe. L’absence de delta du Groupe supérieur au-dessus du delta de
Vouraikos pourrait étre reliée a un taux de subsidence plus élevé sur le hangingwall de la
faille de Kerinitis. Bien que Ford et al. (2007b) n’aient pas distingué formellement
I’équivalent du Groupe supérieur tel que défini dans cette étude, ces auteurs présentent les
mémes types de dépot. Il s’agit de deltas récents (par exemple, le delta de Trapeza, Fig. 2.1),
des terrasses marines ainsi que de sols rouges. Le Groupe supérieur est donc corrélable depuis
la région de Melisia a la zone de Diakopfto (Fig. 2.34). Cette corrélation peut étre poursuivie
vers ’Est ou Rohais et al. (2007a) ont identifié les mémes dépots qu’a 1’Ouest et plus
particuliérement le delta récent d'Akrata qui a également une base érosive (colonne D, Fig.
2.34). La période de mise en place proposée par Rohais et al. (2007b) et par Ford et al.
(2007b) se situe entre 0,7 Ma et 1’actuel.
Un soulévement généralisé du bloc de faille de Pirgaki-Mamoussia lié¢ au transfert de la
distension vers le Nord (faille d'Helike) est documenté par I'histoire de ce groupe. Malgré un
soulévement estimé entre 1.1 mm/a et 0,9 a 1 mm/a (McNeill & Collier, 2004), les quatre
grandes riviéres ayant alimenté les deltas du groupe moyen, ont maintenu leur cours vers le
Nord jusqu'a aujourd'hui.

L’étude de coupes sismiques «offshore» a permis de mettre en évidence une surface de
discordance datée a 0,4 Ma (Bell et al., 2008) séparant deux unités, I’unité inférieure reposant
en discordance sur 1’Unité du prérift. Sachpazi et al. (2003) suggérent un intervalle de
sédimentation entre 0,5 et 0,6 Ma. La surface de discordance pourrait donc s’étre mise en
place il y a 0,4 a 0,6 Ma. Sachpazi et al. (2003) précisent que la formation des cinq horizons
qui constituent I'unité supérieure a été sous I’influence de I’eustatisme. Or les cycles
eustatiques de 100 ka sont majoritaires au Pléistocéne moyen. Il est par conséquent suggéré
que 1’unité supérieure représente le Groupe supérieur identifié sur la marge Sud. L’unité
inférieure pourrait étre ainsi corrélée au Groupe moyen. Aucune autre surface de discordance
n’ayant ét¢ identifiée dans I'unité inférieure, le Groupe inférieur ne semble pas avoir été
enregistré en domaine «offshore». Le bassin du secteur riviere Meganitas — riviere Kerinitis
semble avoir ét¢ fermé au Nord pendant cette période.

Selon Rohais et al. (2007a), pendant le dépdt des Formations Exochi et Valimi
(Groupe inférieur), le taux d’apport sédimentaire compense le taux de création d’espace
d’accommodation. La Formation Valimi enregistrerait un évenement transgressif majeur. La
Formation Aiges est le témoin de changements dans I’évolution du rift. Le transport de
sédiments se fait du Sud vers le Nord, les incursions marines sont plus nombreuses et le taux
d’apport sédimentaire ne compense plus le taux de création d’espace d’accommodation. Dans
la région d’Aigion, le passage de dépots fluvio-lacustres (Formation de Melisia) a des dépots
de Gilbert-delta implique une forte augmentation du taux de création d’espace
d’accommodation. Cette augmentation est généralisée entre Aigion et Derveni.
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En effet, d’aprés Rohais et al. (2007a), la limite entre le Groupe inférieur et le Groupe moyen
est caractérisée par un phénomene transgressif majeur au Pléistocene inférieur. La fin de la
période de dép6t du Groupe inférieur est caractérisée par une hausse du niveau marin relatif
enregistrée par la Formation Katafugion (Ford et al., 2007b). Au Pleistocéne inférieur, des
changements importants dans le rift de Corinthe sont marqués a la fois par un déplacement
vers le Nord du dépocentre, un soulévement du sud de la région de Diakopfto ainsi qu’une
augmentation du taux d’apport sédimentaire (Ford et al., 2007b). D’apres Ford et al. (2007b),
la présence de la surface d’érosion a la base du Groupe moyen implique tout d’abord une
baisse du niveau marin relatif avant une augmentation permettant la création d’espace
d’accommodation nécessaire a la mise en place du delta du VVouraikos. Cette période de chute
du niveau marin relatif n’a pas été décrite par Rohais et al. (2007a). L’ enregistrement d’une
chute du niveau marin relatif précédant I’augmentation dans le secteur de Diakopfto peut
s’expliquer par un taux de subsidence moins élevé dans cette zone que vers I’Est du Golfe.
Ford et al. (2007b) privilégient une cause tectonique locale aux changements des conditions
dans le bassin plutot qu’un changement climatique global.

En accord avec Ulicny et al. (2002), Rohais et al. (2007a) proposent une tranche d’eau
initiale minimale de 300 m permettant d’initier le dépdt du Gilbert-delta de I’Evrostini.
L’amplitude eustatique correspondant a cette période étant trop faible pour permettre de
générer la bathymeétrie initiale de 300 m, Rohais et al. (2007a) suggérent une augmentation du
taux de subsidence. L’organisation des Gilbert-deltas géants varie d’Ouest en Est. Ils sont
disposés parallelement a la c6te dans la région d’Aigion-Diakopfto et sont limités au Sud par
la faille de Pirgaki-Mamoussia. Par contre, dans la zone Akrata-Derveni, les deltas ont
davantage une répartition Nord-Sud. Cette différence de répartition pourrait s’expliquer par
un plus grand nombre de failles ayant différentes directions dans le secteur Est par rapport au
secteur Ouest caractérisé par des failles de directions globalement paralleles aux failles
majeures. La connectivité des segments de failles semble étre équivalente entre les deux zones.
Une autre explication possible est la variation de la localisation de la zone
d’approvisionnement sédimentaire avec le temps pendant le dépét du Groupe moyen comme
le présentent Rohais et al. (2007a). L’évolution tectonique différente dans le secteur Est
(Rohais et al., 2007a) doit étre induite par une répartition ainsi qu’un comportement différent
des failles. Ceci a sans doute participé a la migration du Sud vers le Nord des Gilbert-deltas
géants.

Tout comme dans la région du secteur d’étude, il y a 800 ka (Ford et al., 2007b), le
delta du Vouraikos a commencé a étre soulevé. Ce soulévement se poursuit actuellement.
Rohais et al. (2007a) proposent que pendant le dép6t du Groupe supérieur, les Gilbert-deltas
précedemment developpés dans le Groupe moyen, sont incisés. Par exemple, le delta de
I’Evrostini a été soulevé et des sols rouges se sont déposés sur les topsets avant 0,4 Ma. A
I’Est, une inversion du réseau de drainage vers le Sud a entrainé une réduction de I’apport
sédimentaire vers la cote (Rohais et al., 2007a). De petits Gilbert-deltas se forment pendant
cette période, qui se trouvent actuellement a une altitude de 200 m. Rohais et al. (2007a)
suggerent également deux déplacements successifs de la cote vers le bassin. Lors du premier,
la cote a migré vers le Nord de 5 km entre le dépbt du Groupe moyen et celui du Groupe
supérieur équivalent a une chute du niveau marin relatif de 600 m. Le deuxiéme a été d’une
amplitude de 1 km correspondant a une chute du niveau marin de 200 m. Ces deux
déplacements sont liés au soulévement de la marge sud associé a la migration vers le Nord de
I’axe du graben (Rohais et al., 2007a). L’étape de mise en place du Groupe moyen correspond
a une succession de progradations de Gilbert-deltas du Sud vers le Nord liée a la migration
progressive de I’activité des failles vers le Nord (Rohais et al., 2007a). Le delta de I’Evrostini
a enregistré une bathymetrie maximale d’environ 500 m (Rohais et al., 2007a).
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Durant toute la période de dép6t du Groupe moyen, le taux d’apport sédimentaire a toujours
dépassé le taux de création d’espace d’accommodation avec une partie distale du bassin
appauvrie en sédiments.

Bien que le secteur riviere Meganitas — riviére Kerinitis s’inscrive dans I’évolution
générale de la marge Sud du rift de Corinthe, entre les villes d’Aigion et de Derveni, rythmee
par le dépdt des Groupes inférieur, moyen et supérieur, il constitue une zone singuliére. Cette
singularité s’exprime pendant le dépbét du Groupe inférieur et durant celui du Groupe
supérieur. Le Groupe inférieur est marqué par un épisode lacustre (Fig. 2.23) généralisé sur le
secteur. La particularité du Groupe supérieur provient de la mise en évidence d’une
succession d’épisodes d’érosion et de comblement dans un contexte de soulevement.
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3. Etat des connaissances sur les Gilbert-deltas

Les Gilbert-deltas font partie de la famille des deltas a grains grossiers («coarse-
grained deltas») et représentent une catégorie de «fan-deltas». Rohais (2007) présente dans
son ¢tude un trés important travail bibliographique, centré sur les cones alluviaux (les
morphologies, les processus de dépdt et les facies, les classifications, les modeles de dépdt,
etc.). Le but est ici de donner au lecteur les définitions clés, de présenter les classifications
existantes des deltas, ainsi que de mettre en évidence leurs intéréts et leurs défauts. Ces
classifications sont-elles applicables aux deltas de Corinthe ? Une description détaillée de
I’historique et des connaissances sur les Gilbert-deltas est présentée.

3.1. Les deltas

Les deltas sont alimentés par des systémes sédimentaires d’origine continentale. A ce
titre, ils peuvent se construire soit a partir de riviéres ou directement des cones alluviaux : ce
sont les deltas alluviaux. Ils peuvent aussi dériver de coulées volcaniques (coulées
pyroclastiques et coulées de lave) : ce sont les deltas non alluviaux (Nemec, 1990b). Certains
deltas sont a la fois alluviaux et non alluviaux, quand il s’agit de deltas qui se mettent en place
a partir de dépdts d’origine volcanique remobilisés ensuite par des fluides (coulées de débris
volcano-clastiques ou «laharsy»). Les deltas non alluviaux et les deltas «mixtes» ne sont
qu’évoqués dans cette ¢tude, mais ne seront pas traités.

3.1.1. «Fan-deltas»

Les «fan-deltas» ont été tout d’abord définis comme représentant la portion immergée
des cones alluviaux (Holmes, 1965 ; McGowen, 1970 ; Nemec & Steel, 1988 ; Postma, 1990).
Les «fan-deltas» sont définis comme des «cones alluviaux qui ont progradé depuis des reliefs
adjacents dans une étendue d’eau, que ce soit un lac ou une mer» (Holmes, 1965).

Nemec & Steel (1988) proposent une modification de la définition initiale en y
rajoutant des étapes et en supprimant la notion de progradation du cone alluvial : un «fan-
delta» est un prisme coétier de sédiments, délivré par un systéme de cone alluvial et déposé
partiellement ou entiérement sous 1’eau, a I’interface entre le cone actif et I’étendue d’eau.
Ces auteurs ajoutent que le «fan-delta» est une zone d’interaction entre 1’apport sédimentaire
d’origine alluvial et les processus de remobilisation inhérents au lac ou a la mer (I’étendue
d’eau dans laquelle entrent les sédiments, Fig. 3.1).

Par la suite, le terme de «fan-deltay a ét¢ employ¢ dans d’autres situations, perdant son
sens initial et devenant, par le fait, plus confus (Mc Pherson et al., 1988). Les «fan-deltas»
peuvent se former au débouché de systémes fluviatiles en tresses, qui ne sont pas connectés a
des cones alluviaux (McPherson et al., 1988). Si I’énergie des vagues est trop grande au
débouché d’un «fan-deltay, aucun Gilbert-delta ne se formera (Orton, 1988).
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Figure 3.1 : Diversité des formes de «fan-deltas». L’accent est mis sur la diversité des systemes
d’alimentation (modifié d’apres Nemec & Steel, 1988).

Postma (1984) suggére une constitution quadri-partite proche de celle des Gilbert-
deltas pour les «fan-deltas». Ces quatre parties sont réparties dans la zone subaérienne (une
partie) et dans la zone sous-aquatique. La zone sous-aquatique est divisée en trois parties :

- Le front du delta se trouve dans la zone d’action des vagues et correspond donc a la zone de
plus haute énergie du delta ;

- Une pente de delta («delta slope»), définie ici comme une zone a pendage prononcé, ou des
phénoménes de déstabilisations gravitaires («slumps») peuvent opérer, conduisant a la
resédimentation de conglomérats et d’arénites de sédiments deja déposes dans la pente ;

- Le prodelta correspond a la partie du delta se trouvant au-dela de la pente du delta et qui
présente un pendage faible vers le bassin.

De la comparaison de cette description du profil «idéal» de «fan-delta» par rapport au
profil «topset — foreset — bottomset — prodelta» utilisée dans cette étude, il découle que :
- la partie subaérienne correspond a la zone de topset ;
- dans la partie sous-aquatique,
o le front du delta correspond au «topset breakpoint», c'est-a-dire a la zone de passage
topset-foreset correspondant a une rupture de pente,
o0 la pente du delta est equivalente a la zone de foreset,

95



0 le prodelta est assimilable aux bottomsets, tels qu’ils sont définis dans cette étude (cf.
§ 3.3.3).

Les conditions nécessaires a la formation des «fan-deltas» d’apres Ethridge & Wescott
(1984) sont :
- des reliefs accentués a proximité de la cote ;
- des cours d’eau a charge de fond importante, qui se présentent généralement sous
forme de rivieres en tresses.

Nemec & Steel (1988) précisent que la proximité de relief ou d’un escarpement de
faille est une condition importante, mais n’est pas absolument nécessaire a la formation des
«fan-deltas». En effet, certains «fan-deltas» ne sont pas directement reliés a des reliefs.

Les «fan-deltas» sont composés de conglomérats ou d’autres sédiments grossiers tres
souvent immatures au point de vue minéralogique et immatures a submatures au niveau de la
texture (Ethridge & Wescott, 1984). McPherson et al. (1987) proposent de définir les «fan-
deltas» comme des «fans» (idéalement, des cones alluviaux) formés majoritairement par des
conglomérats se mettant en place dans des zones avec un fort dénivelé et qui sont dominés par
les écoulements de débris. Ces deltas progradent directement dans une étendue d’eau. Ils
rejoignent dans cette définition les conditions nécessaires a leur mise en place, émises par
Ethridge & Wescott (1984).

3.1.2. Classifications des deltas

Plusieurs classifications de deltas ont été proposées dans la littérature. Elles utilisent

sept critéres différents qui peuvent étre associés :

- le type d’approvisionnement ;

- la distribution des épaisseurs ;

- le profil de la cote ;

- I’influence au niveau du front du delta ;

- la granulométrie ;

- la pente du front du delta ;

- la profondeur du pied du delta.

Holmes (1965) fut le premier a proposer une classification des deltas a partir des
caractéristiques générales de leur systeme d’approvisionnement alluvial. Nemec (1990b)
propose que ce type de critére, bien qu’important, n’entre que dans une étape supérieure de
classification. Il oppose qu’un type donné de systeme alluvial (riviére ou cone alluvial) peut
amener a la construction de différents types de deltas en fonction des caractéristiques du
bassin.

Coleman & Wright (1975) ont proposé une classification des deltas modernes selon la
distribution des épaisseurs dans 1’architecture interne. Nemec (1990b) précise qu’elle reste
difficilement applicable aux deltas anciens, car elle nécessite des données trés précises
(d’épaisseur) qui ne sont pas toujours aisément disponibles. Les deltas anciens peuvent étre
beaucoup plus compliqués que leurs équivalents actuels. La distribution des épaisseurs ne
refléte pas toujours la morphologie du delta.
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En prenant en compte le contexte morpho-tectonique des cotes, Ethridge & Wescott
(1984) distinguent trois types de deltas. Ce sont les «shelf-type», les «slope-type» et les
«Gilbert-type fan-deltas». Nemec (1990b) critique cette classification en rappelant qu’elle ne
prend pas en compte les caractéristiques propres au delta et qu’elle est difficilement
applicable sur le terrain.

Galloway (1975) est ’auteur de la classification ternaire des deltas, basée sur le
régime sédimentaire en vigueur sur le front du delta (Fig. 3.2). Les sommets du triangle sont
occupés par les deltas influencés par le systéme d’approvisionnement (fluviatile), les deltas
influencés par les vagues et les deltas influencés par la marée. Ces trois types de deltas
représentent des cas extrémes, les cas intermédiaires se plagant sur le reste de la surface du
triangle. Nemec (1990b) rappelle que c’est une classification treés utilisée par les
sédimentologues, mais elle reste une classification génétique et non descriptive, c'est-a-dire
que I’évaluation du degré d’influence de chaque pdle reste subjective. Il est en outre difficile
d’estimer le degré de remobilisation par I’action des vagues ou de la marée.

McPherson et al. (1987) distinguent trois types de deltas, principalement sur le critére
d’approvisionnement alluvial :
- Les «fan-deltasy ;
- Les «braid-deltas» caractérisés par un systeme fluviatile en tresses qui pénétre dans
une étendue d’eau. Ces deltas sont dominés par les conglomérats.
- Les «common-deltas» représentent les deltas de granulométrie moyenne moins élevée,
créés par d’autres types de rivicre.

Orton (1988) propose d’utiliser le diagramme ternaire de Galloway (1975) en y
ajoutant une quatrieme dimension afin de faire apparaitre les variations granulométriques aux
fronts des deltas (Fig. 3.2). Par rapport a la prise en compte de la granulométrie, Postma (1990)
estime qu’elle ne correspond pas forcément a une certaine pente du front du delta ou a une
certaine surface de drainage. En revanche, le degré de remobilisation du front du delta est
fonction de sa granulométrie.

Corner et al. (1990) proposent que les deltas puissent étre classés selon la
granulométrie prédominante, ainsi que par rapport a la pente du front du delta (Fig. 3.3). Tous
les types de deltas alluviaux trouvent théoriquement leur place (sous forme de quadrilatére)
dans le diagramme de Nemec (1990b). Les deux paramétres utilisés dans cette classification
sont accessibles sur le terrain et cette classification est descriptive. La classification de
Corner-Nemec présente un double intérét :

- Les Gilbert-deltas, constitués de sédiments trés grossiers, principalement
conglomératiques avec des foresets trés pentés (conséquence de leur granulométrie grossicre)
se trouvent dans le coin supérieur droit du diagramme. Les Gilbert-deltas trouvent donc leur
place dans cette classification.

- La pente du front du delta est dépendante de la granulométrie, mais également de
I’intensité de 1’action des vagues qui peuvent la remodeler. L’utilisation de la pente du front
du delta permet de mettre en évidence une influence croissante par les vagues du front du
delta a mesure que sa pente diminue. Les Gilbert-deltas sont donc moins affectés, en raison du
pendage ¢€levé de leur front et de la granulométrie grossiere de leur foresets.
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Figure 3.2 : Classification des deltas basée sur le processus dominant («input» d’origine fluviatile :
pole «F» ; action des vagues: pole «W» ; action de la marée : pole «T» ; diagramme ternaire de
Galloway (1975) en encart) agissant sur la dispersion des sédiments au niveau du front du delta, ainsi
que sur la granulométrie majoritaire des sédiments délivrés au front du delta (Orton, 1988).

Dans le diagramme de Nemec (1990b), I’exemple donné pour les Gilbert-deltas présente des
topsets formés de chenaux paralléles constituant une source en ligne («line source»). Une
source en ligne comprend une multitude de chenaux distributaires qui se regroupent pour
former une source d’approvisionnement sédimentaire plus ou moins uniforme le long du front
du delta par avulsion continue (Postma, 1990). Ce n’est pas le cas des Gilbert-deltas géants du
Golfe de Corinthe, tels que le Kerinitis ou le Vouraikos dont les topsets sont constitués par
une riviére en tresses dispersant ses sédiments a son embouchure, mais qui se comporte
comme une source ponctuelle («point source»). D’aprés Kleinhans (2005), une source
ponctuelle comporte des chenaux plus stables et présente des points d’approvisionnement

sédimentaires bien définis. Cette source distribue les sédiments de maniére non-uniforme
(Kleinhans, 2005).

Postma (1990) propose une reconnaissance ainsi qu’une classification en deux étapes.
La premiere est attachée a I’étude de l’architecture de dépot et des faciés de la plaine
deltaique, du front, de la pente du delta, et du prodelta. L’identification de la nature du
systéme d’approvisionnement constitue la seconde étape.
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Figure 3.3 : Classification modifiée de Nemec (1990b) basée sur le diagramme bivariant de Corner et
al. (1990) utilisant a la fois la pente des foresets du delta et la granulométrie des sédiments a la sortie
du systéme distributaire.

Dans cette derniere €tape se retrouvent intégrés les termes de «fan-deltasy, «braidplain-deltay
et «common deltay de la classification proposée par McPherson et al. (1987). Les
caractéristiques du delta varient en fonction du type d’approvisionnement, de la profondeur du
bassin et de la fagon dont les sédiments se répartissent au front du delta. A partir de ces
facteurs de controle, Postma (1990) propose une classification selon douze prototypes de
deltas (Fig. 3.4) qui, bien qu’idéaux, permettent de comparer les deltas anciens tout comme
les deltas actuels.

La classification de Postma (1990) est construite sous la forme d’un tableau (Fig. 3.4).
- Les colonnes représentent le type de systéme sédimentaire alimentant le delta :

0 Le type «A» est constitué par les systeémes alluviaux comme les cones
alluviaux, dominés par les conglomérats, avec une forte pente de dépdt (jusqu’a 30°). Les
cours d’eau y sont éphémeres, non confinés et le mode de transport principal est I’écoulement
en masse («mass flow»). Ces cones ont un rayon assez faible et se forment soit le long de
limites de bassin faillées, soit sur les bords de fjords.

0 Le type «B» représente les systémes alluviaux souvent dominés par les
conglomérats et comprenant des chenaux a charge de fond peu espacés et trés mobiles. Ces
chenaux alimentent le front du delta a la maniére d’une source en ligne. Les exemples actuels
de ce type d’approvisionnement sédimentaire sont constitué¢s par les plaines d’épandage
fluvio-glaciaires (proglaciaires) et les systémes alluviaux en tresses des fjords et des lacs.
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0 Le type «Cx» est défini par les systemes alluviaux a pente modérée, constitues
de conglomérats et d’arénites. Les chenaux sont peu espacés, mais sont relativement stables et
se comportent comme une source en ligne. Ces systemes sedimentaires sont caractérises par
des points d’approvisionnement sédimentaires tres bien localisés. Les exemples actuels se
rencontrent a la sortie des fjords et dans des environnements lacustres.

0 Le type «D» est constitué par des systemes alluviaux de faible pente
comportant des chenaux tres espaces, tres stables dans I’espace et généralement caractérisés
par un ratio charge de fond/charge sédimentaire totale faible (c'est-a-dire que la charge
sédimentaire présente un exces en particules fines). Ce dernier systeme se développe aux
limites de zones en extension a faible relief, dans lesquelles les chenaux ont tendance a
prograder isolément (pour former des deltas en «pattes d’oiseau»). Ces chenaux forment des
sources ponctuelles multiples.

- Les lignes désignent les deux catégories de bathymétrie (Fig. 3.4) :

Les deltas d’eau peu profonde se mettent en place dans des bassins de quelques
dizaines de metres de profondeur. Ces deltas de faible tranche d’eau sont caractérisés soit par
un front modérément incliné («shoal-water profile»), soit par un front trés incliné de type
Gilbert-delta («Gilbert-type profile», Fig. 3.4). L’expression de ces deux types de profils
dépend : (i) du ratio profondeur des chenaux/profondeur du bassin (ratio appelé «depth ratio»
de Jopling, 1965), (ii) de la pente du bassin au niveau de I’embouchure de la riviere, (iii) des
processus sédimentaires actifs au front du delta.

Les deltas qui progradent en eau peu profonde sont caractérisés par trois zones :

- la plaine deltaique qui comprend le systeme d’approvisionnement alluvial ;

- le front du delta dominé par des dépbts grossiers qui peut étre soumis a I’action des vagues ;
- le prodelta qui est le lieu de la sédimentation hemipélagique.

Les deltas d’eau profonde sont bien moins contraints et regroupent les
systéemes pouvant étre présents dans les fjords, dans les lacs profonds contrélés par des failles
ou dans de petits grabens marins. Les deltas d’eau profonde présentent une quatrieme zone
par rapport aux deltas d’eau peu profonde car le front du delta est séparé du prodelta par le
«delta slope», équivalent a la zone de foreset. La pente du delta se trouve en-dehors de
I’influence des vagues et est caractérisée a la fois par le dépbt de particules en suspension et
par le transport en masse sous I’influence de la gravité de sédiments grossiers, apportés soit
par le cours d’eau, soit par le front du delta. Une cinquieme zone, en position la plus distale,
est également proposée par Postma (1990). Elle est constituée par le «deep-water prodelta».

Postma (1990) indique que les bases d’une classification universelle des deltas doivent
intégrer :
- le type de systeme sedimentaire situé en amont du delta ;
- le «depth ratio» (Jopling, 1965) ou ratio profondeur des chenaux/profondeur du bassin ;
- les processus sedimentaires effectifs au niveau de I’embouchure de la riviere ;
- les processus de diffusion des sédiments dus aux vagues, a la marée et a I’effet de la
gravite.

Les douze prototypes de deltas proposés par Postma (1990 ; Fig. 3.4) caractérisent des
appareils sédimentaires qui se mettent en place dans des bassins a faible énergie. Pour le cas
des bassins a forte énergie, il est possible de prendre en compte les processus agissant sur les
deltas en formation, et ce, pour chaque prototype, en utilisant la classification étendue d’Orton
(1988).
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L’intérét majeur de la classification de Postma (1990) par rapport aux autres
classifications, réside dans 1’adjonction d’une description des processus de dépot et des
lithofaciés pour chaque zone du prototype de delta (par exemple, la plaine deltaique ou le
front du delta, cf. Table 2, p. 19 in Postma, 1990). Chaque faciés est, par la suite interprété en
terme de processus de dépot (Table 3, p. 20 in Postma, 1990). C’est une classification
descriptive trés bien adaptée au terrain.

Un point faible de cette classification est ’absence de données bathymétriques qui
permettraient de contraindre quantitativement la profondeur d’eau nécessaire a la mise en
place des deltas d’eau profonde. En effet, parmi les exemples de milieu dans lesquels il est
possible de former ces deltas, Postma (1990) cite des lacs «profonds» et des «petits» grabens
marins, c'est-a-dire qu’il ne propose pas de quantification de la bathymétrie. Par comparaison,
les deltas de faible profondeur sont mieux contraints.

La classification de Postma (1990) est-elle adaptée aux «Gilbert-type fan-deltas» de
Corinthe ? L’un des douze prototypes pourrait-il correspondre aux caractéristiques du delta de
Kerinitis ?

La riviere Kerinitis actuelle est une riviere en tresses, a charge de fond importante, dominée
par les galets et les graviers. La riviere Kerinitis présente une embouchure simple. Elle
disperse ses sédiments sur les topsets qu’elle met en place et qu’elle recoupe. Elle se
comporte donc comme une source ponctuelle. Dans ce cas, d’apres les illustrations de la
figure 3.4, la riviere Kerinitis illustrerait les Types A, B et D sans toutefois remplir toutes les
conditions de ces types. Par exemple, dans le Type B et le Type D, il s’agit d’une source en
ligne. Le Type A correspond a une source ponctuelle avec mise en place d’une structure
radiale au niveau de I’embouchure (cone alluvial). Le calcul de la hauteur des foresets du
delta de Kerinitis indique une bathymétrie maximum de 1’ordre de 350 m lors de la mise en
place du delta. Il s’agit donc d’un delta d’eau profonde car I’épaisseur d’eau est supérieure a
quelques dizaines de metres.

Au final, les prototypes envisageables (Fig. 3.4) sont les n°5 («debris cones») et n°6
(«gravitationally modified Gilbert-type»). Le n°12 («delta-fed thalweg and lobe system») est
¢liminé car le delta de Kerinitis ne présente pas de barres a son embouchure (delta de type
«pattes d’oiseaur). Dans le cas des prototypes n°5 et 6, le front du delta peut étre soumis a des
courants hyperpicnaux et a des processus de coulées gravitaires (Postma, 1990). Au point de
vue sédimentologique, ces prototypes sont dominés par les conglomérats mal ou assez bien
triés.

En conclusion, aucun prototype ne représente fidélement le delta de Kerinitis car dans le cas
du prototype n°5, le systéme distributaire évoque un cone alluvial et dans le cas du prototype
n°6, le systeme fluviatile se comporte comme une source en ligne.

La classification de Postma (1990) n’est donc pas adaptée aux deltas de la cote sud du

rift de Corinthe car aucun des prototypes n’intégre le processus de dispersion des sédiments
du systéme en tresses. Cette classification reste tout de méme la plus utile pour le terrain.

3.2. Définition des Gilbert-deltas

Le Lac Bonneville (Fig. 3.5) est situ¢ aux Etats-Unis, dans la région du Grand Bassin.
Il couvrait une superficie qui s’étendait en partie sur les états de 1’Utah, de 1’Idaho et du
Nevada (Centre-Ouest, a ’Ouest des Montagnes Rocheuses).
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Le Lac Bonneville s’est formé il y a environ 32 000 ans (Pléistocéne supérieur) et disparut il y
a 16 000 ans a cause des changements climatiques. Il avait une profondeur de 305 m et une
superficie d’environ 51 000 km®. Sa surface s’est progressivement réduite par évaporation.
Ses vestiges sont le Grand Lac Salé (situé intégralement dans 1’état de 1’Utah, au Nord), le
Lac Utah, le Lac Sevier, le Lac Rush et le Lac Little Salt.

D’un point de vue historique, le géologue américain Grove Karl Gilbert (1843 - 1918) nomma
ce lac en I’honneur du capitaine frangais Benjamin Louis Eulalie de Bonneville (1796 — 1878,
officier frangais de la United States Army), qui avait minutieusement exploré la région.

Le travail de Gilbert (1885) a consisté en I’étude de la morphologie des bords des lacs
actuels et fossiles, ainsi que des processus associés. C’est en travaillant sur les parties fossiles
du Lac Bonneville (Gilbert, 1890) qu’il décrit un nouvel appareil deltaique pour la premicre
fois, et qui deviendra le Gilbert-delta. Gilbert (1885, 1890) décrit en outre deux modes de
transport en domaine fluviatile : le transport par charge de fond et le transport par suspension.

Bien que Gilbert ait I’antériorité, Fayol (ingénieur minier) a étudié des dépdts
deltaiques similaires dans le bassin houiller de Commentry (Allier) datant du Carbonifere-
Permien. Le bassin de Commentry fait partie des bassins houillers du Massif Central francais.
L’intérét de 1’approche de Fayol est qu’elle méle observations de terrain et modélisation. En
1881, il s’intéresse a deux particularités des dépdts houillers : leur stratification et leur
pendage.

A 1’époque, il était admis que les couches du bassin se déposent successivement. Il réfute
cette idée et propose que les couches se forment toutes en méme temps, en progressant toutes
ensemble. Il conforte cette hypothése en s’appuyant particulierement sur des troncs d’arbre
flottés (que les prédécesseurs interprétaient comme des arbres en position de vie).

Les pendages des couches pouvant étre observées a I’affleurement étaient expliqués par la
théorie généralement admise a I’époque de «l’horizontalité primitive des dépdts avec
affaissements successifs du sol». Lors d’expérience durant lesquelles il introduisit dans des
réservoirs de décantation miniers divers débris, en contrdlant I’apport sédimentaire, il se rend
compte que certains dépots présentent d’emblée un pendage sédimentaire (Fig. 3.6). De ces
observations va naitre la théorie des deltas (Fayol, 1888) dans laquelle il décrit deux
parties (Fig. 3.7) : une partie extérieure qu’il nomme «fluviatile» et une partie immergée. Ces
dépots peuvent présenter des pendages allant jusqu’a 40°, ainsi qu’une grano-décroissance
vers la zone distale avec une réduction a la fois du pendage et de 1’épaisseur des couches.

Sa contribution au point de vue sédimentologique est intéressante car il est le premier
a proposer un modele d’évolution des deltas.
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Figure 3.5 : Carte topographique du Lac Bonneville (Gilbert, 1890) avec localisation de quelques
zones d’étude de deltas (dans les rectangles).
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Expérience N° 33 _ Fig 24 __ Coupe longitudinale . Zehelle aw 7

Figure 3.6 : Expérience de progradations successives de sédiments a dominante arénitique (Fayol et
al., 1886). On notera la superposition des séquences sédimentaires, les troncatures, les variations de
pendage et de courbure des dépots successifs, ainsi que la réduction de 1’épaisseur des couches vers le
pole distal. La distance verticale est égale a la distance horizontale et I’échelle est donnée sur le
schéma.

Niveaux d'eau
successifs

Figure 3.7 : Mode¢le de delta propos¢ par Fayol (1888) en une évolution en quatre stades (numérotés
de 1 a 4). On remarquera le détail des schémas successifs montrant clairement le processus de
progradation (indiqué par le passage des lettres C a F), le passage topset-foreset, ainsi que la grano-
décroissance latérale. Le trés fort taux de progradation au sommet du delta se remarque également a la
diminution de I’espace entre les niveaux d’eau successifs (modifi¢ d’aprés Clauzon et al., 1995).
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3.3. Eléments caractéristiques des Gilbert-deltas

Gilbert (1885, 1890) décrit clairement la constitution tripartite des deltas (Figs 3.8,
3.9), en les identifiant par leurs caractéristiques (stratification, granulométrie, inclinaison des
couches). I1 est important de rappeler qu’il ne leur attribue pas les noms de topset, foreset et
bottomset. Pour cette raison, ce sont les termes employés par Gilbert (1885) qui sont
mentionnés sur la figure 3.8. Les termes entre parenthese sont les dénominations équivalentes
utilisées dans cette étude.

I1 est proposé pour le delta de Kerinitis une constitution «quadripartite» intégrant les
termes topset, foreset, bottomset et prodelta.
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Figure 3.8 : Section idéale tripartite d’un delta selon Gilbert (1885). Les termes entre parenthéses sont
ceux utilisés dans ce travail.

UPPER DIVISION

(Topset) Contacts angulaires

(toplaps) et
passages latéeraux
locaux

MIDDLE DIVISION
(Foreset)

<4< Base tangentielle
"% des foresets

Figure 3.9 : Section verticale idéale proposée par Gilbert (1885). Les termes entre parenthéses sont
ceux utilisés dans cette étude. La précision du dessin permet de distinguer les grano-décroissances au
niveau des bases de foreset, ainsi que le contact entre les topsets et les foresets. Ce dernier peut étre
soit un passage latéral, soit un contact angulaire de type toplap. Les foresets passent latéralement a des
couches de prodelta par horizontalisation des bancs, couplée a une réduction de la granulométrie.
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3.3.1. Topsets

Les topsets («Upper division» de Gilbert, 1885 ; Fig. 3.8) sont définis comme des
dépots principalement fluviatiles. Ils constituent le sommet du delta et, bien que sub-
horizontaux, ils peuvent présenter des valeurs de pendage pouvant atteindre les 6° (Figs 3.8 et
3.9). Trés souvent, ils sont séparés des foresets par une surface qui correspond a la transition
entre le milieu continental et le milieu lacustre/marin. Gilbert (1885) avait déja mentionné que
les topsets fluviatiles peuvent reposer de fagon conforme sur les bancs de foresets. Lorsque les
chenaux fluviatiles en zone de topset sont trés mobiles, le contact entre les topsets et les
foresets peut se faire par une surface érosive (Clauzon et al., 1995) comme dans le cas illustré
par Colella (1988b) dans le bassin de Crati (Italie). Les topsets sont une zone des Gilbert-
deltas sensible aux influences marines (cf. § 3.4) ainsi qu’aux variations du niveau d’eau
(douce ou marine) vu leur tres faible pendage.

Dans cette étude, la zone de transition entre topset et foreset est appelée «topset
breakpoint» correspondant a un point de rupture de pente (Fig. 3.10 et Backert et al., 2009,
Annexe 1). Dans les deltas modernes, cette transition est caractérisée par une pente faible
entre la partie des topsets sous une faible épaisseur d’eau (< 50 m, McNeill et al., 2005) et le
début des foresets a forte pente. Quand les modes d’empilement seront décrits (Chapitre 5),
les positions successives du «topset breakpoint» seront utilisées. Elles décrivent une ligne
nommeée le «topset breakpoint path» (TBP). Le TBP ne correspond pas a la trajectoire de la
ligne de cote (sensu Helland-Hansen & Martinsen, 1996) mais la ligne de cote va présenter
des trajectoires de migration identiques au TBP. Beaucoup de termes différents sont utilisés
dans la littérature pour décrire cette zone clé. Ainsi, Dart et al. (1994) I’appellent 1’«offlap
break», Uli¢ny et al. (2002) nomment ce point «topset edge» et Mortimer et al. (2005) le
dénomment «clinoform breakpointy.

Ici, la définition des topsets est conforme a ce qui est connu dans la littérature (cf. ci-dessus et
Fig. 3.10). La sédimentologie des topsets sera présentée en détail dans le Chapitre 4.

Topsets

0\

niveau d'eau (mer/lac)

* Topset breakpoint

Sans échelle Foresets
Bottomsets Prodelta

Figure 3.10 : Localisation des topsets, foresets, bottomsets et prodelta sur un profil idéal de Gilbert-
delta correspondant a cette étude.

3.3.2. Foresets

Les bancs de foresets représentent la caractéristique principale des Gilbert-deltas.
Gilbert (1885) dénomme cette partie «Middle division» (Fig. 3.8). Les foresets présentent un
pendage compris entre 10° et 35° (Flores, 1990) et se déposent de facon radiale dans 1’espace,
si la source est ponctuelle (cf. § 3.1.2).
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Les foresets sont composés de dépots gravitaires (Nemec, 1990a) de diverses natures comme
les «slumps», tous les types de courants de turbidité, les flots de débris, ainsi que les «debris
fall», qui peuvent atteindre la portion incurvée du front du delta (c'est-a-dire la zone de
passage foreset-bottomset).

La géométrie des foresets peut étre variable car elle dépend de la composition
granulométrique des sédiments apportés par la riviere. La composition granulométrique est
elle-méme dépendante du relief et des caractéristiques de la riviére (cf. § 3.4). Les processus
physiques qui affectent la partie sous-aquatique des topsets peut effectuer un tri
granulométrique sur les sédiments avant qu’ils ne viennent alimenter les bancs de foresets ; le

matériel remobilisé aura tendance a étre mieux tri¢ (Clauzon et al., 1995).
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Figure 3.11 : Coupes du Gilbert-delta actuel du lac Peyto (Canada), dominé par les conglomérats,
utilisant la technique d’imagerie GPR (Ground Penetrating Radar ; modifié d’aprés Smith & Jol, 1997).
a) Section parallele a la direction de pendage des foresets. Les topsets, foresets et bottomsets peuvent
étre aisément distingués. L’exagération horizontale est de 1,75. b) Section perpendiculaire a la
direction de pendage des foresets. Les foresets et les bottomsets du Gilbert-delta sont identifi¢s. Les
bancs de foresets sont ondulés a sub-horizontaux et paraissent beaucoup moins bien stratifiés que dans
le plan perpendiculaire. L’exagération verticale est de 1,15.

Gilbert (1885) propose également un processus de dépot par la seule action de la
gravité, c'est-a-dire le phénomene d’avalanche. Le contact avec les topsets est angulaire et
celui avec le prodelta est tangentiel (Figs 3.8. et 3.9).
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Gilbert (1885) qualifie pourtant «d’obscur» le contact entre les foresets et le prodelta, peut-
étre parce que ce contact n’est pas une surface horizontale (Fig. 3.9) mais un contact qui
présente un pendage tres faible vers la terre, en fonction de la progradation du delta.

Les bancs de foresets peuvent étre affectés par des processus qui modifient leur
pendage ou leur stratification («chute», «slump scar», «backset beds» ; cf. Chapitre 4, § 4.4.2).

La figure 3.11 montre la différence d’aspect des foresets selon qu’ils sont représentés
sur une coupe parallele (Fig. 3.11.a) ou perpendiculaire a la direction de leur pendage (Fig.
3.11.b). Sur la coupe de la figure 3.11.b, les couches de foresets sont discontinues, ondulantes
et elles se tronquent localement. Cette disposition montrerait que la dispersion des sédiments
par les phénoménes gravitaires est limitée dans 1’espace (latéralement) et que le transport se
fait selon des «couloirs» d’alimentation.

3.3.3. Bottomsets

Les couches qui forment les «bottomsets» constituent ce que Gilbert (1885) appelle
«Lower division» (Figs 3.8 et 3.9). Dans le cadre de cette étude, les dépots nommés «Lower
division» sont des dépdts de prodelta (cf. 3.3.4). Les bottomsets ont été définis par Gilbert
(1885) comme des sédiments fins présentant un faible pendage (inférieur a 10°). Gilbert (1890)
propose un mode de dépot par décantation de particules fines en suspension pour les couches
de bottomset. Ces dépdts peuvent étre 1’objet de déformations post-dépot de type «slump»
(Postma & Cruickshank, 1988 ; Postma et al., 1988). Pour Gilbert (1890), le critére principal
de la définition des bottomsets est le pendage faible. Deux définitions principales pour les
bottomsets peuvent étre retenues :

- certains auteurs mettent en avant le faible pendage des bottomsets (Rhine, 1984 ;
Colella, 1988b ; Nemec, 1990a ; Rohais et al., 2008).

- d’autres insistent davantage sur la granulométrie fine des sédiments qui composent ces
bottomsets (Massari & Parea, 1990 ; Chough & Hwang, 1997 ; Hansen, 2004).

Ici, les bottomsets sont définis comme la terminaison des foresets (dans une zone
¢galement appelée «pieds de foreset») clairement différenciés du prodelta (Fig. 3.10). Les
bottomsets, tels que définis dans cette étude, ne sont pas représentés sur les figures 5.8 et 5.9.
Par conséquent, 1’association de faci¢s de bottomset représente une association de facies de
transition entre foreset et prodelta. En effet, les sédiments s’y déposent sous I’action combinée
de courants gravitaires et de processus de transport par suspension (Ford et al., 2007b). Les
bottomsets peuvent, en outre, présenter un faible pendage ou étre horizontaux. La transition
de facies peut étre abrupte et se faire sur une distance inférieure a 5 m ou étre beaucoup plus
graduelle, sur des distances pouvant dépasser les 300 m. Dans ce dernier cas, les bottomsets
se prolongent loin dans le bassin. Ce sont donc a la fois le critére géométrique, ainsi que le
caractere transitionnel au point de vue granulométrique, qui sont retenus dans la définition des
bottomsets.

Les bottomsets sont parfois nommés “toeset” (Sohn et al., 1997, Hwang & Chough,
1990 et d'autres). La sédimentologie des bottomsets est développée dans le §4.4.3 du Chapitre
4.
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3.3.4. Prodelta

Le prodelta représente la partie du delta située en position la plus distale. Les couches
qui composent le prodelta sont horizontales et font suite aux bottomsets (Fig. 3.10). Le
prodelta est constitué d’une majorit¢ de sédiments fins qui se déposent a la fois par des
processus de courants turbiditiques et par décantation. La sédimentologie du prodelta est
développée dans le § 4.4.4 du Chapitre 4.

3.4. Conditions nécessaires a la mise en place des Gilbert-deltas et
milieux de dépot

Les trois conditions indispensables a la formation des Gilbert-type fan-deltas
(Axelsson, 1967 ; Postma, 1990) sont :

(1) Un fort apport sédimentaire représenté par la charge de fond de la riviere. Si le ratio
charge de fond/charge totale de la rivicre est €élevé, le front du delta va prograder plus vite que
la partie basse («lower delta slope») du front du delta. Cette condition va conduire a un
redressement du profil jusqu’a I’apparition de déstabilisations (Postma, 1984, 1990).

(2) Un flux d’eau important, sous forme d’un jet axial turbulent. L’effet de jet est reli¢ aux
forces d’inertie, ainsi qu’a la faible densité du flux combiné a un courant homopycnal. Cela
augmente considérablement la capacité de mélange des eaux et accélere le dépdt de la charge
de fond au niveau de I’embouchure de la riviére (Clauzon et al., 1995). L’effet de jet explique
pour quelle raison les Gilbert-deltas se forment préférentiellement au pied de forts reliefs, a
I’embouchure de riviere a fort gradient.

(3) Un contexte de forte création d’espace d’accommodation, permettant d’avoir une
grande tranche d’eau immédiatement au niveau de I’embouchure de la riviere.

La condition (4) permet de générer les premiers foresets du Gilbert-delta :

(4) Un pendage vers le bassin significatif d’un minimum de 3° des dépdts antérieurs au
Gilbert-type fan-delta.

Deux autres critéres ne controlent pas directement la mise en place des Gilbert-deltas, mais
davantage la répartition de la granulométrie sur leur profil.

(5) Selon Postma (1990), les caractéristiques des chenaux distributaires, a savoir leur
stabilité, leur écartement, leur charge sédimentaire et leur largeur (qui sont fonction du relief
du bassin, du climat, de la tectonique, de 1’apport sédimentaire, de la granulométrie des
sédiments, de la végétation, etc.) déterminent le taux de dispersion latérale des sédiments le
long du front du delta dans un bassin a faible énergie.

(6) La différence de densité entre le courant afférant et celle de 1’eau du bassin joue un role
important dans la répartition de la granulométrie du Gilbert-delta. Bates (1953) pensait que les
eaux afférentes et les eaux du bassin de réception devaient présenter des densités équivalentes,
afin de permettre la formation d’un Gilbert-delta. Cette hypothese était reliée a 1’idée qui
voulait que les Gilbert-deltas ne puissent se former qu’en eau douce (cf. ci-apres).
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Dans le cas d’un courant homopycnal, quand le courant entrant et ’eau du bassin ne
présentent aucune différence de densité, il s’opére un mélange dans les trois dimensions,
conduisant au dépot rapide de tous les sédiments transportés par la riviere a proximité
immédiate de son embouchure. Il se forme alors des foresets a pendage prononcé de
différentes granulométries. Dans un environnement marin, les panaches fluviatiles entrants
chargés de particules fines en suspension peuvent les déposer loin de la cote. Dans ce cas, il y
a tres peu de chance que se forme un Gilbert-delta constitué¢ de foresets de granulométrie fine
(Colella et al., 1987). Si la riviére contient une fraction sédimentaire grossicre, la forte
différence de densité entre I’eau douce entrante et I’eau de mer du bassin réceptif va favoriser
la formation de Gilbert-deltas avec des foresets ne contenant que trés peu de fractions fines.
La différence de densité opere, au niveau de I’embouchure de la riviére, une séparation
granulométrique de la fraction argilo-silteuse d’une part, et de la fraction arénitico-
conglomératique d’autre part. La fraction grossiere est transportée vers le front du delta par
des processus de glissements gravitaires, tandis que la fraction fine est déplacée en partie par
suspension vers le bassin. Ce type de processus a été décrit dans les Gilbert-deltas
pléistocénes du bassin de Crati (Colella et al., 1987). Mulder & Syvitski (1995) précisent que
les panaches hyperpycnaux peuvent plonger au niveau de I’embouchure de la riviere et
é¢ventuellement éroder les dépots de bassin et ainsi s’auto-entretenir pour une période de
quelques heures a quelques semaines.

La différence de densité entre les eaux afférantes et celles du bassin n’est pas un
critére qui peut s’estimer directement sur le terrain.

Comme tout type de delta, les Gilbert-deltas peuvent étre soumis aux influences des
marées et des vagues (Galloway, 1975 ; Wescott & Ethridge, 1980 ; Kleinspehn et al., 1984 ;
Postma, 1984 ; Ori & Roveri, 1987 ; Colella, 1988a, b; Postma & Cruickshank, 1988 ;
Postma et al., 1988 ; Corner et al., 1990 ; Dabrio, 1990 ; Massari & Parea, 1990 ; Muto &
Steel, 1997 ; Garcia-Garcia et al., 2006 ; Breda et al., 2007 ; Longhitano, 2008). Ces
influences s’operent surtout en zone de topset. Les Gilbert-deltas restent tout de méme des
deltas largement dominés par 1’apport fluviatile (Clauzon et al., 1995). Ceci est cohérent avec
le fait que I’une des conditions pour générer un Gilbert-delta est la forte compétence du cours
d’eau.

Les premiers Gilbert-deltas ont été définis dans des environnements d’eau douce. En
effet, il était admis que les Gilbert-deltas se formaient préférentiellement en eau douce
(Gilbert, 1885, 1890 ; Gustavson et al., 1975 ; Stanley & Surdam, 1978 ; McLaughlin &
Nilsen, 1982 ; Dunne & Hempton, 1984). Cette hypothése provient largement du fait que,
dans un tel environnement, les courants homopycnaux (Bates, 1953) sont facilités. Un
mélange rapide avec les eaux du bassin va favoriser les dépots sédimentaires a proximité de la
zone d’entrée fluviatile. Actuellement, bien que les Gilbert-deltas soient préférentiellement
localisés dans les lacs d’eau douce, communément dans les environnements périglaciaires a
fort hydrodynamisme, ils se trouvent également dans des environnements marins restreints
comme les fjords ou les bassins de rifts intramontagneux (Clauzon et al., 1995). De nombreux
exemples en Méditerranée le prouvent. Colella (1988b) rappelle que 1’occurrence de Gilbert-
deltas dans le bassin de Crati, ainsi que dans d’autres bassins anciens ou actuels de la zone
méditerranéenne, indiquent que le développement de tels appareils sédimentaires n’est pas
restreint aux seuls bassins intracratoniques, comme suggéré par Ethridge & Wescott (1984).
La plupart des Gilbert-deltas qui se déposent sont contrdlés par les failles (Colella, 1988Db).
Dans ce cas, les phénomeénes érosifs sont favorisés par les mouvements verticaux.
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Pourtant, le contrdle par les failles de 1’apport sédimentaire n’est pas obligatoire, comme le
prouve le développement de Gilbert-deltas sur les marges de fjords (Prior et al., 1982 ; Prior
& Bornhold, 1988) ou lorsque 1’apport sédimentaire provient du développement de cicatrices
de glissement au niveau de la rupture de pente entre topset et foresets (Massari & Colella,
1988).

Les Gilbert-deltas sont reconnus dans de nombreux rifts, ainsi que dans des zones en
trans-tension. Par exemple, on peut citer :

- le Golfe de Suez (Gawthorpe & Colella, 1990 ; Young et al., 2002 ; Jackson et al.,
2005),

- le bassin de Crati dans les Apennins (Colella et al., 1987 ; Colella, 1988a, b, ¢) ;

- le rift de Corinthe (Prior & Bornhold, 1989 ; Ori et al., 1991 ; Seger & Alexander ;
1993 ; Dart et al., 1994 ; Zelilidis & Kontopoulos, 1996 ; Malartre et al., 2004 ; Ford et al.,
2007 ; Rohais et al., 2007a, 2008 ; Backert et al., 2009) ;

- le bassin de La Miel en Espagne (transtension, Garcia-Mondéjar, 1990) ;

- le bassin de Loreto au Mexique (Dorsey et al., 1995 ; Dorsey et al., 1997 ; Dorsey &
Umbhoefer, 2000 ; Mortimer et al., 2005) ;

- les bassins des cordilleres Bétiques au Sud de I’Espagne (van der Straaten, 1990 ;
Fernandez & Guerra-Merchan, 1996 ; Garcia-Garcia et al., 2006).

Les Gilbert-deltas ont également été décrits dans des contextes compressifs, dans les
bassins d’avant pays (Wescott & Ethridge, 1980 ; McPherson et al., 1987 ; Nemec & Steel,
1988 ; Colella & Prior, 1990 ; Steel et al., 2000 ; Ricketts & Evenchick, 2007), par exemple,
le bassin mésohellénique, au Nord de la Grece (Ori et Rovery, 1987 ; Zelilidis & Kontopoulos,
1996).

3.5. Intéréts de 1’étude des Gilbert-deltas

3.5.1. Etude des parametres de controle

Les Gilbert-type fan-deltas sont des appareils sédimentaires qui nécessitent des
conditions de mise en place trés précises (cf. § 3.4). Par conséquent, ils sont trés sensibles aux
variations de parameétres, tels que l’eustatisme, la tectonique, les variations de 1’apport
sédimentaire. Dans ce cadre, les Gilbert-deltas sont de bons outils pour 1’étude de 1’interaction
entre tectonique et sédimentation, ainsi que pour I’étude du climat.

La transition entre topset et foreset correspond approximativement a la paléo-ligne de
rivage. Ainsi, la hauteur des foresets correspond a 1’épaisseur d’eau dans laquelle les foresets
se sont mis en place. La premicre information qu’il est possible d’obtenir par 1’étude des
Gilbert-deltas est donc d’ordre paléobathymétrique.

Les topsets représentent une association de faciés formée de couches subhorizontales.
Par conséquent, la «zone de transition» (Colella et al., 1987 ; Colella, 1988a, b) qui constitue
la limite entre milieu fluviatile et milieu marin est une zone trés sensible aux variations du
niveau marin relatif. Ceci est valable dans les contextes ou les valeurs de la subsidence sont
bien connues.

Les Gilbert-deltas se mettent souvent en place au pied de failles normales, car ces
dernicéres sont créatrices de relief au niveau de leur mur. C’est le cas dans le Golfe de
Corinthe ou les Gilbert-deltas sont de type «footwall» dérivés, c'est-a-dire que les topsets se
trouvent en contact avec le plan de faille.
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Le contrle des failles sur le développement des Gilbert-deltas de la cote Sud du Golfe est tres
important. Suivant I’architecture interne des deltas, il est possible de retracer I’activité des
failles controlant ces deltas (Chapitre 5).

Le delta de Kerinitis est un Gilbert-delta géant qui affleure dans de trés bonnes
conditions (cf. 8 4.1). Ces conditions d’affleurement sont une particularit¢ du Golfe de
Corinthe, car tout le remplissage syn-rift situé sur le mur des failles normales actuellement
actives subit un soulevement. Ce soulévement provoque a son tour un creusement des rivieres
antécédentes. Les bonnes conditions d’accessibilité de ce delta a I’échelle quasi-sismique
permettent d’appréhender sa grande richesse en facies sédimentaires. 1l présente effectivement
une coupe naturelle genérale proche d’un «cas d’école», avec toutes les parties constitutives
d’un Gilbert-delta.

La constitution tripartite des Gilbert-deltas, dont chaque zone correspond a un
environnement sédimentaire particulier, fluviatile pour les topsets, sous-aquatique (eau douce
ou eau salée) pour les foresets, et bassin profond pour les prodeltas, permet une analyse de
I’évolution de différents environnements de dépot. Si les passages latéraux de faciés sont
observables, les Gilbert-deltas peuvent constituer de trés bons cas d’étude du diachronisme ou
de la simultanéité de I’aggradation fluviatile et de la progradation deltaique. De plus, ce sont
des systemes sédimentaires sensibles aux variations du taux de subsidence, aux variations du
taux d’apport sédimentaire et a I’eustatisme. Les variations de ces paramétres sont
primordiales en stratigraphie séquentielle.

3.5.2. Intérét économique des Gilbert-deltas : réservoirs petroliers

Ethridge & Wescott (1984) soulignent I’intérét potentiellement réservoir des systemes,
tels que les «fan-deltas» car les changements latéraux et verticaux de facies rapides facilitent
la création de piéges stratigraphiques. Ce type de systéeme sédimentaire, associé a I’activité de
failles synsédimentaires, au basculement des couches sédimentaires, ainsi qu’aux rapides
changements de facies, permettent de créer des pieges structuro-stratigraphiques. Ce type de
piége a été décrit par Tai Wai Ng (1979) dans le bassin de Fort Worth (Texas, USA). D’autres
cas semblables concernent I’ Alaska et des portions du delta du Nil (données pétrolieres). Un
tres important réservoir de pétrole et de gaz a la base du Groupe Brent, dans la partie
norvégienne du Nord de la mer du Nord (Fig. 3.12) est constitué, entre autres, de sables de
Gilbert-deltas (Muto & Steel, 1997).
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Figure 3.12 : Carte structurale des champs pétroliers Oseberg, Huldra et Veslefrikk. Localisation du
graben Viking et de la plate-forme Horda. La position de la figure 3.13, correspondant a une coupe
SO-NE est donnée (simplifié d'apres Richards, 1992 ; modifié d'aprés Muto & Steel, 1997).

La Formation Oseberg (de 0 a 80 m d’épaisseur, Aalénien, Jurassique moyen) a été
interprétée en tant que clinoformes de Gilbert-deltas pour plusieurs raisons (Muto & Steel,
1997) :

- un caractére relativement grossier (tout en restant dans la gamme des arénites, Helland-
Hansen et al., 1992) ;

- la nature immature de la texture et de la minéralogie ;

- une dominance des écoulements gravitaires («sediment gravity flowsy) ;

- I’absence de toute stratification oblique générée par des écoulements tractifs (Muto & Steel,
1997) ;

- la présence de bancs de foresets trés inclinés (jusqu’a 30°) d’une hauteur pouvant atteindre
les 10 m ;

- une compléte absence de stratification oblique a petite échelle ou a échelle intermédiaire
(Graue et al., 1987 ; Helland-Hansen et al., 1992).
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Dans le détail, la formation Oseberg est composée de faciés arénitiques stratifiés et de facies
arénitiques massifs (Muto & Steel, 1997).
- Les faciés lités correspondent a la zone trés pentée des foresets de Gilbert-deltas («upper
foreset slope»). Ils auraient été générés par des coulées gravitaires de type «grain flow».
- Les facies massifs sont attribués plus généralement a une partie de Gilbert-delta, plutét a la
base des foresets («lower foreset slope»), aux toesets et aux bottomsets. Ces facies
indiqueraient principalement une mise en place par des coulées de débris subaquatiques, ainsi
que quelques glissements de type «slump» (Phillips, 1987).
La Formation Oseberg correspond a une série de prismes de bas niveau marin a caractére
progradant, qui s’est construite depuis la plate-forme Horda vers le proto-graben Viking avec
un cortége transgressif trés peu épais au sommet (Helland-Hansen et al., 1992 ; Muto & Steel,
1997 et Figs 3.12 et 3.13).

L’équivalent de la formation Oseberg du c6té britannique de la mer du Nord est la
formation Broom épaisse de 20 m. Elle présente aussi des Gilbert-deltas de faible profondeur
(Muto & Steel, 1997).

L’architecture du réservoir Oseberg est formée par les surfaces pentées constituant les
bancs de foresets. Les foresets présentent de bonnes qualités de production quand leur limite
supérieure est constituée par une couche de couverture (argileuse). Les facies arénitiques
massifs ont des qualités réservoir supérieures, ils sont plus épais et leur épaisseur change
latéralement. D’aprés Muto & Steel (1997), les coulées de débris a I’origine des faciés
arénitiques massifs seraient générées par des déstabilisations de pente pendant des phases
d’accélération de hausse du niveau marin relatif. Les toits des failles synsédimentaires sont
susceptibles de présenter d’épais dépots de coulées de débris (Fig. 3.13) car I’aplomb des
failles correspond & une zone de forte création d’espace d’accommodation. La localisation de
I’épaississement des bancs en relation avec ces failles permet de limiter de probables bons
réservoirs.
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4. Sédimentologie du delta de Kerinitis

4.1. Le Gilbert-delta de Kerinitis

Le delta de Kerinitis est I’un des huit Gilbert-deltas conglomératiques de dimension
exceptionnelle («deltas géants») de la cote Sud du Golfe de Corinthe (d’Ouest en Est : le delta
de Selinous, de Kerinitis, de Vouraikos, d’Akrata, de 1’Ilias, de I’Evrostini, du Mont Mavro et
de Killini, ce dernier se situe plus au Sud, Fig. 4.1). Ces deltas sont préservés au sein du
remplissage Plio-pléistocéne du rift de Corinthe et situés entre la ville d’Aigion (a 1’Ouest) et
le village de Dervini (& I’Est, Fig. 4.1). De récentes datations biostratigraphiques indiquent
que ces deltas se sont déposés durant la période Pléistocéne inférieur — Pléistocéne moyen sur
une durée de 500 a 800 ka (Malartre et al., 2004 ; Ford et al., 2007 ; Rohais et al., 2007b).

La coupe naturelle du delta de Kerinitis est composée, depuis le Sud-Ouest vers le
Nord-Est, de trois zones (Fig. 4.2.a). L’architecture stratigraphique est constituée de onze
surfaces stratigraphiques clés (ou KSS) qui limitent onze unités stratigraphiques (SU).

4.1.1. Etat des connaissances

Le delta de Kerinitis est 1’édifice le mieux connu et le plus utilis¢é comme exemple de
Gilbert-delta dérivé du mur d’une faille normale («footwall derived»), de granulométrie
grossiére et se déposant sur le toit d’une faille active.

De nombreux travaux ont utilisé les qualités d’affleurement exceptionnelles du delta
de Kerinitis a 1’échelle quasi-sismique, afin d’étudier I’interaction entre la tectonique et
I’eustatisme et leurs effets sur 1’architecture stratigraphique du delta (Gawthorpe & Colella,
1990 ; Ori et al., 1991 ; Poulimenos et al., 1993 ; Dart et al., 1994 ; Gawthorpe et al., 1994 ;
Backert et al., 2009, Annexe 1). Les études portant sur la modélisation numérique de
I’architecture stratigraphique et utilisant 1’affleurement du delta de Kerinitis comme exemple
d’application (Hardy et al., 1994 ; Uli¢ny et al., 2002 ; Gawthorpe et al., 2003) seront
développées dans le Chapitre 5.

Gawthorpe & Colella (1990) proposent d’¢tudier I’influence de la tectonique sur
I’architecture interne des deltas a forte granulométrie qui se mettent en place dans des bassins
de type rift. Trois rifts sont étudiés : le rift de Suez (Egypte), le bassin de Crati (Italie) et le rift
de Corinthe (Grece) associés a la description de 1’architecture de fan-deltas. Gawthorpe &
Colella (1990) présentent le delta de Kerinitis comme exemple de delta dérivé du «footwall»
de la faille de Pirgaki. Un découpage de la partie Est de la zone 2 et la zone 3 du delta (Fig.
4.2.a) en quatre unités est proposé. La zone 2 et la zone 3 sont placées sur un méme plan,
alors qu’en réalité, il existe un angle de 106° entre les deux plans (cf. § 4.1.2). Une
interprétation est proposée quant a la signification des géométries sigmoidale ou oblique des
foresets en terme de mouvements sur la faille de Pirgaki, a partir d’'un mode¢le établi dans le
bassin de Crati. D’aprés Gawthorpe & Colella (1990), les foresets sigmoidaux sont aggradants
et dénotent d’une subsidence active sur la faille, tandis que les foresets obliques sont
davantage progradants et sont indicateurs d’une période de quiescence ou de faible activité
(mais constante) sur la faille. Ils estiment également que 1’architecture des foresets peut étre
sous le contréle de I’eustatisme et du climat. Gawthorpe & Colella (1990) interprétent les
Gilbert-deltas géants du flanc sud du rift de Corinthe comme des appareils indépendants les
uns des autres.
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Ori et al. (1991) ont repéré des surfaces limite d’unité («bounding surface» érosives
ou non) discontinues, ainsi que des bancs de topset et de foreset présentant des géométries
particuliéres et ceci sur I’ensemble de I’affleurement. Un catalogue de cas typiques de
relations stratigraphiques particuliéres entre topset et foreset, déduits de I’étude de quatre
Gilbert deltas de la cote Sud du Golfe de Corinthe (Kerinitis, Akrata, Ilias et Evrostini) est
proposé. Les géométries identifiées peuvent s’expliquer par des périodes de création plus ou
moins forte d’espace d’accommodation. Ils soulignent que I’étude des topsets est d’un grand
intérét car ils se mettent en place dans une zone sensible aux variations des paramétres de
contrdle. Ori et al. (1991) présentent une analyse synthétique des faciés de topset, foreset et
bottomset a partir de 1’étude des Gilbert-deltas.

Poulimenos et al. (1993) ont travaillé sur la totalité¢ du delta de Kerinitis, en proposant
des séquences de cone alluvial ou de foreset, séparées par une faille normale, divisant
I’édifice en deux parties. Le delta de Kerinitis, ainsi que d’autres deltas de la cote Sud du
Golfe de Corinthe, sont classés parmi la catégorie des «deltas trapézoidaux». Ce type de delta
serait représenté par des édifices compartimentés par des failles normales induisant une
absence de bottomsets.

Dart et al. (1994) en basant leur analyse sur la zone 3 de la coupe (Fig. 4.3) suggerent
une interprétation séquentielle des différentes unités identifiées. Une synthese des associations
de faciés de topset, foreset et bottomset est réalisée a la suite de 1’étude de trois Gilbert deltas
géants de la cote sud du Golfe (Ilias, Evrostini et Kerinitis). Dans leur représentation de
I’architecture du delta de Kerinitis, ils négligent I’angle (106°) qui existe entre les zones 2 et 3.
Ils proposent un découpage architectural différent du notre. Vu la localisation des trois
Gilbert-deltas étudiés, Dart et al. (1994) indiquent que 1’architecture est sous le controle
majeur de la tectonique, mais que I’influence des variations du niveau marin ou lacustre, ainsi
que du taux d’apport sédimentaire, est a prendre également en compte. Une discussion sur les
variations du niveau marin relatif et du taux d’apport s€dimentaire (associ¢ a une constante
augmentation du niveau marin relatif) ayant permis la mise en place des cortéges
sédimentaires et des surfaces clés, est proposée.

Gawthorpe et al. (1994) présentent une coupe synthétique a partir d’un panorama
photographique de [D’intégralit¢ de 1’édifice deltaique ou ils montrent les principales
géométries visibles induites par les contacts topset/foreset ou foreset/foreset. Dans un esprit
proche de Dart et al. (1994), ils montrent que la stratigraphie du delta de Kerinitis est dominée
par les prismes de haut niveau marin (HST), séparés par des surfaces a significations
séquentielles multiples. Par conséquent, ce delta se serait construit dans un cas ou le taux de
subsidence (créé par la faille majeure de Pirgaki) est toujours supérieur au taux de chute
eustatique. Ce type d’appareil est donc ainsi dépourvu de prisme de bas niveau marin (LST).

4.1.2. Présentation du delta de Kerinitis

Le delta de Kerinitis est un Gilbert-delta a forte granulométrie et dérivé du mur de la
faille de Pirgaki. Il est localisé au Sud de la ville d’Aigion (Fig. 4.1), sur le bloc de faille de
Pirgaki. Il s’est déposé a la fois sur le toit de la faille de Pirgaki (limite Sud-Ouest) et de la
faille de Kerinitis (limite Sud-Est, Fig. 4.2.a). Il subit actuellement un soulévement (estimé
entre 1 et 1,5 mm/a, McNeill & Collier, 2004) au méme titre que le reste du remplissage
synrift de la cote Sud du rift de Corinthe, au Sud de la faille active d’Heliki. L’altitude
maximum du sommet du delta est de 836 m au-dessus du niveau de la mer.
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A la base, il présente un rayon d’une valeur de 3,8 km. Il peut s’inscrire dans un demi-céne
présentant une ouverture de 125°. Cette valeur correspond a I’angle que forment la faille de
Pirgaki et la faille de Kerinitis (Fig. 4.2.a). Le delta couvre une surface de 15 km?. Il est
constitué d’un volume de 9 km® de sédiments dominés par les conglomérats.

L’affleurement du delta de Kerinitis est spectaculaire tant par les conditions
d’affleurement que par les dimensions. En effet, il affleure au niveau de la riviére Kerinitis,
selon une coupe naturelle d’une longueur de 3,8 km, orientée Sud-Ouest — Nord-Est (Figs
4.2.a, 4.3 et 4.4), d’une épaisseur minimale visible de 600 m. Cette coupe naturelle a été créée
par le creusement de la riviere Kerinitis en réaction au soulevement général de la marge Sud
du rift de Corinthe. La falaise correspond a une coupe a travers la partie Sud-Est du delta qui
prograde, de facon apparente, vers le Nord-Est. En comparant avec le delta de Vouraikos
(Ford et al., 2007b), le delta de Kerinitis devrait présenter une direction de progradation
proche de NOOO°E, vue la répartition spatiale du delta entre les deux failles (Fig. 4.2.a). Le
diagramme de Rose (Fig. 4.2.b) présente 103 mesures réalisees dans les foresets. Ces mesures,
en majorité prises le long de la riviere, donnent une direction moyenne de progradation de
NO042°E et un pendage moyen de 25°. Elles ne reflétent donc pas I’étalement radial du delta.
Ceci provient des conditions d’affleurement, car la face Nord-Ouest du delta, constituée de
foresets, est beaucoup moins bien exposée.

La source ponctuelle du delta a trés probablement été héritée d’un ancien bassin de
drainage qui coincide approximativement avec I’actuelle riviére Kerinitis (Sud de la carte, Fig.
4.2.a) et qui incise les carbonates de la formation du prérift (2 proximité de I’intersection de la
faille de Pirgaki et de Kerinitis, au Sud du village de Boufouskia).

La base du delta n’étant pas visible dans la vallée de la riviere Kerinitis, il est proposé
une épaisseur minimum de 600 m. Cette base erosive est estimée a une altitude inférieure a
200 m dans la riviéere Kerinitis. Par contre, la base du delta est visible & une altitude d’environ
500 m dans la vallée de la riviére Selinous, a I’Ouest (Figs 4.2.a, ¢).

Les clastes sont composés principalement de carbonates avec une faible proportion de
radiolarites (Trias supérieur a Crétacé supérieur) ainsi que des arénites de «flysch» (Crétacé
supérieur a Eocene). Tous ces éléments sont principalement dérivés de I’écaille de charriage
du Pinde (Sébrier, 1977).

Le delta de Kerinitis est separé du delta de Vouraikos a I’Est par la faille de Kerinitis
(Ford et al., 2007b et Figs 4.1 et 4.2.a). A I’Ouest, les foresets pendant vers 1’Ouest sont
interdigités avec les foresets du delta du Selinous qui pendent vers I’Est (Fig. 2.9). Cette
configuration suggére que les deux deltas se sont construits de fagon synchrone, au moins au
début de leur histoire. Le delta du Kolokotronis (Groupe supérieur) repose au sommet du delta
de Kerinitis par I’intermédiaire d’une surface érosive (Figs 4.3 et 4.4).

La coupe naturelle le long de la riviere Kerinitis est constituée de trois
zones (similaires a celles définies par Ori et al., 1991, Figs 4.2.aet4.3.) :

(1) La zone 1 débute contre la faille de Kerinitis au Sud et a une longueur de 1,5 km.

Elle est composée de 440 m de topsets superposés. Cette zone représente la partie la plus
proximale de I’édifice deltaique.

(2) La zone 2 a une longueur de 900 m et inclut la partie du delta la plus complexe
architecturalement. Une vallée orientée Nord-Ouest — Sud-Est d’une profondeur de 1600 m,
coupe a angle droit la falaise principale (Fig. 4.2.a). Cette vallée est formée des sous-zones
2W (Ouest), 2N (Nord), 2E (Est) et 2C (Centrale).
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(3) La zone 3 d’une longueur de 1,4 km expose 600 m de foresets superposés qui passent
rapidement vers le Nord-Est a des bottomsets, puis a des facies de prodelta.

La riviere Kerinitis est une riviére dont le cours ne semble pas avoir été modifié de maniére
majeure durant la construction du delta. C’est une riviére encaissée dans une vallée et
présentant une charge solide dominée par les conglomérats. En se référant a la classification
de Postma (1990), la riviere Kerinitis se comporte comme une source ponctuelle (Fig. 3.4)
mais sans présenter toutes les caractéristiques du systeme d’alimentation de type A (cf. § 3.1.2
pour la discussion).

4.2. Methodologie et classifications sedimentologiques

La sédimentologie du delta de Kerinitis a été abordée avec la méthode classique du
levé de logs sédimentologiques a différentes échelles. Des données ponctuelles hors logs
viennent éventuellement compléter les descriptions.

Pour les roches silico-clastiques, la classification de Udden-Wentworth est utilisée
(Fig. 4.5). Blair & McPherson (1999) proposent de la compléter pour les classes
granulométriques, qui se situent au-dela des «boulders» (taille > 256 mm). En outre, ils
détaillent les classes des conglomérats par rapport a la classification originale.

Pour les descriptions macroscopique et microscopique des faciés calcaires, la
classification de Dunham (1962) est utilisée.

Les différents facies sont identifiés par une lettre qui prend en compte leur classe
granulométrique. Ainsi, les conglomérats sont désignés par la lettre G, les arénites par la lettre
S, les siltites ainsi que les argilites par la lettre F, et enfin, les faciés calcaires par la lettre M.
La description de chaque facies comprend I’épaisseur moyenne, la nature des limites de bancs,
la lithologie ainsi que les structures sédimentaires. Un facies indique un ou plusieurs
processus de dépbt. Une association de facies comprend un certain nombre de facies, qui
caractérisent un environnement de dep6t.

La démarche, qui consiste a désigner les faciés par un code, se rapproche de celle proposée
par A.D. Miall, lorsqu’il a défini son modele de lithofacies et d’architecture pour le domaine
fluviatile (Miall, 1978, 1985, 1996). Cette facon de présenter les objets fluviatiles est
objective, mais elle peut induire en erreur et est parfois critiquée (Blair & McPherson, 1999).
En effet, une structure sédimentaire, qui indique un mode de mise en place bien précis, peut
étre identifiée dans différents types de milieux de dép6t. Par contre, le fait de regrouper les
faciés en associations de faciés permet de mettre en évidence les relations que peuvent avoir
les facies entre eux (Reading & Levell, 1996) et ainsi d’éviter les mauvaises interprétations.

Des mesures de paléocourants dans les différentes associations de faciés ont été réalisées.
Elles consistent en la mesure :

- de la direction moyenne de I’axe de chenaux (pour I’association de facies de topset),

- des plans de litage obligue,

- d’axe de créte de rides symétriques,

- d’imbrications de clastes.
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:| Banc & base érosive

Disparition compléte latérale d'un banc
(biseau)

Disparition compléte latérale d'un banc
(forme lenticulaire du banc)

Gr

Grano-décroissance (ici, de Co a Gr)
Co
Gr

Grano-croissance (ici, de Co a Gr)
Co

Banc calcaire

Bancs calcaires noduleux

Lamination plane et paralléle

Lamination oblique (de ride ou de
mégaride 3D)

Lamination ondulante

Rides symétriques

Rides asymétriques (de courant)
Rides grimpantes (ou chevauchantes)
Convolutes

Figures d'échappement d'eau

Bioturbation

S EETIDIE A

Sphéroides calcaires

Conglomérat (50% au moins de débris de
roches de dimension supérieure & 2 mm
(classe des rudites)) bien trié I

Conglomérat mal trié S:

Texture conglomératique de type

Arénite contenant des lithoclastes
de la classe des rudites

Galets mous

f: fine (0,125<@<0,250 mm)

"open framework" m:
Micro-conglomérat (50% au moins de g-
débris de roches de la classe des arénites) Tg:
" . L, Gr
Banc arénitique bien trié
Pe
Banc arénitique mal trié Co
Bo

des "’

ECHELLE GRANULOMETRIQUE UTILISEE POUR
LA DESCRIPTION DES ROCHES CLASTIQUES
(Simplifié d'aprés "Udden-Wentworth sedimentary

grain-size scale")

: Clay (< 0,004 mm)

. MUD
Silt (1/256 mm (0,004)<@< 1/16 (0,063 mm))

medium (0,250<@<0,5 mm)

coarse (0,5<&<1 mm) SAND
very coarse (1<@<2 mm)
: Granule (2<@<4 mm)
: Pebble (4<@<64 mm)
GRAVEL

: Cobble (64<@<256 mm)
: Boulder (>256 mm)

La classe des arénites regroupe toutes les subdivisions
'sand".

La classe des rudites regroupe les "granules”, "pebbles",
"cobbles", "boulders".

Arénite contenant des fragments
de coquilles

). -
W5%
(SRR T
LU S T
(Y

48

Pour la description des calcaires, la classification
de Dunham (1962) est utilisée.
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Figure 4.5 : Légende des figurés et classifications utilisés dans les logs sédimentologiques.
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4.3. Sédimentologie de facies

L’étude du delta de Kerinitis a permis de décrire 19 facies différents, répertoriés dans
les tableaux 4.1 a 4.4. Les noms des faciés ont été choisis pour représenter les caractéristiques
les plus importantes.

Les changements verticaux de granulométrie sont trés abrupts et rarement progressifs.
Ceci est une caractéristique générale a I’échelle du delta de Kerinitis, mais aussi a une échelle
plus régionale, pour I’ensemble de ce type d’édifice.

4.3.1. Faciés conglomératiques

Sept faciés conglomératiques ont été mis en évidence. Ils sont notés Gla a Gle, G2 et
G3 (Tab. 4.1). Deux criteres de classification ont éte utilisés. Le premier critére est la texture
(clast- ou matrice-support), le deuxieme est la présence ou non de structures sédimentaires. Le
chiffre 1 indique des bancs conglomératiques qui présentent une texture clast-support, G2 est
un faciés a texture matrice-support et le facies G3 est un faciés qui possede une fraction
calcaire (bioclastes d’algues rouges). Les lettres minuscules désignent les structures
sédimentaires prédominantes caractérisant le banc.

Dans le cas de Gle, deux sous-facies ont été définis (notés (1) et (2)). Les
conglomérats sont trop grossiers pour permettre un bon enregistrement des structures
sédimentaires. Néanmoins, les structure sédimentaires les plus courantes sont les
granoclassements, les stratifications horizontale ou oblique. Le facies G1b est un facies mis en
évidence par le pendage sédimentaire des bancs, pendage qui peut atteindre des valeurs de 30°,
avec une valeur moyenne de 25°.

Les conglomérats représentent la classe granulométrique dominante du delta de
Kerinitis (Gilbert-delta de type «coarse-grained»). La description, ainsi que I’interprétation
des faciés conglomératiques, sont rappelées de fagon synthétique dans le tableau 4.1.

Gla : Conglomérat sans structure, bien a mal trié

Ce conglomérat a texture «clast-support» est bien a mal trié, avec une taille de clastes
de la classe «granule» a la classe «cobble». Les clastes sont anguleux a bien émoussés, avec
une matrice constituée d’arénite fine a trés grossiere. Les bancs ont une épaisseur de 3 cm a
4,2 m avec des bases érosives ou non érosives, ainsi que des limites supérieures planes. Gla
est dépourvu de toute structure sédimentaire, mais peut localement présenter une grano-
décroissance fruste, ainsi qu’une texture «open-framework».

Le facies Gla est le résultat du transport d’une charge de fond dans un fort régime
d’écoulement. Les variations, a la fois dans la granulométrie et dans le tri, reflétent I’extréme
variabilité des taux d’écoulement et de transport.

G1b : Conglomérat a litage fortement penté
Ce conglomérat a texture «clast-support» est mal trié, avec une taille moyenne de
clastes de 1,5 cm (de la classe des «granules» a celle des «cobbles»). Ce facies est

principalement caractérisé par un pendage sédimentaire de 20 a 30°. La matrice, constituée
d’arénite grossiere mal triée, représente moins de 10% du volume total.
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Facies

Lithology and stratification

Sedimentary structures

Interpretation and processes

G1a: Well to poorly
sorted structureless
conglomerate

- well to poorly sorted massive conglomerate,
clast-supported

- clasts granule to cobble

- angular to well rounded clasts

- matrix: fine to very coarse sand

- strata: decimeters to meters in thickness,
erosional or non-erosional bases, planar tops

- mainly structureless
- weak normal grading
- locally open-framework texture

- bed load transport in high flow
regimes

- extreme changeability of flow and
transport rates

G1b: Steeply
dipping
conglomerate

- poorly sorted conglomerate, clast-supported

- clasts from granule to cobble (mean size =
1.5cm)

- matrix: poorly sorted coarse sand

- strata: several decimeters in thickness, planar
bases and tops

- primary dip (20 to 30°, mean:
25%)

- horizontal or weakly dipping
clast alignments made of cobble
clasts

- local pockets of open-
framework texture

- sediment gravity flows
- debris-fall deposits

conglomerate

- clasts from pebble to cobble

- well rounded, low sphericity

- rare soft cobbles made of silt

- matrix: medium to very coarse sand

- strata: decimeter to meter in thickness,
erosional or non-erosional bases, planar or
wavy tops

- rare weak normal grading

- sub-herizontal bedding

- locally, cross-bedding (base
of strata)

- rare open-framework texture

G1e: Crudely - very poorly sorted, crudely stratified - crude horizontal bedding - longitudinal bedforms
stratified conglomerate, clast-supported, - weak low angle cross-bedding - gravel sheet transport
conglomerate - clasts from pebble to cobble, well rounded, low - local clast imbrication

sphericity, locally oversize clasts > 30 cm - open-framework texture

- matrix: very little to absent, very coarse sand

- strata: meters in thickness (stacked in

Stratigraphic Units of 40 to 120 m)

- planar or locally erosional bases
G1d: Variably - well to poorly sorted conglomerate, clast- - subtle inverse grading (cobbles - longitudinal bedforms (downstream
graded supported at top) growth)

- inverse grading: clast-rich debris
flow

G1e: Cross-stratified
conglomerate

0]
- poorly sorted conglomerate, clast-supported
- clasts from granules to cobbles

- matrix: very coarse sand

- strata: meter in thickness, erosional or planar
bases, planar tops

- oversize clasts (cobble size) at the top

2

- well to poorly sorted conglomerate, clast-
supported with rare sands

- strata: meter in thickness, erosional or planar
bases, planar tops

(1)

- cross-bedding (gravel dunes)
- tangential foresets of

gravel dunes, with normal
graded beds

- open-framework texture

(2)

- tangential foresets of gravel
dunes, interlaminated sands
(locally laminated) and gravels

- sigmoidal foresets of gravel
dunes

- conglomeratic cross-beds
passing laterally into sandstones

- grain flow

- bedform migration (traction transport
of gravel bed-load in high
concentration turbidity currents)

- red algae clasts, locally abundant

- sparitic or microsparitic cement poorly
developed

- strata: decimeters in thickness, planar bases
- progressive transition to M1 facies by

a gradual disappearance of lithoclasts

G2: Matrix- - well to poorly sorted conglomerate, matrix- - weak normal grading and - sediment gravity flow
supported supported lateral fining - debris flow
conglomerate - pebble clasts, well rounded - crude horizontal bedding

- matrix: medium to very coarse sand

- strata: decimeters in thickness, sharp bases,

planar tops, lens shape
G3: Algal clast- - poorly sorted, clast-supported, sandy - crude horizontal bedding - brackish to marine environments
supported conglomerate - high energy environment
conglomerate - clasts from coarse sand to granule (grainstone and algal clasts)

Tableau 4.1 : Les sept faciés conglomératiques du delta de Kerinitis. Description de la lithologie, de
la stratonomie, des structures sédimentaires et interprétation en terme de processus de dépdt (Backert

etal., 2009).

Les bancs ont une épaisseur de 60 a 70 cm avec des bases et des limites supérieures planes.
Les bancs peuvent contenir des alignements de clastes de la classe des «cobbles», horizontaux
ou a faible pendage, ainsi que, localement, des poches de texture «open-framework».

Le facies G1b est interprété comme le dépdt de «sediment gravity flows» (Postma,
1983, 1984 ; Postma & Roep, 1985 ; Colella et al., 1987 ; Nemec, 1990a ; Chough & Hwang,
1997 ; Kleinhans, 2004) ou de «debris-falls» (Nemec, 1990a).
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D’aprés Lunt & Bridge (2007), il existe trois grands types de circonstances qui permettent
d’expliquer la formation de la texture «open-framework» en domaine fluviatile. Cette texture
peut étre liée a la proportion d’arénite disponible par rapport aux rudites (facteur
autocyclique). Elle peut également résulter de variations d’énergie du milieu (facteur
allocyclique). Elle serait favorisée soit, pendant les périodes ou la compétence du cours d’eau
est élevée, soit pendant des périodes de chute d’énergie, soit pendant les périodes d’étiage
(Lunt & Bridge, 2007). Dans ce cas, les arénites seraient arrachées de leur position transitoire
entre les rudites. La derniére circonstance évoque un tri granulométrique par migration et
superposition de corps sédimentaires.

Les conditions exactes qui président a la formation de la texture «open-framework» restent
encore imprécises. C’est pourquoi, Lunt & Bridge (2007) proposent de modéliser
analogiquement la formation de toutes les structures (barres, dunes, etc.) identifiables en
domaine fluviatile. La variation de paramétres comme la vitesse du courant, la profondeur
d’eau et le taux d’aggradation (a distribution de taille de clastes constante) permet de proposer
que ce serait le phénomeéne de séparation granulaire sur le flanc court des barres qui
gouvernerait 1’apparition de la texture «open-framework», sans controle direct des variations
d’énergie du milieu (dans leur expérience, tout type de classe granulométrique est transporté
par le cours d’eau). C'est-a-dire que les avalanches de rudites le long du flanc de la structure
formeraient la texture «open-framework», tandis que les arénites en suspension auraient
tendance a combler les irrégularités du corps s€dimentaire.

Glec : Conglomérat a stratification fruste

Le faciés Glc est constitué d’un conglomérat trés mal trié¢ (clastes de la classe des
«pebbles» a celle des «cobblesy) et de type «clast-support». Les clastes sont bien émoussés
mais peu sphériques. Les bancs peuvent localement contenir des clastes d’une taille
supérieure a 30 cm. La matrice est faite d’arénite trés grossiere et constitue moins de 5% du
volume du faci¢s. La taille des bancs varie de 1 a4 2,5 m, ces derniers peuvent étre superposes
pour constituer des unités de 40 a 120 m d’épaisseur. Les bancs peuvent avoir des bases
planes ou localement érosives. Les structures sédimentaires identifiées sont un litage
horizontal fruste et une stratification oblique, a trés faible pendage également fruste. Les
bancs de ce faciés peuvent localement présenter une imbrication de clastes et une texture
«open-framework».

Le facies Glc est interprété comme le dépdt de corps sédimentaires («bedformsy)
longitudinaux (Miall, 1996). Ce faci¢s est, en outre, typique de processus de transport de type
«gravel sheet» (Hein, 1984).

G1d : Conglomérat granoclassé

Ce facics est constitué d’un conglomérat bien a mal trié et de texture «clast-support».
Les clastes de la classe des pebbles a celle des cobbles sont bien émoussés et présentent une
faible sphéricité. Les bancs peuvent contenir des galets mous de silt. La matrice est une
arénite moyenne a trés grossiere. La taille des bancs varie de 7 cm a 1,40 m. Les bancs
comportent des bases érosives ou non-érosives, ainsi que des limites supérieures planes ou
ondulantes. Les structures sédimentaires observées sont souvent une grano-croissance fruste
(avec des clastes «cobble» au sommet des bancs) et de rares grano-décroissances frustes. Une
stratification plane et horizontale et, localement, une stratification oblique en base de banc
sont également observées. La texture «open-framework» est rarement associée a ce facies.
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La grano-décroissance permet d’interpréter le facies G1d comme le dépdt de corps
sédimentaires («bedformsy») longitudinaux («downstream growth» ; Hein & Walker, 1977 ;
Hein, 1984). La grano-croissance est interprétée comme le résultat de processus de type
«clast-rich debris-flow».

La texture «open-framework» (et donc «clast-support») observable dans le facies G1d (Tab.
4.1), serait due a des conditions de cisaillement sur les bancs («high bed shear stress») ne
permettant le dépdt que de la fraction la plus grossiere des sédiments. Les clastes plus fins,
ainsi que les arénites, peuvent s’infiltrer quand 1’énergie du courant diminue (Miall, 1996).
Les changements verticaux de texture reflétent les variations d’énergie du milieu, ainsi que les
divagations du cours d’eau comme des migrations de chenaux, par exemple (Miall, 1996).
Dans les écoulements gravitaires, dits «hyperconcentrés» (>40 % de sédiments), les forces de
cisaillement sont transmises par des pressions qui résultent de collisions intergranulaires. Les
grains grossiers se déplacent vers les zones de cisaillement minimum se trouvant au bord de la
coulée. Ce phénomene conduit a une grano-croissance verticale du banc (Miall, 1996).

Gle : Conglomérat a stratification oblique

Le facies Gle est divisé en un sous-facies (1) et un sous-facies (2). Le sous-facies (1)
correspond a un conglomérat mal tri¢, de texture «clast-support». Les clastes se situent entre
la classe des «granules» et des «cobbles». La matrice est constituée d’une arénite trés
grossiere et ne représente jamais plus de 10% du volume total. Les bancs ont une taille
comprise entre 78 cm et 1 m. Ils présentent des bases érosives ou planes, ainsi que des limites
supérieures planes. Des clastes de la classe «cobble» peuvent étre présents en sommet de banc.
Le sous-facies (1) montre une stratification oblique (foresets tangentiels) de mégarides 3D, a
lamines €lémentaires présentant une grano-décroissance. La texture «open-framework» a été
localement observée. Le sous-faciés (2) est un conglomérat bien a mal tri¢ et de texture
«clast-support» comportant de rares arénites. L’épaisseur des bancs varie de 0,5 a 2,6 m. Les
bancs ont des bases érosives ou non-érosives et planes, ainsi que des limites supérieures
planes. Le sous-faci¢s (2) présente des foresets tangentiels de mégarides 3D alternativement
constitués de conglomérat et d’arénite localement laminée. Les mégarides conglomératiques
peuvent localement présenter une forme sigmoidale. Certaines strates conglomératiques de
mégaride peuvent passer latéralement a des arénites.

Le facies Gle est le résultat de processus de dépdt de type «grain flow». Les foresets
de mégaride enregistrent la migration de corps sédimentaires. Le sous-facies Gle(1) est li¢ a
des processus turbiditiques de haute densité (Pickering et al., 1989), dans lesquels, les
courants turbiditiques conduisent a un transport de type tractif de la charge de fond
conglomératique. L’alternance de bancs arénitiques et conglomératiques du facies Gle(2)
refléte ’extréme instabilité du courant et des variations dans les taux de transport.

G2 : Conglomérat de type «matrice-support»

Le facies G2 comprend des clastes bien a mal triés, bien émoussés et de la classe
«pebble» (taille moyenne de 2 cm). La matrice est faite d’une arénite moyenne a trés grossiere
et constitue 50 a 80 % du volume de la roche. Ces caractéristiques font du facies G2 un
conglomérat «matrice-support». La taille des bancs varie de 15 a 60 cm ; ces bancs présentent
des bases nettes, des surfaces supérieures planes et peuvent étre de forme lenticulaire. Les
structures sédimentaires se résument essentiellement a une grano-décroissance verticale et
latérale frustes, ainsi qu’a une stratification horizontale fruste.
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Les structures sédimentaires suggerent un processus de dépot de type «gravity flow».
Le mauvais tri, ainsi que la grano-décroissance, permettent d’interpréter le faciés G2 comme
le résultat d’un processus de type «debris-flow» avec des clastes qui flottent dans une matrice
abondante. Le développement d’une stratification horizontale fruste pourrait étre le résultat,
soit de la diminution de la cohérence de la matrice, soit d’'une augmentation de la quantité
d’eau incorporée (Hampton, 1972 ; Larsen & Steel, 1978). La grano-décroissance est
probablement due a I’incorporation d’eau (Eyles, 1987) permettant une augmentation de la
mobilité des clastes, conduisant ainsi a un tri au sein du courant (Morgenstern, 1967 ; Larsen
& Steel, 1978 ; Nemec & Steel, 1984 ; Nemec et al., 1984 ; Walker, 1984).

G3 : Conglomérat bioclastique (algues) de type «clast-support»

Le faciés G3 est un micro-conglomérat mal trié¢ et de texture «clast-support». La taille
des clastes varie de la classe des arénites grossieres a celle des «granules». Le ciment, trés peu
développé, représentant moins de 10% du volume du faciés, est constitué de calcite sparitique
ou micro-sparitique. La caractéristique principale de ce faciés est qu’il contient des bioclastes
d’algues rouges en proportion variable, mais qui peut augmenter vers le sommet des bancs
jusqu’a atteindre 70 % de I’ensemble des clastes. L’épaisseur des bancs varie de 0,2 a 1 m.
Les bancs présentent des bases planes. Le facies G3 passe progressivement vers le haut au
facies M1(1) par disparition des lithoclastes. Le seul type de structure s€dimentaire qui ait été
identifié est une stratification horizontale.

Bien qu’ayant été remobilisés, les clastes d’algues rouges suggerent un dépot de type

marin ou d’eau saumatre. La remobilisation des fragments algaires est censée avoir eu lieu in
situ. Le ciment sparitique qui a cristallisé dans la porosité primaire signe un milieu de dépot
originel a haute énergie (Dunham, 1962).
Les textures des conglomérats révelent une gradation dans les mécanismes de transport de
sédiment, depuis les transports en masse («mass flow») vers les processus tractifs. Ainsi, la
texture «matrice-support», associée a un granoclassement, est caractéristique des transports en
masse, ce qui inclut les coulées de débris («debris flow»), les coulées de boue («mudflow») et
les coulées hyperconcentrées («hyperconcentrated flows»). La texture «clast-supporty, la
présence de différents types de stratifications obliques, sont typiques des dépdts induits par
des courants tractifs (Miall, 1996).

4.3.2. Faciés arénitiques

Quatre facies arénitiques ont été mis en évidence dans le Gilbert-delta de Kerinitis
(Tab. 4.2). Le critére de classification, indiqué par le chiffre, est la structure sédimentaire
prédominante. La description, ainsi que I’interprétation des faciés arénitiques, sont rappelées
de fagon synthétique dans le tableau 4.2.

S1 : Arénite massive

Ce faci¢s correspond a une arénite fine a trés grossicre, bien a mal triée, pouvant
comporter des lithoclastes flottants. La taille des lithoclastes se trouve entre la classe des
arénites trés grossicres et celle des «pebblesy. La taille des bancs est comprise entre 1 et 50
cm. Les bases de bancs peuvent €tre érosives ou non-¢rosives et les limites supérieures
peuvent étre planes ou ondulantes. Les bancs peuvent étre localement lenticulaires.
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Localement, les trés rares structures sédimentaires observées sont constituées par des rides
avortées ou amalgamées, des convolutes, des structures d’échappement d’eau et de la
bioturbation. La bioturbation comprend des terriers de petite taille, localisés a la base des
bancs (forme arquée simple d’une longueur centimétrique et d’un diameétre d’environ 2 cm)

de type Exichnia.

Facies Lithology and stratification

Sedimentary structures

Interpretation and processes

S1: Structureless
sandstone

- well to poorly sorted sand (fine to very coarse),
some floating lithoclasts (very coarse sand to
pebble)

- strata: centimeters to decimeters in thickness,
erosional or non-erosional bases, planar or wavy
tops, sometimes lenticular

- rare aborted or amalgamated
ripples

- convolute bedding

- water escape structures

- bioturbation (Exichnia-type)

- sediment gravity flow
- "A part” of the Bouma sequence
- subaerial overbank sand wedges

$2: Laminated
sandstone

- well sorted sand (fine to medium)

erosional bases, planar tops

- strata: centimeters in thickness, erosional or non-

- horizontal to low relief undulating
lamination sometimes
discontinuous

- water escape structures

- upper flow-regime planar bed
- plane-bed traction

$3: Cross-bedded
sandstone

- well to poorly sorted sand (fine to very coarse),
some lithoclasts, sometimes shell fragments

- sometimes interbedded with fine grained facies
(from silt to clay)

- strata: centimeters in thickness, may be

- obligue lamination (megaripples),

with changes in grain size
between laminae

- obligue tangential lamination
(ripples)

- variable texture controlled by
variations in sorting resulting from
changing hydraulic conditions

- migration of subaerial 3D bedforms
- tractive part of high density turbidity

lenticular, erosional or non-erosional bases, planar currents

to wavy tops

- trough cross-bedding

- symmetric or asymmetric ripples
- climbing ripples

- reactivation surfaces

- water escape structures

- load structures

- inverse grading

S4: Inversely or - well to poorly sorted sand (fine to coarse), some - fluid-rich, cohesion-less sediment

normally graded floating lithoclasts - normal grading and lateral fining gravity flow
sandstone - strata: centimeters in thickness, sometimes - horizontal bedding - high or low-density turbidity current
sharp to erosional bases, wavy tops - obligue lamination (ripples) - grain flow

- bioturbation (mainly on soles)

Tableau 4.2 : Les quatre faci¢s arénitiques du delta de Kerinitis (Backert et al., 2009).

Le faciés S1 est présent dans de nombreux processus de dépoét, actifs depuis un
environnement subaérien a un environnement d’eau profonde. Ce faci¢s peut avoir enregistré
un processus de dépot par «sediment gravity flow» (Eyles, 1987) comprenant de rares
structures de traction, ainsi que des modifications post-dépdts du sédiment par des
phénomenes d’échappement de fluides et de la bioturbation. S1 pourrait correspondre a la
partie basale (partie «A») de la séquence de Bouma (1962), interprétée comme le résultat d’un
dépdt rapide de particules en suspension avec peu ou pas de transport (Collinson et al., 2006).
Les clastes flottants caractérisent assez souvent les facies arénitiques turbiditiques (Postma et
al., 1988 ; Shanmugam, 2000). Enfin, le faciés S1 pourrait représenter le dépot de lobes de
débordement sableux subaériens.

S2 : Arénite laminée

Le facies S2 est une arénite fine 2 moyenne bien triée. La taille des bancs se situe entre
1,5 et 6 cm. Les bancs ont des bases €rosives ou non-érosives, ainsi que des surfaces
supérieures planes. S2 présente des laminations horizontales a faiblement ondulées, parfois
discontinues et localement perturbées par de 1’échappement d’eau.

S2 enregistre des conditions hydrodynamiques permettant le développement de bancs
a lamines planes («upper flow-regime planar bed») lors de débits élevés. Collinson et al.
(2006) proposent que la formation de lamines puisse étre le résultat de fluctuations dans la
force de I’écoulement. Ils suggérent que la ségrégation des grains dans le banc produisent des
couches de grains en mouvement, de différentes tailles, conduisant également a la mise en
place de lamines.
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La lamination horizontale évoque un processus tractif de type «plane-bed » (Harms et al.,
1975). Les laminations faiblement ondulantes peuvent étre produites par une augmentation de
la vitesse de déplacement de I’eau qui circule au-dessus d’un banc a lamines planes
(Collinson et al., 2006).

S3 : Arénite a litage oblique

Ce facies correspond a une arénite fine a trés grossicre, bien a mal triée, qui peut
contenir des lithoclastes et parfois des bioclastes. La taille des lithoclastes se situe entre la
classe des «granules» et celle des «cobbles». Le facies S3 peut étre interstratifi¢ avec des
bancs silteux a argileux. La taille des bancs varie de 2 mm a 50 cm. Les bancs peuvent avoir
des bases €rosives ou non-€rosives, ainsi que des limites supérieures planes a ondulantes. Ils
peuvent également présenter une forme lenticulaire. Le facies S3 est, en outre, caractérisé par
un grand nombre de structures sédimentaires : une lamination oblique de mégaride avec des
changements de granulométrie entre les lamines, des rides a lamination oblique tangentielle,
de la stratification en auges, des rides symétriques ou asymétriques, des rides grimpantes, des
surfaces de réactivation, de I’échappement d’eau, ainsi que des structures de charge.

Le facies S3 montre des textures variables dues a des variations dans le tri
granulométrique. Ces variations reflétent des conditions hydrauliques, elles-mémes variables.
La stratification en auges se développe par la migration de corps sédimentaires («arcuate-
crested bedforms») 3D (Miall, 1996). Cant & Walker (1976) précisent que la stratification en
auge serait le résultat de la migration unidirectionnelle de structures sédimentaires. Ce sont
dans les facieés arénitiques que s’enregistrent le mieux les rides de courant ou les rides
d’oscillation. Smith (1971) indique que la hauteur, ainsi que le rapport longueur d’onde sur
amplitude des rides au sommet de barres, sont également une fonction de la hauteur d’eau. En
effet, une diminution de la hauteur d’eau peut conduire a une diminution de la hauteur des
rides, ainsi qu’une augmentation de leur rapport longueur d’onde/amplitude (avec un flanc
court tres peu penté). Lorsque le facies S3 présente des litages obliques de mégarides planes,
cela peut-€tre interprété comme la migration de structures 2D. Les structures tractives peuvent
représenter la partie tractive des courants turbiditiques de haute densité (Lowe, 1982), dans le
cas ou le facies S3 se retrouve dans les associations de facies de bottomset ou de prodelta. Les
surfaces érosives (surfaces de réactivation) peuvent étre produites par la migration de corps
sédimentaires, dont la géométrie varie avec le temps. Elles peuvent également se mettre en
place quand la migration s’arréte puis reprend, lorsque la vitesse de I’écoulement augmente a
nouveau.

S4 : Arénite granoclassée

Ce facies est constitué par une arénite fine a grossiere, bien a mal triée, pouvant
comporter des lithoclastes flottants (de la classe des arénites grossicres a celle des «pebblesy).
La taille des bancs varie de 5 a 30 cm. Les bases des bancs sont parfois nettes a érosives et les
surfaces supérieures sont ondulantes. Les structures sédimentaires sont un granoclassement
(grano-croissance ou grano-décroissance) associé a une grano-décroissance latérale, de la
stratification plane-horizontale, de la lamination oblique de rides, ainsi que de la bioturbation
(terriers aux limites mal définies de longueur centimétrique, d’un diamétre maximum de 1 cm)
principalement localisée a la base des bancs.
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Les bancs qui présentent une grano-décroissance, enregistrent le dépot de coulées
gravitaires («sediment gravity flow») fluides et peu cohésives dans lesquelles le tri des
particules est limité (Hein & Walker, 1982 ; Walker, 1984). La grano-décroissance évoque
¢galement des processus de dépot actifs dans les coulées turbiditiques (Bouma, 1962 ;
Middleton & Hampton, 1976 ; Lowe, 1982 ; Hein, 1984 ; Nemec & Steel, 1984). La grano-
croissance peut étre le résultat d’un processus de dépot de type «grain flow». Le tri des bancs
peut étre le résultat d’une baisse ou d’une augmentation de 1’énergie du courant.

4.3.3. Faciés fins (siltites et argilites)

Six faciés fins silteux ou argileux ont été mis en évidence (Tab. 4.3). Tout comme
pour les facies arénitiques, le critére de classification utilisé est le type de structures
sédimentaires dominant. La description et I’interprétation des faciés silteux et argileux sont
rappelées de facon synthétique dans le tableau 4.3.

F1 : Siltite massive

F1 correspond a une siltite bien triée, ne présentant aucune structure sédimentaire,
avec des bancs de 1 a 75 cm. Ce faci¢s est de couleur beige a brun clair.

Le facies F1 représente le dépot de particules en suspension dans des eaux stagnantes
ou pendant des périodes d’écoulement a faible vitesse. L’absence de structures sédimentaires
indique un dépdt continu de particules en suspension. Localement, de fins bancs du facies F1

peuvent représenter des dépots de drapage de rides.

Facies

Lithology and stratification

Sedimentary structures

Interpretation and processes

F1: Structureless
siltstone

- well sorted silts
- strata: centimeters in thickness

- lack of any internal structure

- deposition from suspension fallout,
low velocity flow

- continual steady deposition

- drape deposits

F2: Laminated
siltstone

- well sorted silts, soft cobbles made of reddish clay
(sometimes abundant)

- strata: centimeters in thickness, millimeter
individual lamination

- horizontal to wavy lamination
- symmetric or asymmetric ripples

- fluctuations in the supply of
suspended sediment and/or

- sudden incursions of turbidity currents
- soft cobbles = local erosional events

F3a: Interbedded
siltstone
and sandstone

(1) well sorted silt and fine sand, strata millimeters
to centimeters

(2) silts with fine or coarse sandy lenses,
centimeter in thickness

(3) silts with shells and fine shelly sands,

few decimeters in thickness

(4) silts with shells and fine shelly sands, fine sandy
lenses (centimeter), few decimeters in thickness
(5) silts and fine sand, sand with shells, charcoal
clasts, leaves and stem fragments, meters in
thickness

(1) wavy millimetric laminations
(2) wavy lamination
(3) horizontal to wavy lamination
(4) - weak inverse grading within
silts

- wavy lamination

- bioturbation
(5) - horizontal lamination

- symmetric ripples

- local truncations, wedge-outs,

hummeocky structures
- convolute bedding
- bioturbation

(1) - "fine-grained turbidites”
(2) - alternation of suspension fallout
and weak current
(3), (4), (5) - suspension fallout
sometimes disturbed by small weak
turbiditic depositional processes

- hypopycnal suspension
plumes

- HCS-like structures (5)

F3b: Variegated
siltstone

- fine grained silts

- variegated colour (green, grey, purple)

- irregular, crudely rounded carbonate nodules or
glaebules (millimeters to centimeters) with
undifferentiated internal fabrics

- strata: few decimeters in thickness

- root traces (pedotubules)
- charcoal fragment

- repeated immature palaeosol
development

Fda: Mudstone

- uniform claystone
- strata: centimeters in thickness

- structureless

- settling from suspension
- very homogenous (and possibly rapid
depositional process

F4b: Laminated
mudstone

- reddish colored claystone
- strata: decimeter in thickness

- very fine horizontal to wavy
lamination

- episodic suspension fallout in a still
water environment

Tableau 4.3 : Les six faciés fins (siltites et argilites) du delta de Kerinitis (Backert et al., 2009).
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F2 : Siltite laminée

F2 est une siltite bien triée qui contient des galets mous (intraclastes), constitués
d’argile rougeéatre (d’une taille inférieure a 1 c¢cm), parfois abondants. Les bancs ont une
épaisseur de 2 a 20 cm. Les lamines ont une épaisseur moyenne de 1 mm. Les structures
sédimentaires sont représentées par une lamination horizontale a ondulante, ainsi que par des
rides symétriques et asymétriques. Ce faciés est majoritairement de couleur beige.

Le faciés F2 enregistre des fluctuations dans I’apport de particules en suspension,
produites par des périodes de fort apport et/ou par les arrivées soudaines de coulées
turbiditiques. La formation des galets mous pourrait étre liée a des événements érosifs locaux,
qui perturbent une sédimentation constante (chronique) et calme de particules en suspension.

F3a : Alternance siltite-arénite

Le facies F3a est composé de cing sous-faciés. Le sous-faciés (1) correspond a une
siltite bien triée et une arénite fine avec des épaisseurs de banc variant de 3 mm a 4 cm, a
lamination millimétrique ondulante. Le sous-faciés (2) est une siltite comprenant des lentilles
d’arénite fine a grossiére. Les bancs ont une épaisseur de 1,5 a 2,5 cm. La lamination
ondulante constitue la principale structure sédimentaire. Le sous-faciés (3) est une siltite avec
des coquilles de gastéropodes, de bivalves et des arénites fines bioclastiques. La taille des
bancs est de 30 cm. Une lamination horizontale et ondulante est quelquefois présente. Le
sous-facies (4) représente une siltite contenant des coquilles parfois entiéres et des arénites
fines bioclastiques, ainsi que des lentilles d’arénites fines (d’une épaisseur de 1,5 cm).
L’épaisseur des bancs peut atteindre 20 cm. Les structures sédimentaires présentent une
grano-croissance fruste, une lamination ondulante, ainsi que de la bioturbation. Le sous-faciés
(5) est représenté par des siltites et des arénites. Les arénites peuvent contenir des fragments
de coquilles (bioclastes), des clastes de charbon, des fragments de feuilles et de tiges. Les
bancs ont une épaisseur de 2 a 4 m. On trouve aussi une lamination horizontale, des rides
symeétriques et, localement, des troncatures et des biseaux latéraux associés a des structures en
creux et bosses («khummocky»). Ces structures ont des longueurs d’onde de 1,5 a 2 m pour des
hauteurs de 15 a 20 cm. Des convolutes et de la bioturbation se superposent localement aux
structures précédentes. Tous ces cing sous-faciés sont de couleur beige.

Le sous-facies (1) evoque les turbidites de granulométrie fine (Stow & Shanmugam,
1980). Dans ce cas, les bancs fins réguliers ou irréguliers indiquent un courant de faible
énergie et les bancs épais et irréguliers suggérent un courant plus dynamique (Stow &
Shanmugam, 1980).
Le sous-faciés (2) est le résultat d’une alternance de dép6t de particules en suspension et d’un
faible courant. Le sous-faciés F3a(2) est assez commun dans les zones d’inondation
(“overbank areas”) et représenterait le depdt de sediments en suspension, transportés par de
faibles courants tractifs (cf. lithofaciés «Fl» in Miall, 1996).
Les sous-facies (3), (4) et (5) suggerent une mise en place par dépdt de particules en
suspension. Ces dép6ts peuvent étre remobilisés par de faibles processus turbiditiques. Ces
trois sous-faciés sont interprétés comme les dépbts de panaches hyperpycnaux de particules
en suspension (Mackiewicz et al., 1984 ; Hansen, 2004). Les creux et les bosses identifiés
dans le sous-faciés (5) sont interprétés comme des structures de type HCS («Hummocky
Cross Stratification»). Les HCS affectent des siltites initialement déposées par des courants
turbiditiques, au-dessus de la limite d’action des vagues de tempétes, sachant que les HCS ont
été considérés comme diagnostic de I’influence des tempétes (Harms et al., 1975 ; Cheel &
Leckie, 1993).
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Néanmoins, les HCS ont déja été auparavant décrits dans des dépdts turbiditiques (Platzman,
1983 ; Walker et al., 1983 ; Monaco, 1992 ; Buatois & Mangano, 1995 ; Myrow et al., 2002 ;
Guillocheau et al., 2005 ; Longhitano, 2008 ; Mulder et al., 2008).

F3b : Siltite bariolée

Ce facies est composé de fines siltites bariolées (vert, gris et violet). Les bancs
contiennent localement des nodules carbonatés. Il s’agit de glébules au contour irrégulier,
d’une taille millimétrique a centimétrique et dépourvus de toute structure interne. Les bancs
ne présentent aucune structure sédimentaire et ont une épaisseur de 30 cm. Les bancs du
facies F3b présentent aussi des traces de racines (pédotubules) ainsi que des fragments de
charbon de bois.

Le caractere bariolé, la présence de glébules, ainsi que les traces de racines, suggérent
le développement répété de paléosols immatures (Retallack, 1988, 1990 ; Bridge, 2003).

F4a : Argilite massive

F4a est une argilite homogene. La taille des bancs varie de 0,5 a 4 cm. Ce facies est
dépourvu de toute structure sédimentaire. La couleur dominante de ce faci€s est le brun foncé.

F4a correspond au dépdt d’argiles en suspension. L’absence de toute lamination peut
étre expliquée par un dépot, probablement rapide, a partir d’une suspension trés homogene.

F4b : Argilite laminée

Les bancs ont des épaisseurs décimétriques. La structure s€dimentaire observée est une
lamination horizontale et ondulante trés fine.

Le facies F4b a enregistré le dépdt épisodique d’argiles en suspension dans un
environnement calme.

4.3.4. Facies calcaires

Les faciés calcaires sont au nombre de deux. Ils sont nommés M1 et M2 (Tab. 4.4). Ils
présentent des bioclastes d’algues rouges de différentes especes, qui, nous le verrons plus loin,
peuvent apporter des informations sur les environnements de dépot. Ces facies calcaires
caractérisent quasi exclusivement le Membre calcaire d’ Aghios Andreas (cf. § 4.4.1.2).

M1 : Calcaire bioclastique

Ce facies est composé de deux sous-facies. Le sous-faciés (1) est un grainstone
contenant des fragments micritiques d’algues rouges (Lithophyllum et Lithothamnion) ainsi
que des coquilles de gastéropodes. La taille des bancs varie de 0,15 a 1,5 m. Les bancs du
sous-facies (1) présentent des bases planes et des limites supérieures faiblement ondulantes.
Certains bancs proviennent d’une transition progressive a partir du faci¢s G3 (§ 4.3.1 et Tab.
4.1). Les bancs peuvent montrer localement un aspect noduleux.
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Facies Lithology and stratification Sedimentary structures Interpretation and processes

M1: Bioclastic (1) Grainstone with coralline red algae (Lithophyllum, - weak horizontal bedding - alternation of high to moderate
calcareous beds Lithothamnion) micritic fragments, gastropods shells, energy environment

thickness = decimeter to meter, planar bases or

progressive transition from G3, slightly wavy tops,

locally nodular aspect. Locally, decimeters shelly

packstone with algal fragments

(2) Interbedded siltstone (centimeters) and

grainstone beds (centimeters to decimeters), erosive

or planar bases, planar tops, different kind of

gastropods, locally slightly nodular aspect

M2: Calcarsous (1) accumulation of individual spheroids (centimeters - bulbous surface aspect - biological construction by coralline
spheroid in diameter) in small mounds (decimeters in diameter) - very discontinuous horizontal red algae in brackish to marine
accumulations Spheroids composed of concentric micritic laminae bedding conditions
around a core of bioclastic (red-algae) grainstone - "reef mounds"- type organization
(2) shelly siltstone with conglomeratic lenses - deposition during a period of little or
comprising pre-rift clasts and rare spheroids no clastic input

Tableau 4.4 : Les faciés calcaires du delta de Kerinitis (Backert et al., 2009).

Au sein des topsets de SU2 de la zone 3 (Fig. 5.8), deux bancs de packstone bioclastique de
20 et 80 cm contiennent des coquilles de mollusques, ainsi que des fragments algaires.
Le sous-faciés (2) représente des bancs de siltite (d’une épaisseur inférieure a 10 cm)
interstratifiés avec des bancs de grainstone (d’une épaisseur de 5 a 70 cm). Les bancs
possedent des bases érosives ou planes, des limites supérieures planes et contiennent
différents types de gastéropodes. Les bancs du sous-faciés (2) peuvent également présenter
localement un aspect noduleux. Les deux sous-faciés montrent une stratification horizontale
fruste.

Les bancs de grainstone, ainsi que les bancs de grainstone interstratifiés avec des
bancs de siltite, suggerent un dépot dans un environnement modérément a fortement agité. Le
caractere faiblement noduleux pourrait étre du a un développement réduit de la bioturbation.

M2 : Calcaire bioconstruit

Le facies M2 est composé de deux sous-facieés. Le sous-facies (1) représente une
accumulation de sphéroides (en forme de dome ou de bulbe, de 5 a 10 cm de diamétre)
formant de petits monticules de 20 a 25 cm de diamétre. Ces monticules de sphéroides passent
latéralement a des bancs bien stratifiés a texture grainstone. Les sphéroides sont composés de
lamines micritiques concentriques autour d’un cceur de grainstone bioclastique. M2(1)
contient des algues rouges corallinacées (Mélobésiées), dominées par Lithophyllum et
Lithothamnion. Le sous-faciés (2) est une siltite coquilliére comprenant des lentilles
conglomératiques formées de clastes du prérift, ainsi que de rares sphéroides (tels que définis
ci-dessus). Les deux sous-faciés présentent des sphéroides, ainsi qu’une stratification
horizontale tres discontinue.

Le facieés M2 est caractéristique d’une bioconstruction par des algues rouges
corallinacées dans des eaux marines a saumatres. Les petits monticules du sous-facies (1)
suggerent une organisation de type «reef-mound» (James, 1983). Ces faci¢s, dominés par des
carbonates, se sont mis en place pendant une période de faible (présence de siltites), voire
d’absence, d’apport clastique.
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4.4. Associations de facies

Les 19 facies sédimentaires constituent quatre associations de faciés (Tab. 4.5). La
Iégende commune de tous les logs est donnée en figure 4.5. Les associations de facies mises
en évidence sont I’association de faciés de topset, de foreset, de bottomset et de prodelta. Ces
associations de faciés décrivent un profil complet de Gilbert-delta, depuis un pole proximal
fluviatile vers un péle distal marin profond (Fig. 4.6.a). L’association de facies de topset est la
plus diversifiée, car elle contient une sous-association fluviatile (T1), une sous-association
marine ou d’eau saumatre (T2) et une sous-association de transition entre un environnement
fluviatile et un environnement marin (T3). Dans la suite du chapitre, les associations
précédemment définies seront abrégées simplement par «topsets», «foresets», «bottomsets» et
«prodelta».

La notation de certains faciés (Tab. 4.5) en caractéres gras signifie que ces facies ne
sont représentés que dans une association (ou sous-association) et nulle part ailleurs. Ces
facies particuliers caractérisent par conséquent une association ou une sous-association bien
précise. Les logs, qui illustrent chaque association de faciés ou chaque sous-association de
facies, sont localisés sur la figure 4.6.b.

Facies associations Facies (see Table 1) Processes and depositional environments
T1 G1a-G1c-G1d-G2-S81-82-83 - - wide range of processes: bedload, traction and
S4-F1-F2-F3a(2)- F3b-F4a suspension transport

- poorly preserved floodplain and palaeosol deposits
- subaerial delta segment: alluvial dominated setting
comprising gravel dominated fluvial channels
- gravel-dominated braided river environment

TOPSET T2 G1a-G3-S1-M1(1) - M1(2) - M2(1) - variable energy level
- biohermal mound generated mainly by encrustating
red-algea genera (Lithophyllum and Lithothamnion)
- shallow marine to brackish environment

T3 G1e(2)-G1a-51-S2-5S3-54 - initial fluvial deposits reworked by wave-action
- transitional between fluvial and marine environments
located in the surf zone

Gla-G1b-G1d - processes dominated by sediment gravity flows
FORESET - gravitational avalanches on the di_elta front
- subaqueous delta front: avalanching frontal slope
with steeply dipping beds
Gla-G1d-G1e(1)-S1-S2-S3 - - dominated by sediment gravity flow, mainly low
S4-F1-F2 and high density turbidity processes
BOTTOMSET - transitional in grain-size and dip value
- subaqueous delta segment: downslope asymptotic
transition from asymptotic foresets
G1a-G2-S1-82-83-54-F1- - settling from suspension fallout interbedded with
F2 - F3a(1) - F3a(3) - F3a(4) - F3a(5) -  turbidity current deposits
PRODELTA Fab - M2(2) - occasional debris-flow processes

- deep basin environment in front of deltas

Tableau 4.5 : Les quatre associations de faciés du delta de Kerinitis. Les faciés qui les composent sont
indiqués, ainsi que les interprétations en terme de processus et d’environnements de dépot (Backert et
al., 2009).
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Figure 4.6 : a) Profil simplifi¢ de Gilbert-delta montrant la position des quatre associations de faciés :
topset, foreset, bottomset et prodelta. L’encart donne la position des trois sous-associations de facies
de topset. La transition entre les topsets et les foresets est représentée par un point nommé «topset
breakpoint». b) Localisation géographique des logs sédimentaires dans la vallée de la riviére Kerinitis
(modifié d’apres Backert et al., 2009).
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4.4.1. Association de faciés de topset

Cette association est composée de trois sous-associations de faciés: la sous-
association «T1», la sous-association «T2» qui représente les affleurements du Membre
calcaire d’Aghios Andreas, et la sous-association «T3». Par conséquent, I’association de
faciés de topset est la plus riche de toutes les associations car elle présente une grande
diversité de processus de dépot différents.

4.4.1.1. Sous-association de facies «T1»

e Description : T1 est composée de 13 facies et sous-faciés (Tab. 4.5 et Fig. 4.7).

Les facies G1c, F3a(2), F3b et F4a sont propres a cette sous-association. Des conglomérats de
granulométries et de structures sédimentaires différentes (facies Gla, G1c et G1d ; Tab. 4.1)
dominent en volume, en particulier le facies G1c (qui représente environ 98% de tous les
faciés constitutifs de I’association). En effet, sur la zone 1 de la coupe (Fig. 4.2.a), il
représente environ 96% de [I’épaisseur totale (440 m) ou il compose des unités
stratigraphiques («SU», cf. Chapitre 5) d’épaisseur variant de 40 a 120 m (Fig. 4.7.a). Les
unités stratigraphiques sont caractérisées par une stratification horizontale fruste, par des
surfaces €érosives internes mineures, ainsi que par des bases, pouvant localement montrer des
litages obliques de mégarides a tres faible pendage (Fig. 4.7.a). A grande échelle, dans G1c, la
stratification fruste peut étre soulignée soit par des couches mieux triées que le reste du banc,
soit par des alignements de clastes d’une classe granulométrique supérieure a la moyenne du
faciés (Fig. 4.8).

Le sommet de ces SU peut localement présenter des chenaux, principalement préservés au
sommet de SU5 et de SU6, ainsi que dans SU9 (Fig. 4.7.a). Les chenaux des SU5 et 6 sont
observables en zone 2W (Figs 5.6.c et 4.2.a).

Figure 4.8 : Imbrication (en rouge) et orientation préférentielle (en vert) de galets dans le faciés

conglomératique Glc (Tab. 4.1). La présence d’horizons mieux triés et de granulométrie plus fine
participe a la stratification horizontale fruste.
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En zone 2W, les chenaux ont des dimensions (épaisseur de 10 m et largeur de 60 a 70 m) ainsi
que des architectures trés semblables (Fig. 5.6.c). Sur cette méme zone, les chenaux ont été
identifiés par le caractere érosif de leurs bases sur les couches sous-jacentes. Les chenaux de
SU9 sont plus petits (épaisseur de 3 m et largeur de 20 m), sont plus fréquents et peuvent
localement étre superposés. Tous ces chenaux sont remplis par des bancs conglomératiques
plans ou ondulés qui ne présentent aucune structure sédimentaire interne (Fig. 4.7.a).

Localement, les faci¢s grossiers (Fig. 4.7.c) peuvent consister en 1’interstratification de
conglomérats (Gla, G2 et G1d ; Tab. 4.1) et de bancs arénitiques (principalement S1 ; Tab.
4.2). Le log de la figure 4.7.c a été levé a la base de SU3 sur la zone 3 de la coupe (Fig. 4.2.a ;
Tlc sur la Fig. 4.6.b et Fig. 5.8).

Figure 4.9 : Illustration de la diversité de T1 avec les faciés fins. a) Développement de paléosols (rare)
avec bancs arénitiques bioturbés (S1) et silts (F3b) a marmorisation et glébules (Tab. 4.3). b) Glébules
dans le faciés F3b. Ces photos ont été prises au niveau de «T1b» (Fig. 4.6.b).

Les faci¢s fins de T1 (arénites fines et siltites) constituent des horizons de moindre
résistance a I’érosion entre les SU, immédiatement repérables sur le panorama d’ensemble du
delta (Fig. 4.3). Ils sont principalement localisés au sommet des SUl a SU3. L’¢épaisseur
maximale est atteinte au sommet de SUl avec une puissance de 4 m (Fig. 4.7.b).
L’organisation de ces faci¢s fins est illustrée par le log de la figure 4.7.b (T1b sur la figure
4.6.b) qui a été levé entre les SUI et 2 sur la zone 2 de la coupe. Ce log montre globalement
une grano-croissance depuis des facic¢s arénitiques a silteux (S1, S3, F2, etc.) a la base vers
des faci¢s conglomératiques (Gla, Glc) au sommet. Le contact entre le banc de Gla et celui
de Glc définit une surface stratigraphique clé (KSS, cf. Chapitre 5). Ce contact peut étre non-
¢érosif a légerement érosif.

Les siltites du facies F3b, qui représentent moins de 5% de T1, se trouvent dans les
intervalles de moindre résistance au sommet des SU1 a SU3 (Figs 4.7.a et b). Localement, une
alternance entre F3b et S1 a été observée avec des bancs de faciés S1, qui peuvent étre
intensément bioturbés (Fig. 4.9.a). Le faciés F3b (Tab. 4.3) présente des glébules (Fig. 4.9.b).

Les 63 mesures de paléocourants, prises dans cette association majoritairement le long
de la coupe de la riviere Kerinitis, indiquent une direction d’écoulement moyen vers N027°E
(Fig. 4.10.a).
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e Interprétation en terme de processus et d’environnement de dépét (Tab. 4.5) :
L’ensemble des caractéristiques décrites précédemment montre que beaucoup de processus
sédimentaires sont actifs dans T1. Ces processus sont le transport de la charge de fond, le
transport par traction, ainsi que par suspension. Les bancs bioturbés du faciés S1, ainsi que
dans le facies F3b (Tab. 4.3), la présence d’horizon a glébules (Fig. 4.9.b) et de traces de
racines, indiquent le développement de paléosols qui restent cependant immatures et rares.
F3b et S1 sont interprétés comme des faciés constitutifs de dépot de plaine d’inondation en
environnement fluviatile. Les dépdts de plaine d’inondation sont trés peu représentés, ce qui
témoigne du caractére mobile des chenaux. Ainsi, le faible potentiel de préservation des facics
de plaine d’inondation est a mettre en relation avec des facteurs autocycliques (intense
divagation des chenaux, dominés par un remplissage conglomératique), voire méme
allocycliques (contexte tectonique actif).

La sous-association de faciés T1 représente la partie subaérienne du delta. Les
caractéristiques des chenaux, qui se développent au sommet de SU5 et de SU6, ainsi que dans
SU9, permettent de les interpréter comme des chenaux fluviatiles de riviére en tresses
dominées par les conglomérats. Les variations verticales de tailles de clastes dans le facies
Glc (Fig. 4.8) indiquent des variations d’énergie de 1’écoulement. En effet, localement
peuvent apparaitre des horizons de clastes mieux triés et de granulométrie plus faible, situés
au-dessus de zones a clastes trés mal triés. Cette configuration peut indiquer une baisse
d’énergie du cours d’eau, mais également des changements de 1’activit¢ des chenaux.
L’horizon de galets bien triés peut signifier un abandon de sommet de barre par déplacement
du chenal actif. Le facies F4a (Tab. 4.3) qui n’est identifi¢ que dans 1’association de faci¢s de
topset, représenterait les drapages de boue («mud drapes») qui se retrouvent localement dans
les sédiments de riviere en tresses a dominante sableuse ou conglomératique. Les drapages de
boue sont assimilés aux dépots qui se mettent en place dans les zones d’eau stagnante pendant
les périodes de «low-stage channel abandonment» (lithofacies «Fmy, Miall, 1996).

Le modele «Gravel-bed braided with sediment-gravity-flow deposits» (p. 206 a 208 in
Miall, 1996) est le modele de riviére qui se rapproche le plus des enchainements de facics
visibles sur la figure 4.7.c. Sur les huit faciés qui composent ce modele, quatre sont
semblables aux facies G1d, Gla, S3 et F4a. Ce modele de facies consiste en la superposition
de bancs de conglomérats a base localement treés érosives ou s’intercalent parfois des bancs
arénitiques et/ou de minces horizons argileux. Les bancs conglomératiques représenteraient
des dépots de «debris flow», ainsi que des chenaux d’écoulement fluviatiles («stream flow
channel»). Pourtant, cette séquence idéale est interprétée par Miall (1996) comme un
environnement de cone alluvial. Ici, le facies G1d est interprété comme le résultat d’un dépot
par «clast-rich debris flow» et le faciés G2 comme le résultat d’un dépdt par «sediment
gravity flow» et plus particulierement de «debris flow» (Tab. 4.1). Ces deux faci¢s sont
présents sur le log de la figure 4.7.c. Cela pourrait signifier qu’épisodiquement, s’enregistrent
dans la séquence sédimentaire fluviatile, des coulées gravitaires en provenance d’un cone
alluvial. Cet édifice alluvial a du étre actif en partie proximale de topset. Cette configuration,
avec un appareil alluvial nourricier est classique dans les bassins sédimentaires de type «rift»
(Gawthorpe & Colella, 1990).

Les faci¢s arénitiques sont transportés dans les environnements fluviatiles, par des
courants tractifs (Miall, 1996). Les sédiments silto-argileux résultent du dépot des particules
en suspension en dehors des chenaux actifs. Les dépots de siltite et d’argilite indiquent donc
un environnement de plaine d’inondation, de chenaux abandonnés ou de chenaux actifs
pendant les périodes d’étiage (Miall, 1996).
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4.4.1.2. Sous-association de facies «T2» : le Membre calcaire d’Aghios Andreas

Trois affleurements du Membre calcaire d’ Aghios Andreas existent sur 1’ensemble de
I’édifice deltaique. Ils sont situés tous les trois sous la surface stratigraphique KSS5, au
sommet de SU3 (Fig. 4.3 ; cf. Chapitre 5, Figs 5.8 et 5.13.a). Les différents facies, qui
constituent ce Membre calcaire (Tab. 4.5), ont été¢ définis a partir de 1’affleurement le plus
complet et le plus continu (Fig. 4.11). Ils sont au nombre de six : Gla, G3, S1, M1(1), M1(2)
et M2(1). Les faciés G3, M1(1), M1(2) et M1(2) sont propres a T2. Les deux sous-faciés de
MI et M2(1) sont volumétriquement dominants. Il sera également fait référence a un second
affleurement situé a environ 100 m au Nord-Ouest (Fig. 4.12). L’affleurement principal se
repere assez aisément dans la falaise car il présente un aspect blanchatre, ce qui contraste bien
avec la couleur brun clair des conglomérats environnants. Il est possible de réaliser des
corrélations entre les deux principaux affleurements du Membre calcaire (Fig. 4.12). Le
second affleurement se situe en-dessous de 1’association de faciés de prodelta (en zone 2E).

Description stratonomique : Le Membre calcaire d’Aghios Andreas est situé au sommet de
SU3 sous KSSS5, sur la zone 3 (Fig. 4.2.a et Figs 5.8, 5.9.b pour la position stratigraphique et
son allure générale). Il est totalement tronqué par KSS5 (Fig. 4.11.b). Dans le détail, au
sommet du Membre, KSS5 n’est pas plane, mais elle est définie localement par une
succession de creux et de bosses d’environ 30 a 50 cm. KSS5 préserve ou surcreuse
localement le Membre calcaire. Les foresets de SU7 viennent en «downlap» sur KSS5. On
rappelle que KSS5 érode vers I’ENE jusqu’au sommet de SU2 (Figs 4.3 et 5.8). Le Membre
calcaire, sur I’affleurement principal, fait au maximum 15,4 m d’épaisseur pour environ 75 m
de long. Il est composé de trois parties nommées b, ¢ et d (Figs 4.11.a et b).

La partie «b» repose en concordance sur la sous-association de facie¢s de topset T1
(T1 est représentée par le faciés Glc, correspondant a la partie «a», Fig. 4.11.b). Elle a une
épaisseur décimétrique. La partie «c» d’une épaisseur de 5,2 m présente un litage plan
horizontal délimitant des bancs de 70 a 90 cm d’épaisseur, d’aspect massif qui peuvent se
suivre latéralement. Des bancs ondulants a noduleux (entre 4 et 5 m sur le log de la Fig. 4.11.a)
peuvent s’intercaler entre ces bancs massifs. Bien que trés visible sur la moitié Ouest de
I’affleurement, ce litage peut disparaitre localement. Une stratodécroissance s’observe a
I’échelle de I’affleurement entre les parties «c» et «d» (Fig. 4.11.b). La partie «d» d’une
épaisseur d’environ 10 m se subdivise en trois sous-parties appelées d1, d2 et d3 (Fig. 4.11.a).
La sous-partie d1, épaisse de 1,5 m présente un litage plan horizontal délimitant des bancs de
40 a 60 cm. La sous-partie d2 d’une épaisseur d’environ 5,50 m est constituée par un
«agglomératy de sphéroides. Ces spheres sont mieux exprimées dans la partie supérieure. Sur
les 3 m supérieurs, les spheres de méme taille peuvent localement former des masses
homogenes de 20 a 25 cm de diamétre. Latéralement a la sous-partie d2 et vers 1’Ouest
apparait un litage fruste délimitant des bancs de 50 cm qui, localement, peuvent se subdiviser
en bancs d’environ 10 cm (ces bancs restant moins €pais que dans la partie «c»). La sous-
partie d3 est a nouveau constituée, sur environ 2 m a la base, de sphéres agglomérées de 5 a
10 cm de diamétre avec un litage fruste. Au sommet (sur 1 m) se trouvent deux bancs de
respectivement 40 et 50 cm, constitués de spheres plus aplaties. Pour cette sous-partie, il n’y a
pas de passage latéral a une forme litée. Sur I’affleurement principal du Membre calcaire, la
partie a sphéroides est constituée de sphéres d’aspect extérieur assez lisse (Fig. 4.11.a).

Sur le second affleurement du Membre calcaire (Figs 4.12.a et 5.13.b), seule la partie
stratiforme est préservée. Elle est constituée par des bancs de 20 cm a 1,6 m.
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Description lithologique : La partie «b» est constituée par un conglomérat formé d’un
alignement de clastes de 12 a 14 cm de diametre, bien triés et émoussés (facies Gla, Tab. 4.1
et Fig. 4.11.b), reposant sur le facies Glc (Fig. 4.11). Cet horizon est latéralement continu et
peut étre suivi tout le long de la base de I’affleurement (sur 75 m).

La partie «c» est composée des facies S1, G3 et M1(1), (Fig. 4.11.a). Ces mémes facics se
retrouvent sur le second affleurement (Fig. 4.12.a). Des corrélations peuvent donc étre
réalisées entre les bancs de ces différents facieés, dans la partie stratiforme, entre
I’affleurement principal et le second affleurement (Fig. 4.12).

Figure 4.13 : Faciées M1(1) formé de bancs de grainstone bioclastique et faciés G3, constituant la
partie litée du Membre calcaire. Cette figure est localisée sur la figure 4.11.b.

Le facies M1(1) présente des bioclastes parfois visibles a I’ceil nu, qui sont soit des
gastéropodes (d’environ 2 mm de long jusqu’a 2 cm), soit des bivalves (d’environ 2-3 mm).

L’¢tude de lames minces permet de confirmer que le facieés MI1(1) est bien un
grainstone (Tab. 4.4, Fig. 4.13) ou les ¢éléments figurés sont soit des bioclastes, soit des
lithoclastes. L’étude microscopique permet de préciser la nature des lithoclastes. Il s’agit :

- de clastes de radiolarites présentant des radiolaires recristallisés (de 50 a 200 um de
diamétre) ;
- de clastes polycristallins (grés argileux) ou éléments volcaniques altérés présentant
souvent un feutrage argileux ;
- de cristaux de quartz de 100 um ou plus grands parfois inclus dans de la micrite ;
- de clastes de micrite parfois fissurés avec recristallisation dans les fissures.
Cette composition d’extraclastes issus des formations du pré-rift correspond en partie a celle
de la zone du Pinde (Sébrier, 1977) : des radiolarites intercalées dans des calcaires du Trias
supérieur, Lias et Crétacé supérieur, et des «flyschs» Crétacé supérieur-Eocéne. Les
radiolarites datant du Malm-Dogger sont aussi mentionnées dans la zone frontale des écailles
du Pinde (Fleury, 1980). Les coulées volcaniques dateraient, quant a elles, du Trias moyen
(Fleury, 1980).
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Les bioclastes sont représentés par :

- des algues rouges dont certains fragments de thalles, formés de micrite pourraient
appartenir a deux espéces d’algues rouges corallinacées : Lithothamnion (p. 415 in Fliigel,
2004) et Lithophyllum (p. 415 in Fligel, 2004 et fig. 8 in Portman et al., 2005 ; forme du
thalle, fig. 4B in Kershaw & Guo, 2003).

Lithothamnion peut étre reconnu grace aux structures allongées disposées cote a cote (Fig.
4.14) dont les parois sont formées de micrite a trés petits cristaux et dont I’intérieur est
constitué soit de micrite, soit de micro-sparite (P1. 54/1, p. 415 in Fliigel, 2004). Des loges de
5 um de long, a parois orthogonales parfois discernables.

Lithophyllum a été identifié grace aux thalles composés d’un alignement de cellules (50x15
um, Fig. 4.15) 1égérement arquées (P1. 54/2, p. 415 in Fliigel, 2004) terminées parfois par un
renflement.

D’autres morphologies de fragments de thalles non identifiés peuvent étre présentes.

- des ostracodes correspondant a de fines lamelles courbées remplies de micro-sparite de

900 um de long et présentant de petits canaux caractéristiques (p. 544 in Fliigel, 2004) ;

- des bivalves formés de micro-sparite ambrée et striée et présentant des micro-

structures, qui correspondent a des épaississements localisés du bord de la coquille (p.
522 in Fliigel, 2004).

% R A S TG N 0
- C L b VTR L N

Figure 4.15 : Thalles de I’algue rouge corallinacée Lithophyllum (lame mince C32a, Fig. 4.12.b).
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Les sous-parties d1, d2 et d3 sont constituées par le faciés M2(1), (Figs 4.11.a, 4.16 et Tab.
4.4). L’aspect microscopique du facies M2(1) (Fig. 4.17) est caractérisé par une partie
inférieure constituée d’un grainstone et d’une partie supérieure constituée de lamines
micritiques alternativement a trés petits cristaux (sombre) et plus gros cristaux (clair). Les
lamines sombres sont espacées d’environ 200 um. Cette disposition évoque les structures
stromatolitiques. La présence de thalles d’algues rouges corallinacées (Lithophyllum, Fig.
4.15) disposés parallelement au bord de la partie encrottée, laisse penser que la zone corticale
encrolitante est formée par des algues rouges.

Le détail de la zone stromatolithique, depuis la zone de contact avec le grainstone vers
I’extérieur, montre que les lamines se superposent tout d’abord d’une fagon isopaque,
reproduisant bien la forme du contour de la zone encrottée, puis d’une fagon anisopaque.

M. PO L . - X
Figure 4.17 : Encrolitement algaire (L = Lithophyllum) a lamines micritiques concentriques autour
d’un nucléus de grainstone a bioclastes d’algues rouges (lame mince C32b, Fig. 4.12.b).

v
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e Interprétation en terme de processus et d’environnement de dépét (Tab. 4.5) :
Le Membre calcaire s’est déposé sur la sous-association de facies de topset T1 qui signe un
milieu continental fluviatile (§ 4.4.1.1, Fig. 4.6.a et Tab. 4.5). Des carbonates superposés a
des bancs de la sous-association de facies de topset fluviatile (T1) est une configuration
connue dans les édifices deltaiques (Weimer, 1978 ; Coleman, 1981 ; Galloway & Hobday,
1983 ; Giosan & Bhattacharya, 2005).

Collinson & Thompson (1982), ainsi que Bourgeois & Leithold (1984), indiquent que
les conglomérats de plage sont souvent tres bien triés et que leurs clastes sont bien émoussés.
Par conséquent, le banc conglomératique de la partie «b» qui offre les mémes caractéristiques,
représente un cordon de plage (Fig. 4.11.b).

Les algues rouges corallinacées sont un groupe exclusivement marin (p. 412 in Fligel,
2004 ; Portman et al., 2005) vivant dans des eaux a salinit¢é normale («normal marine
euhaline»), a salinité de 30 a 40%o0 (p. 618 in Fliigel, 2004) ou dans des eaux saumatres
(«marine brackish-restricted marine-brackyhaline»), a salinité de 18 a 30%o (Fliigel, 2004),
sans toutefois atteindre les limites de 18%o et de 40%o. Richter & Ott (1979) proposent que les
algues corallinacées trouvées dans des formations pléistocénes de I’isthme de Corinthe
feraient partie d’une flore d’eau saumatre. Parmi la division des Rhodophyta, la famille des
Corallinaceae se rencontre habituellement dans des milieux a haute énergie (Barattolo, 1991).
Le fait d’avoir des clastes d’algues rouges corallinacées dans les bancs micro-
conglomératiques (facieés G3) et calcaires (facies M1(1)) indique que le Membre calcaire s’est
probablement mis en place en eau salée pendant une période de trés faible apport silico-
clastique. Le Membre calcaire s’est déposé pres du topset breakpoint (Fig. 4.6.a). Les algues
rouges corallinacées ne sont indicatrices ni de profondeur, ni de température ou de gamme de
salinité précise. De plus, les bancs de faciés G3 et M1(1) de la base de la partie «c» sont
indicateurs d’un milieu marin a haute énergie (Tab. 4.5).

En résumé, vu la succession verticale observée (passage d’un milieu continental a un
milieu marin agité) ainsi que les caractéristiques des facies, qui composent 1’association de
facies du Membre calcaire, ce dernier est le témoin d’un épisode transgressif. Le second
affleurement du Membre calcaire se situe sous une association de faciés de prodelta (Fig.
4.12.a). Cela indique donc une augmentation abrupte de la tranche d’eau apres la mise en
place du Membre calcaire (Chapitre 5 et Fig. 5.12.a).

La partie stratiforme du Membre calcaire, constituée des facies G3 et M1, signe un
milieu a haute énergie. D’aprés Bosence (1991), les milieux (de type «reef») a haute énergie
sont caractérisés par un réseau dense formé par, entre autres, 1’algue rouge corallinacée
Lithophyllum. Ici, le milieu serait agité jusqu’au dépdt de la sous-partie d1 incluse.

Dés la base de la sous-partie d2, I’environnement deviendrait plus favorable a une
mise en place de bioconstructions de type stromatolithique. Dans la sous-partie d2, le passage
latéral d’une zone bioconstruite a une zone stratiforme indique que 1’édification de la
bioconstruction est contemporaine de la sédimentation environnante, associée a un apport
clastique réduit (Dorsey et al., 1995 ; Gupta et al., 1999 ; Garcia-Garcia et al., 2006).

Golubic (1991) indique que I’environnement influe physiquement sur la forme des
stromatolites. Hoffman (1967) suggere que la forme des stromatolites peut étre reliée aux
paléocourants. Ainsi, vu que les lamines stromatolithiques (Fig. 4.17) ne sont pas disposées
toujours de facon identique, il peut étre suggéré que I’énergie du milieu a pu varier pendant le
dépot des horizons de facies M2(1).
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D’apres la succession stratigraphique de SU3 (Figs 5.8 et 5.9), le second affleurement
du Membre calcaire montre que 1’association de faciés de prodelta se trouve superposée au
Membre calcaire. L’association de faciés de prodelta signe un milieu plus profond et plus
distal que le Membre calcaire. Par conséquent, apres le dépot du Membre calcaire, on assiste a
un ennoyage associé¢ a une migration vers le pdle proximal («landward shifty) de 1’édifice
deltaique. Ce phénoméne pourrait s’expliquer soit par un accroissement de la subsidence (jeu
des failles), soit par une augmentation du niveau marin ou une combinaison des deux.

4.4.1.3. Sous-association de facies «T3»

T3 est composé de six facies (Gle(2), Gla, S1, S2, S3 et S4, Tab. 4.5). Le facies
Gle(2) est propre a cette sous-association (Tab. 4.1) et le faciés Gla est volumétriquement
dominant.

e Description de I’affleurement de référence (Figs 4.18 et 4.19) : Cet affleurement
orient¢ N-S n’a encore jamais été décrit. Le basculement d’origine tectonique est non
négligeable, le pendage des couches (Sp) a ét¢ mesuré a NO38E-13SE. Toutes les mesures de
paléocourants ont donc été corrigées. Ce basculement peut provoquer une erreur d’estimation
des pendages sédimentaires des litages obliques de mégarides, quand elles sont observées a
distance. Un pendage semblable a été mis en évidence au sommet de SU7 (Sp = NO77E-18SE).
Les plans de coupes peuvent changer le long d’un banc a obliques de mégarides. Des
variations latérales de pendage des litages obliques peuvent alors étre observées. Cet
affleurement est en continuité avec 1’affleurement NO-SE exposé par la suite et représente
donc I’équivalent de celui décrit par Dart et al. (1994).

La base de ’affleurement est constituée par une alternance silto-arénitique, les bancs
arénitiques pouvant contenir des clastes flottants (Fig. 4.19). Le terme (a) d’une épaisseur de
8,5 m présente une base trés peu €érosive (Figs 4.18.b et 4.19). Une granocroissance s’observe
entre la moitié inférieure et la moitié supérieure (conglomérat trés mal trié, faciés Gla, Fig.
4.18.a et Tab. 4.1). Le contact est plus ou moins bien visible et localement érosif. Il est
marqué par une augmentation de la moyenne de la taille des clastes. La moitié inférieure
présente un litage oblique de mégarides sigmoides a base tangentielle, qui progradent vers le
N (Fig. 4.18.a). Les obliques sont constituées par une alternance entre conglomérats et
arénites a lamines planes et paralleles (facies Gle(2), Tab. 4.1 et Fig. 4.18.d). Les lamines
peuvent étre soulignées par des variations granulométriques. Des obliques conglomératiques
peuvent se biseauter et passer latéralement a des arénites. Des litages obliques a dominante
conglomératique, moins pentés, tronquent avec un angle faible le litage oblique sigmoide vers
le N (Fig. 4.18.c). Le sommet du terme (a) est creusé de chenaux peu profonds remplis par des
arénites en bancs décimétriques. Les conglomérats du facies Gle(2) présentent des litages
obliques de mégarides a faible pendage, compris entre 6° et 18° avec une moyenne de 13°
(valeur corrigée du basculement d’origine tectonique). Une alternance (terme «by», Fig. 4.19)
a dominante arénitique est constituée de bancs peu épais arénitiques (facies S1 a S4) avec
quelques bancs conglomératiques. Des litages obliques de mégarides peuvent localement se
développer. Des bancs conglomératiques a base érosive (facies Gla), d’une épaisseur
d’environ 50 cm, composent le terme (c). Le terme (d) présente un banc conglomératique
massif a stratification horizontale fruste, identique a la partie supérieure du terme (a) et
¢galement creusé d’un chenal. Le terme (e) est formé par des bancs conglomératiques bien
délimités avec des bases localement tres érosives (Fig. 4.18.a).
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Figure 4.19 : Log synthétique de la sous-association de faciés de topset T3. Sa position est indiquée
sur la figure 4.18.a. Le banc de conglomérat latéralement équivalent au conglomérat Gla (entre 4 et 6
m sur le log) est illustré en figure 4.18.c. La figure 4.18.d (faciés Gle(2)) est localisée.

Latéralement a la base du terme (a) se développe un banc conglomératique d’une €paisseur
d’environ 50 cm (Figs 4.18.c et 4.19) a litage oblique plan de mégarides, qui varie
latéralement de pendage en passant a un litage oblique a base tangentielle. Ce banc tronque
des bancs sous-jacents de plus faible épaisseur.

Les mesures de paléocourants issues de rides et de litages obliques de mégarides indiquent
des courants compris entre NOO1°E et NOO2°E.

e Description de I’affleurement de Dart et al. (1994) : L’affleurement orienté NO-SE
est compris entre une surface plane et horizontale et la surface KSS7 et a une épaisseur totale
estimée a 25 m (Fig. 5.13.b et 5.16). Il n’est pas accessible car situ¢ en falaise. Une surface
plane sépare des conglomérats a stratification fruste (facies Glc) et I’affleurement faisant
I’objet de la description qui va suivre (surface «a» sur les figures 5.16.a et b). Cet
affleurement a déja été étudié par Ori et al. (1991, cf. fig. 10) et par Dart et al. (1994, cf.
«sequence 6y, figs 6b et 8). Il est composé d’une partie basale représentant environ le tiers
de I’épaisseur et d’'une partie sommitale représentant les deux tiers restants. En comparant la
figure 8 de Dart et al. (1994) et des photos de détail, réalisées dans le cadre de cette these, la
surface plane et horizontale (surface «a») pourrait représenter le toit du faciés Glc. Au-dessus,
repose une fine alternance arénitico-silteuse constituant la base de 1’affleurement. Au-dessus
de I’alternance arénitico-silteuse, reposent deux bancs conglomératiques. Le premier a une
base plane et est d’épaisseur métrique. Ce banc présente un litage oblique de mégarides plan
et peu penté. Il passe latéralement a une alternance arénitique (Fig. 5.16.a).
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Ce banc se biseaute vers le SE. Le second banc conglomératique est d’épaisseur plurimétrique.
Dans la partie inférieure, se développe un litage oblique plan de mégarides assez penté (Fig.
5.16.a), qui s’horizontalise progressivement latéralement vers le SE. La base de ce banc est
localement érosive. Latéralement, la partie inférieure de ce banc conglomératique passe a une
alternance arénitique. L’alternance arénitique est créée par des bancs de granulométrie
différente. Les deux tiers supérieurs (partie sommitale) sont composés d’une alternance
arénitique avec des bancs trés fins conglomératiques (Fig. 5.16.a). Cette alternance s’affine
latéralement par diminution de la taille des clastes. Les bancs de granulométrie supérieure, qui
font saillie, disparaissent latéralement. La partie sommitale est formée par des bancs
conglomératiques localement bien délimités avec des bases planes. Les premiers bancs au-
dessus passent latéralement a des «pebbly sandstones» (ou des conglomérats de granulométrie
inférieure) a litages obliques de mégarides peu pentés. Localement, au-dessus, des passages
latéraux de faci¢és sont observables, mais plus difficiles a contraindre (alternance arénitico-
conglomératique ?). Son sommet est recouvert de végétation.

e Interprétation en terme de processus et d’environnement de dépot (Tab. I1-2.5) :
Les bancs conglomératiques bien lités, non lenticulaires et latéralement continus, indiquent
davantage une influence marine (Massari & Parea, 1990) qu’un environnement fluviatile
(Bourgeois & Leithold, 1984). Le litage oblique a faible pendage, ainsi que les bancs
conglomératiques aux limites franches et planes, sont indicateurs d’un environnement
caractérisé par une interaction entre processus fluviatile et remobilisation d’origine marine
(Leithold & Bourgeois, 1984). Reading & Collinson (1996) soutiennent que 1’action des
vagues peut réduire le pendage du litage oblique.

APPORT DETRITIQUE
D'ORIGINE FLUVIATILE

Embouchure de la riviére Vouraikos (Elionas)

Figure 4.20 : Analogue actuel de la sous-association de faci¢s de topset T3. La photographie a été
prise au Nord-Ouest de la ville de Diakopfto, sur les topsets du delta moderne de la riviére Vouraikos
(Fig. 4.1 pour une localisation).

Le litage oblique de faible valeur et les bancs conglomératiques bien lités permettent
d’interpréter T3 comme un environnement de transition entre le domaine fluviatile et le
domaine marin (Tab. 4.5). T3 serait localis¢ dans la zone d’action des vagues («surf zoney,
Fig. 4.6.2).
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C’est une zone que Wescott & Ethridge (1982), Postma (1984) et Colella (1988a, b) nomment
«transition zone». Les dépdts sont principalement d’origine fluviatile (ce sont les rivieres qui
apportent les sédiments) mais ensuite ils sont remaniés par I’action des vagues. De par sa
position au niveau du front du delta, T3 est tres sensible aux variations du niveau marin relatif.
T3 est séparé des conglomérats fluviatiles (faciés Glc, sous-association de faciés T1) sous-
jacents par une surface plane.

La figure 4.20 illustre les conditions, ainsi que la localisation d’un analogue de la
sous-association de faciés T3 a I’embouchure de I’actuelle riviére Vouraikos.

La «transition zone» telle que définie par Wescott & Ethridge (1982) correspond a une
zone de remobilisation de sédiments sous I’action des vagues, qui peut s’effectuer sous 8 a 10
m de profondeur d’eau, au niveau de la zone de progradation active que représente le front du
delta.

4.4.2. Association de facies de foreset

e Description : Cette association est composée de trois faciés uniquement
conglomératiques : Gla, G1b et G1d (Tab. 4.5). Le faciés G1b, spécifique a cette association,
est volumétriqguement dominant. C’est I’association la moins diversifiée en terme de nombre
de facies et de diversité de structures sédimentaires.

Le pendage sedimentaire de I’ordre de 25° est I’élément qui caractérise avant tout cette
association (Figs 4.21 et 4.22). La hauteur des foresets donne une indication sur la
paléobathymétrie moyenne. Cette derniere peut atteindre des valeurs de 350 m.

Figure 4.21: As;sociation de facies de foreset et position du log (Fig. 4.22) &ms les foresets de SU7-
SU8. La figure est localisée au niveau de «Fs» de la figure 4.6.b.

La stratification (Fig. 4.21) bien visible a toutes les échelles est bien mieux marquée
que dans I’association de facies de topset. Elle est soulignée, soit par des horizons de texture
«open-framework» (Fig. 4.23), soit par des horizons de clastes d’une classe granulométrique
supérieure a la moyenne du faciés, soit par des horizons a clastes mieux triés (Fig. 4.22).
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La texture «open-framework», correspondant a une situation ou les clastes sont jointifs avec
une quasi-absence de matrice, est trés commune dans les bancs de foresets (Hwang & Chough,
1990 ; Massari & Parea, 1990 ; Rohais et al., 2008).

Clastes Co
| G1b
Gla
mps=9cm
50 cm
25 PPt
0 ._‘(':T\*’- '
0cm LT SIS = =
Arr& T m g Tg Gr.Pe Co Bo
Tl W mps = 11 cm
G1d
Tt e mps=13cm

Figure 4.22 : Log de référence de 1’association de facies de foreset. Le pendage sédimentaire est de
I’ordre de 25°. Ces derniers sont inclinés tels que sur 1’affleurement, mais le log a été levé
orthogonalement aux limites de bancs, afin d’avoir les épaisseurs réelles.

Dans SU7-8, les bancs de foreset présentent des bases localement chenalisées. Certains
bancs peuvent étre slumpés (SU6, Fig. 5.14.b). Une structure de type «backset bedding» a été
identifiée en falaise dans SU9 (zone 3 de la coupe, Figs 4.2.a et 5.19). La structure a une
longueur d’environ 150 m pour une épaisseur vraie (orthogonale aux couches) d’environ 30 m.
Elle consiste en des bancs de foreset dont le pendage apparent se fait vers le NE en partie
inférieure de structure. Cette valeur diminue vers le haut, pour présenter un pendage vers le
SO dans la partie supérieure. Ce pendage apparent vers le SO, augmente vers le sommet de la
structure. Les bancs de foresets viennent en onlap sur une surface basale.
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Cette surface devient sub-horizontale vers le NE. L’épaisseur des bancs de cette structure
augmente en direction de cette surface.

Localement, les foresets de SU7 qui viennent en «downlap» sur KSS5 (début de la
zone 3 de la coupe, a I’endroit ou KSSS5 présente un profil en «marche d’escalier», Fig. 5.8)
contiennent un méga-claste constitué de I’association de faciés de prodelta (cf. § 4.4.4).

Figure 4.23 : Texture «open-framework» dans 1’association de faci¢s de foreset de SUS en zone 2E
(Fig. 5.3.b).

Ce méga-claste (2 m de hauteur pour 4 m de longueur environ) est identifiable dans les bancs
de foresets par sa lithologie et par le fait que les foresets se trouvant au-dessus, viennent en
downlap sur son sommet.

De nombreuses mesures (103) de directions de progradation, majoritairement prises
sur la coupe naturelle, orientée SO-NE (Fig. 4.3), indiquent une direction moyenne de
NO042°E avec un pendage moyen de 25° (Fig. 4.2.b). La direction de progradation moyenne
vers le NE représente en réalité une valeur biaisée par les caractéristiques de I’affleurement.

e Interprétation en terme de processus et d’environnement de dépét (Tab. 4.5) :
Les bases chenalisées sont dues a des changements de directions de progradation des bancs de
foresets.

La structure en «backset bedding», visible dans SU9, se met en place pendant que les
sédiments sont encore non consolidés. Les variations de pendage des strates qui forment le
«backset» en témoignent. La mise en place de cette structure pourrait se faire en une seule
étape : les foresets déposés glissent le long de la surface basale. Les foresets qui se mettent en
place par la suite, présentant localement des géométries en «downlap», scellent la structure.
Néanmoins, 1’épaississement des strates de foreset vers la surface basale (Fig. 5.19) suggere
que le glissement n’a pas été un événement instantané, mais qu’il ait pu avoir été enregistré
par la sédimentation (glissement progressif). Dart et al. (1994) décrivent et qualifient cette
structure de «rollover anticline» Cependant, aucune faille ne limite cette structure permettant
d’attribuer une origine tectonique a cette déformation syn-sédimentaire. Ori et al. (1991)
suggerent que cette structure représente un remplissage de niche de décollement.
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Pourtant, les auteurs proposent une mise en place de cette structure par une migration vers
I’amont de surfaces de glissement. La mise en place de ce type de structure peut étre causée
par des secousses sismiques (Uli¢ny, 2001, Ori et al., 1991). Uli¢ny (2001) propose que ce
genre de structure résulte, soit d’un phénomene de charge dii au poids li¢ a ’accumulation des
foresets («slope failure»), soit induit par des phénomeénes de liquéfaction. Nemec (1990a)
interprete le «backset bedding» comme un ressaut hydraulique qui se développe quand le flot
de sédiments rencontre un obstacle tel qu'un «debris-flow» dans la pente («frozen debris-
flow»). Les deux types d’instabilités gravitaires que sont les slumps et les «backset bedding»
ont été largement identifiés au niveau du front de divers types de deltas (Dingle, 1977 ;
Massari & Parea, 1990 ; Nemec, 1990a ; Ori et al., 1991 ; Dart et al., 1994 ; Massari, 1996 ;
Uli¢ny, 2001 ; McConnico & Basset, 2007 ; Longhitano, 2008).

La pente prononcée, qui correspond a un pendage sédimentaire dans le cas du delta de
Kerinitis, provient des avalanches sous-marines de sédiments (Colella, 1988b). Une fois que
la pente est créée, les phénomenes d’avalanche qui se succedent ont tendance a entretenir
cette pente.

Les bancs de foresets sont de texture clast-support et pauvres en matrice. Cette texture
peut étre expliquée de deux facons différentes qui ne sont pas indépendantes :

(1) Papport sédimentaire de la riviere Kerinitis est trés riche en fraction grossiére par
rapport a la fraction fine,

et/ou

(2) il s’opere un tri granulométrique au niveau de I’embouchure de la riviere entre la
fraction grossiére et la fraction fine (cf. § 3.4). La fraction grossicre (essentiellement
des sables et graviers) nourrit les foresets, et la fraction fine (silts et argiles) va
alimenter les bancs de prodelta. Les bancs de bottomsets, ayant par définition une
position intermédiaire entre foreset et prodelta, recueillent un mélange entre
conglomérat et arénite.

Bien que les bancs de foreset soient dominés par les conglomérats, localement peuvent
apparaitre des horizons formés d’une trés faible fraction arénitique montrant des variations
dans I’apport sédimentaire et/ou la compétence du courant. La nature de I’apport sédimentaire
est un facteur prépondérant, quel que soit le cas de figure distingué ci-dessus.

A partir de 1’étude des séries pliocénes (bassin de Crati, mer Ionienne, Italie) dans un
contexte semblable au Golfe de Corinthe, Colella et al. (1987) proposent une explication
semblable pour la formation de bancs de foresets de Gilbert-deltas dominés par des sédiments
grossiers et trés pauvres en argile. Ils proposent que la protection du bassin des courants (due
a sa morphologie) empéche un mélange trop rapide des eaux afférentes et des eaux du bassin.
La protection du bassin, ainsi que la quasi absence de marées, évitent 1’arrivée de sédiments
fins d’origine marine.

Suivant le niveau d’eau de la riviére Kerinitis, 1’alimentation des bancs de foresets
peut se faire de deux facons :
(1) Pendant les périodes de crue, I’hydrodynamisme est fort et la charge sédimentaire de la
riviere est importante. Dans ce cas, les sédiments grossiers constituant la charge de fond de la
riviere passent directement des topsets aux foresets. Les processus de «bed-load gravity
sliding» peuvent s’opérer jusqu’a la base des foresets, inhibant la formation des bottomsets
tangentiels (Colella et al., 1987). Ceci montre qu’un courant continu depuis les topsets vers
les foresets peut exister pendant les périodes de crue (Orton & Reading, 1993).
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(2) Pendant les périodes d’étiage, 1’hydrodynamisme de la riviére n’étant pas suffisant, le
cours d’eau aurait tendance a accumuler des sédiments au niveau de la rupture de pente.
L’accumulation, en augmentant, deviendrait instable et provoquerait un glissement gravitaire,
alimentant les foresets. Il y aurait donc un découplage entre 1’apport fluviatile et le
nourrissage des foresets.

Dans leur description des panaches hyperpycnaux, Mulder & Syvitski (1995)
proposent deux origines possibles qui correspondent a ce qui est proposé pour le delta de
Kerinitis :

- la riviére en crue entrant dans le bassin marin formerait un panache hyperpycnal car sa
concentration serait plus élevée que celle de I’eau de mer du bassin de réception,

- les phénomenes d’accumulation sédimentaire, suivie de rupture au niveau du front du delta,
généreraient des panaches hyperpycnaux sous des conditions de fort apport sédimentaire.
Pour le delta de Kerinitis, la plus grande part de ’alimentation des foresets doit se faire par
glissements gravitaires. Le phénoméne de crue n’est responsable que d’une faible partie de
I’alimentation sédimentaire car c’est un phénomene épisodique.

En résumé, 1’association de faciés de foreset est dominée par des processus gravitaires.
Plus précisément, ce sont des phénomenes d’avalanches subaquatiques d’origine gravitaire
qui entretiennent et qui sont entretenus par la pente du front du delta. Le front du delta est
caractérisé par des bancs de foresets qui présentent un pendage sédimentaire important, dont
la valeur est proche de la valeur de stabilité des conglomérats.

4.4.3. Association de faciés de bottomset

e Description : Cette association de facies est volumétriquement peu représentée et tres
localisée sur I’affleurement du delta de Kerinitis. Cette association est formée de neuf facics
(Tab. 4.5, Figs 4.24 et 4.25) bien répartis granulométriquement entre conglomérats, arénites et
silts. Le facies Gle(1) est spécifique a cette association (Tab. 4.1). L association de facies de
bottomset est principalement caractérisée par une interstratification entre S2-S3 et G1d. Les
facies arénitiques peuvent étre affectés par des déformations dues a de 1’échappement d’eau.
La figure 4.25 présente trois logs sériés qui permettent de voir I’évolution latérale trés rapide
des facies sur une trentaine de metres depuis ’OSO vers ’ENE. Ces logs sont corrélés grace a
deux horizons repére qu’il est possible de suivre physiquement sur le terrain. La grano-
croissance fruste est marquée au sommet des bancs de faciés G1d par des clastes de la classe
«cobble» (Fig. 4.24.b). C’est une caractéristique propre au facies G1d qui ne s’observe que
dans I’association de faciés de bottomset. Ces clastes «cobble» sont drapés par le facies
arénitique S3, qui présente souvent des figures de déformations post-dépot (convolutes et
figures d’échappement d’eau). Des litages obliques de mégarides sont bien marqués dans le
facies Gle(1) (Fig. 4.24.a et Tab. 4.1). Le banc de facies Gle(1), (de 244 a 322 cm, LOG 1,
Fig. 4.25) comporte une surface faiblement pentée vers I’ENE. Elle limite par le haut de la
stratification oblique de mégarides, soulignant la progradation localement pure de la mégaride.
La base des obliques peut-Etre tangentielle et un passage latéral de ces pieds d’obliques a des
rides sableuses est observé (banc de faciés Gle(l), Fig. 4.24.a). Le litage oblique du facics
Gle(1) limite des horizons qui peuvent présenter une grano-décroissance. Le facies arénitique
S4, caractérisé dans cette association par une grano-décroissance, est assez rare. Les ruptures
granulométriques entre bancs sont, d’une fagon générale, bien marquées sur les trois logs. Les
facies arénitiques (S2, S3) présentent des rides de courant et d’oscillation (Fig. 4.5 et 4.25)
trés bien développées.
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Sur le LOG 1 (Fig. 4.25), quatre bancs conglomératiques (facies G1d et Gle(1), Tab.
4.1) se distinguent bien des autres facie¢s. Vers I’ENE, ils diminuent d’épaisseur jusqu’a
disparaitre pour certains (biseautage) sur le LOG 3 (Fig. 4.25), corrélativement a une
augmentation de la proportion d’arénites. Ceci montre un passage latéral rapide depuis des
bancs conglomératiques vers les bancs arénitiques.

Les 38 mesures de paléocourants prises dans les bottomsets sur la coupe de la riviere
Kerinitis indiquent une direction moyenne de NO59°E (Fig. 4.10.b).

Certains foresets du delta de Kerinitis, en particulier dans SU10, montrent une
décroissance asymptotique de leur pendage vers le NE. Ils passent latéralement a des
bottomsets qui présentent un pendage d’environ 10° (Fig. 5.4).

a)

2 - iy, | S5 -S
Figure 4.24 : Association de faciés de bottomset. a) Caractéristiques du faciés Gle(1) caractérisé par
la stratification oblique de mégarides et position du LOG 1 (Fig. 4.25). b) Faciés G1d et position du
LOG 2 (Fig. 4.25). Cet affleurement correspond a «Bs» sur la figure 4.6.b. Il est situé dans SU3.

e Interprétation en terme de processus et d’environnement de dépét (Tab. 4.5) :
L’association de facies de bottomset est caractérisée par des dépdts turbiditiques. Par exemple,
le facies S4 correspondrait au facies F9a (Tbe de la séquence de Bouma ; Bouma, 1962) de la
classification de Mutti (1992) caractérisant la portion tractive d’un écoulement turbiditique.
C’est un exemple de dépdt de courant turbiditique de moyenne densité.

Le litage oblique bien marqué du facies Gle(1), la trés faible proportion de siltite,
ainsi que 1’absence totale d’argilite, montrent que les logs de la figure 4.25 se situent en
position proximale, c'est-a-dire trés proche de la zone de transition entre foreset et bottomset.

Le litage oblique du faciés Gle(1) est interprété comme I’enregistrement de I’arrivée
d’un écoulement turbiditique de haute densité au pied des foresets (Pickering et al., 1989).
Cette zone est caractérisée par des pendages faibles a sub-horizontaux. L’arrivée de la coulée
provoque une progradation (expliquant le litage oblique) et, dans le cas ou I’écoulement est
assez dynamique, il peut se former une surface de by-pass. Mutti et al. (2003) ont décrit de
telles structures tractives générées par des courants hyperpycnaux de sédiments grossiers. Ces
sédiments grossiers sont transportés par des courants turbulents issus de I’embouchure de la
riviere pendant les périodes de crue. Le faciés Gle(l) pourrait représenter un ou plusieurs
évenement(s) de crue. Si tel est le cas, cela permettrait de montrer 1’existence d’un flux
continu de sédiments entre les topsets et les bottomsets (§ 4.4.2).
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La présence des clastes «cobble» au sommet des bancs de faciés G1d peut s’expliquer
par un tri granulométrique pendant le transport. Les sédiments de la coulée sont trés mal triés
(clastes «pebble» a «cobble»). Les forces de friction, qui agissent pendant le transport, font
migrer les clastes de la classe granulométrique la plus élévée, ici les clastes «cobbley, vers le
sommet du banc, ce qui conduit a une grano-croissance, qui reste néanmoins fruste. Ce grano-
classement est également caractéristique des flux de haute densité des courants turbiditiques
et est souvent observé dans les «conglomeratic gravity flows» (Fischer, 1971, Middleton &
Hampton, 1973).

L’association de faciés de bottomset est dominée par des écoulements gravitaires
principalement des courants de turbidité de haute et de basse densité. L’association de facics
de bottomset caractérise la partie sous-marine du delta, mise en évidence par un passage
depuis des bancs de foreset a pendage fort vers des bancs de bottomsets a pendage réduit,
voire subhorizontaux. Cette association est donc une association de transition du point de vue
de la granulométrie et du pendage, entre I’association de faciés de foreset et I’association de
facies de prodelta.

4.4.4. Association de faciés de prodelta

Elle est composée de quatorze faciés (Tab. 4.5). Les facies F3a(1), F3a(3), F3a(4),
F3a(5), F4b et M2(2) sont spécifiques a cette association. Une sous-association de faciés
proximale et trois sous-associations de faci¢s distales composent 1’association de facies de
prodelta. La sous-association de faci¢s distale 1 est associée au pied de 1’édifice deltaique, la
sous-association de faciés distale 2 est localisée dans I’édifice (sous les KSS5, 6 et 7) et la
sous-association de faciés distale 3 est associée au Membre calcaire d’A. Andreas.

L’association de faci¢s de prodelta est trés souvent affectée par des failles normales a
jeu inférieur au métre (max. de 1.50 m) qui n’ont généralement pas de directions paralleles
aux failles majeures de la cote Sud du Golfe. Leur extension verticale est limitée (elles
n’affectent que quelques bancs). Quand leur jeu est de I’ordre de la quinzaine de centimétres,
ces failles peuvent étre conjuguées et découper localement les bancs en structure en «horst et
grabeny». Elles peuvent s’étre mises en place suite, soit a une réaction des sédiments meubles
et a granulométrie fine, & un phénomene de mise en charge (sous le poids des foresets situés
au-dessus), soit consécutivement a des secousses sismiques.

Cette association de facies peut également présenter des surfaces de glissement (bel
exemple aux pieds des foresets des SU7 et 8) a géométrie listrique (en cuiller, Fig. 4.26).
Cette structure est formée d’une surface de troncature (N023°E-25NO) affectant des couches
de I’association de facies de prodelta. Ces derniéres proviennent d’un passage latéral depuis le
SO, d’une association de facies de bottomset. Les couches de la partie inférieure viennent en
«onlap» sur cette surface de troncature de fagon tangentielle et leur épaisseur diminue en
direction de cette surface (moiti¢ SO de la photo, Fig. 4.26.a). Il est possible de distinguer
deux ensembles dans ces couches (1 et 2, Fig. 4.26.b) séparés par une surface de glissement
(surface «by»). Le premier ensemble présente une surface de troncature interne (surface «c»).
Les couches du second ensemble viennent en «onlap» sur la surface «b» (Fig. 5.26.b) et
diminuent également d’épaisseur en direction de cette surface. Les «onlaps» tangentiels ainsi
que les réductions d’épaisseur des couches montrent que cette structure représente un
glissement de couches de prodelta non consolidées et non pas un remplissage de topographie
incisée. Le glissement s’est déroulé en deux phases comme en atteste la surface de glissement
séparant les deux ensembles, les onlaps sur les surfaces «a» et «b» ainsi que la surface de
troncature interne. Les foresets de SU7 et SUS viennent en «downlap» sur cette structure.
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La structure de glissement décrite précédemment peut étre créée par de la sismicité ou par le
poids des foresets de SU7-SUS.

pied des foresets de SU7-SUS8. a) Un passage latéral vers le NE, depuis une association de facies de
bottomset vers une association de facies de prodelta, est visible dans la partie SO de la figure. b)
Interprétation de la figure a. Les surfaces «a» et «b» sont des surfaces de glissements. Les couches de
prodelta viennent en «onlap» tangentiellement a ces surfaces.

Les valeurs de paléocourants, qui ont été prises sur les logs de définition de
I’association de faciés de prodelta, indiquent une direction de paléocourant moyen vers
NO32°E (Fig. 4.10.c).
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e Description de la sous-association de faciés proximale :

Figure 4.27 : Illustration des faciés G2, F1, F2 et S1. Cette photographie correspond au log de la
figure 4.28 et a la sous-association de faciés proximale de I’association de faciés de prodelta.
L’affleurement correspond a «P» sur la figure 4.6.b, situé a la base de SU1, en zone 3 (Fig. 5.3.b).

La sous-association de faciés proximale est composée des facies G2, S1, S3, S4, F1 et
F2. Elle est caractérisée par une premiere moiti¢ a dominante arénitique (facies S1 a S4, Fig.
4.27,de 0 a 140 cm sur le log, Fig. 4.28) et une seconde moiti¢ a dominante silteuse. L unique
faciés conglomératique représenté est le facies G2 (Tab. 4.1 et Fig. 4.27), sous forme de trois
bancs. Les granoclassements sont ici également trés peu développés. Ils ne sont identifiables
que dans le facies S4. L’essentiel de la sous-association de faciés est marqué par une
alternance entre des bancs de facics arénitiques et silteux.
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e Description des sous-associations de faciés distale :

= Sous-association de faciés distale 1 : en pied d’édifice

Figure 4.29 : Association de faciés de prodelta, sous-association de faciés distale 1 (en pied d’édifice).
On notera les rides asymétriques dans S3 (Tab. 4.2) ainsi que I’alternance de lamines silteuses de
F3a(1), (Tab. 4.3). Cet affleurement est localisé dans la Formation de Zoodhochos, a I’Est de Kato
Fteri (Fig. 4.2.a et Chapitre 2)

La sous-association de faciés distale 1 est composée des facies F3a(1), S3 et Gla (Fig.
4.29). Elle est marquée par une dominante silto-argileuse sur les deux tiers inférieurs du log,
comprenant également de fins bancs arénitiques (facies S3). Les intervalles silteux (F3a(1),
Fig. 4.29) représentent une superposition de lamines silteuses inframillimétriques en
alternance avec des lamines arénitiques (arénite fine, Tab. 4.3). La sous-association de facies
distale 1 de D’association de faci¢és de prodelta constitue également la Formation de
Zoodhochos (cf. Chapitre 2).

=  Sous-association de facies distale 2 dans I’édifice :

La figure 4.30 présente la sous-association de faciés distale 2 sous KSS5 (zone 2E, Fig.
5.14.b) et illustre le facies F3a(5). C’est le faci¢s majoritaire de cette sous-association.

Les affleurements de cette sous-association sous les KSS5, 6 et 7 sont assez
semblables, car ils sont constitués de silts a lamines (le plus souvent horizontales planes-
paralleles, parfois 1égerement ondulées) qui présentent des variations granulométriques avec
parfois des bancs arénitiques (Figs 5.15 et 5.17 pour un apercu d’un affleurement sous KSS7).
Ces silts peuvent présenter des déformations post-dépot de type convolute. Une structure de
type HCS a été identifiée (Fig. 4.30) dans la sous-association de facies distale 2 sous KSSS5.
Le contact entre ces affleurements de la sous-association distale 2 et les bancs de la sous-
association de faciés de topset T1 est conforme (Fig. 5.12).
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Figure 4.30 : Développement de géométries («swale», «hummock», «low angle truncationy,
amincissement latéral des lamines) typiques de HCS dans le faci¢s F3a(5), (Tab. 4.3).

= Sous-association de faciés distale 3 : associée au Membre calcaire d’A.
Andreas (Fig. 4.12.a) :

Cette sous-association est composée des faciés F3a(3), F4b, F3a(4) et M2(2), (Figs 4.12.a et
4.31.a). Le facies M2(2) peut présenter deux types d’organisation (Fig. 4.31) :

- la forme en sphéroides reconnue sur 1’affleurement principal (Figs 4.11.b et 4.16),

- un amalgame de structures en lames aplaties évoquant des rhodolithes (Brandano et al.,
2005). Localement, cette structure peut étre formée d’une partie corticale renflée qui
passe latéralement a des bancs calcaires d’environ 5 cm d’épaisseur (Fig. 4.31.b). Bien
que la continuité entre la partie corticale et les bancs calcaires ne soit pas bien visible,
les bancs calcaires semblent constituer les couches les plus externes de la partie
corticale. Les bancs calcaires s’interdigitent latéralement dans des silts.

B ] g : : - e

Figure 4.31 : Sous-association de faciés distale 3 avec développement local de faciés bioconstruits
(Bioc., M2(2), Tab. 4.4). (a) La sous-association de faciés de topset T2 (Membre calcaire d’Aghios
Andreas) est représentée par le faciés M1(1). L’affleurement se situe au sommet de SU3, en zone 2E
(Figs 5.13.a et b). La position du log de la figure 4.12.a est donnée. b) Détail d’une bioconstruction du
facies M2(2) formée d’une partie corticale et de bancs calcaires de 5 cm d’épaisseur. Cette structure se
met en place dans des silts. La figure est localisée en figure 4.12.a.
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L’association de faciés de prodelta distale 3 repose en concordance sur le Membre
calcaire d’A. Andreas (second affleurement, Fig. 4.12.a). Elle est composée de silts laminés
plans présentant des variations granulométriques (qui font ressortir les lamines). Les silts
peuvent contenir de rares coquilles blanches de Mollusques, ainsi que des débris végétaux
(feuilles et tiges). Les bancs arénitiques sont trés bioturbés. Au-dessus de ce silts se trouve le
facies M2(2), (Tab. 4.4. et § 4.3.4). Les foresets de SU5-SU6 viennent en «downlap» sur
KSSS5 qui préserve localement cet affleurement.

e Interprétation générale en terme de processus et d’environnement de dépot (Tab.
4.5) :

Les fines lamines silteuses infra-millimétriques (facies F3a(l)) identifiées dans la
sous-association de faciés distale 1, sont interprétées comme des «turbidites a grain fin»
(Stow & Shanmugam, 1980).

Les sous-facies F3a(3), F3a(4) et F3a(5) (Tab. 4.3.) qui se retrouvent dans la
composition de I’association de faciés de prodelta, peuvent également étre rapprochés du
faciés «thinly interbedded sand and silt» (Hansen, 2004). Mackiewicz et al. (1984)
I’interprétent comme le dépot de petits courants de turbidité de basse ou de haute densité,
mais également comme le dépdt de panaches de courants hyperpycnaux.

Les processus mis en cause sont les écoulements turbiditiques de densités différentes,
ainsi qu’occasionnellement, des «debris flow» (facieés G2, Tab. 4.1). L’environnement de
dépdt ainsi décrit représente le segment de plus distal du Gilbert-delta de Kerinitis (bassin
profond) dans lequel les dépdts sont engendrés par un transport en suspension et par des
¢coulements turbiditiques.

La présence occasionnelle de bancs conglomératiques dans 1’association de facies de
prodelta (c’est également le cas des lentilles conglomératiques présentes dans la formation de
Zoodhochos) peut étre liée a deux facteurs :

- une progradation des faci¢s proximaux plus marquée vers le bassin,

- le résultat d’une augmentation de I’apport sédimentaire en amont du systéme (zone de
topset) par une crue et/ou une augmentation de 1’énergie de la coulée qui a transporté les
sédiments grossiers.

L’association de faciés de prodelta a été également décrite par Malartre et al. (2004),
Ford et al. (2007b) et Rohais et al. (2008) dans d’autres Gilbert-deltas du rift de Corinthe.
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5. Architecture stratigraphique du delta de Kerinitis

Le delta de Kerinitis est un Gilbert-delta qui présente une histoire polyphasée
constituée de plusieurs étapes. Afin de mettre en évidence et de comprendre sa mise en place
composite, il a été entrepris de reconstituer la stratigraphie du delta de Kerinitis a partir de
I’évolution de son architecture.

Cette démarche va permettre de répondre aux questions suivantes :

» Quels sont le nombre et les caractéristiques des étapes de mise en place du delta ?

» Quels sont les paramétres qui ont controlé 1’évolution du delta a chaque étape ?

» Est-il possible de mettre en évidence et de distinguer une signature tectonique et une

signature eustatique a chaque étape de 1’évolution ?

» Peut-on décrire I’évolution de la faille de Pirgaki au travers de I’évolution du delta ?
Ce chapitre constitue I’essentiel de I’article Backert, Ford & Malartre. Architecture and
sedimentology of the Kerinitis Gilbert-type fan delta, Corinth rift, Greece. Soumis a la revue
Sedimentology (Annexe 1).

5.1. Rapport A/S

L’architecture stratigraphique, ainsi que le mode d’empilement des couches sont
interprétés en utilisant le taux de création de I’espace d’accommodation (A) et le taux
d’apport sédimentaire (S), (Schlager, 1993 ; Shanley & McCabe, 1994 ; Muto & Steel, 1997).
Les variations des parameétres A et S ne peuvent étre que qualitativement caractérisées dans
cette étude (Fig. 5.1). Quand 0<A/S<I, les séquences montrent un mode d’empilement en
progradation et aggradation (ou progrado-aggradation). Quand A/S>1, les séquences adoptent
un mode d’empilement en rétrogradation. Quand A/S=1, les séquences présentent un mode
d’empilement en aggradation. Quand A/S=<0, on obtient un mode d’empilement en
progradation pure. Un changement abrupt du rapport A/S induit des variations dans
I’architecture stratigraphique, en particulier dans I’évolution du «topset breakpoint path» ou
TBP (cf. § 3.3.1).

5.2. Subdivisions architecturales

La coupe naturelle du delta de Kerinitis a une longueur de 3,8 km (Figs 4.2.a, 4.3 et
4.4). Elle est composée de trois zones. La zone 1 débute contre la faille de Pirgaki, elle a une
longueur de 1,5 km et est constituée de 440 m de topsets superposés. La zone 2 a une
longueur de 900 m. Elle représente la zone la plus complexe architecturalement, mais elle
représente ¢également une zone clé car la morphologie de I’affleurement donne acces a la 3D
du cceur du delta. Les sous-zones 2W, 2N, 2E et 2N dessinent une forme d’«amphithéatrey.
La zone 3 a une longueur de 1,4 km. Elle est constituée de 600 m de foresets superposés en
progrado-aggradation, qui passent latéralement a des bottomsets puis a des couches de
prodelta.

L’architecture stratigraphique du delta de Kerinitis est analysée en identifiant et en
tracant des Unités Stratigraphiques («Stratal Units», SU) ainsi que les surfaces qui les
séparent, appelées Surfaces Stratigraphiques clés («Key Stratal Surfaces», KSS).
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Figure 5.1 : Diagramme du taux d’accommodation (A) en fonction du taux d’apport sédimentaire (S) :
géométries stratigraphiques induites. Lorsque A/S>1, les couches sont empilées de fagon
rétrogradante. Le TBP est penté vers le bassin. Quand A=S, les strates sont superposées de fagon
aggradante. Le TBP est théoriquement vertical. Lorsque 0<A/S<1, les couches sont empilées de fagcon
progrado-aggradante. La composante progradante augmente (fléche épaisse noire) en méme temps que
la pente du TBP diminue, lorsque A diminue, pour arriver a un schéma d’empilement en progradation
pure quand A/S=0. Dans ce cas, le TBP est horizontal et confondu avec une surface de «toplap».
Abréviation : TBP = «topset breakpoint path».

P S

Les termes de topset, foreset, bottomset et de prodelta désignent dans tout le chapitre,
respectivement, les ensembles de couches constituant les associations de faci¢s de topset,
foreset, bottomset et de prodelta (Chapitre 4).

Les Unités Stratigraphiques (SU) sont limitées par des surfaces stratigraphiques.
Elles peuvent étre composées par toute combinaison de couches de topset, foreset, bottomset
ou prodelta d’épaisseurs variables qui se trouvent dans un ordre stratigraphique normal. Les
successions ainsi formées peuvent montrer des géométries en progradation, en aggradation ou
en rétrogradation. La nature des dépots sédimentaires, ainsi que 1’épaisseur de ces successions
peuvent varier latéralement.

Les Surfaces Stratigraphiques clés (KSS) sont des surfaces qui peuvent étre
clairement identifiées et corrélées a travers la majeure partie du delta. Chaque KSS représente
un hiatus dans la sédimentation, ainsi qu’un changement du rapport A/S. Ces KSS :

- sont soit conformes, soit érosives ;
- peuvent séparer des successions de topsets (T), de foresets (F) ou de prodelta (P).
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Ces successions pouvant étre dans un ordre normal (quand la superposition de topset, foreset
et prodelta suit 'ordre stratigraphique, Figs 3.10 ou 4.6.a) ou dans un ordre anormal (par
exemple, des foresets au-dessus de topsets).

La figure 5.2 présente toutes les configurations possibles a partir des géométries des
KSS et des associations de facies associées. Les diverses configurations possibles sont
désignées par un code. Par exemple, TF1 décrit un contact non-érosif mais anormal entre des
topsets (T) auxquels sont superposés des foresets (F). TF2 représente 1’équivalent mais en
contexte érosif. La figure 5.2 ne s’applique pas seulement au Gilbert-delta de Kerinitis mais
peut étre utilisée pour toute étude d’architecture stratigraphique pour des affleurements ou des
coupes sismiques. Une unique KSS peut étre définie par diverses géométries a travers le delta.
Elle peut passer latéralement d’un caractére conforme a érosif et peut séparer, le long de sa
zone de définition, divers types de successions. Les KSS sont bien définies dans la zone du
TBP. C’est pourquoi, il est primordial de tracer ces surfaces a travers tout I’édifice deltaique
quand cela est possible.

Les variations du rapport A/S sont davantage mises en évidence par des successions
anormales d’associations de faciés de part et d’autre d’une KSS. La présence ou 1’absence
d’érosion est secondaire. Les KSS qui séparent des associations de facies de méme type
(topsets au-dessus de topsets par exemple) sont ambigués et ne peuvent pas étre interprétées
isolément.

La géométrie, la hiérarchie des surfaces stratigraphiques clés (KSS) et des unités
stratigraphiques (SU) du delta de Kerinitis ont été identifiées et corrélées sur des panoramas
photographiques. L’architecture stratigraphique est simplifiée et projetée sur deux coupes.
L’une est orientée NE-SO (Fig. 5.3) et ’autre est orientée NO-SE (Figs 5.4.a et 5.4.b). Cette
derniére est orthogonale a la direction de pendage moyen des foresets (orthogonale a la
direction de transport) sur la zone 2E du delta (Fig. 4.2.a).

Les changements de part et d’autre d’une KSS illustrent deux types majeurs de
variations du rapport A/S :

- Un déplacement en position proximale du TBP indique une augmentation abrupte du
rapport A/S. TF2 et TF1 sont les deux configurations les plus caractéristiques d’une
augmentation du rapport A/S (Fig. 5.2). TP1 et TP2 (prodelta sur topset) représentent un
déplacement vers la terre du «topset breakpoint» (TB) d’une amplitude encore plus
importante. FP1 et FP2 (prodelta sur foreset) identifiées a la base et au pied de I’édifice
deltaique peuvent étre interprétées de la méme fagon.

- Une étude de détail d’affleurements de couches de prodelta préservées de 1’érosion a permis
de mettre en évidence des KSS composites. Ces KSS sont composées de deux ou trois autres
surfaces qui séparent des associations de facies différentes. Dans le cas le plus complet, la
KSS est constituée de trois surfaces stratigraphiquement superposées. Une premiere surface
enregistre une augmentation de faible amplitude du rapport A/S. Une seconde enregistre une
augmentation abrupte du rapport A/S. Cette augmentation se traduit par un déplacement vers
la terre du TBP (cf. ci-dessus). La derniére surface est une surface d’érosion.
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- Les déplacements en position distale du TBP engendrés par une baisse du rapport A/S
sont plus difficiles a mettre en évidence. Ceci est di au fait que I’enregistrement sédimentaire
est souvent préservé dans le domaine marin profond du bassin et non pas dans 1’édifice
deltaique méme, ou seule 1’érosion est enregistrée. Les déplacements vers le bassin du TBP
sont illustrés (selon un ordre d’importance décroissante, Fig. 5.2) par PT2 (onlap), PF2, PF1,
FT2 (onlap), FT1 et TT2.

5.3. Architecture stratigraphique du delta de Kerinitis

Toute représentation 2D sur une coupe de ’architecture stratigraphique complexe 3D
requiert de considérables simplifications, a cause du basculement d’origine tectonique (d’une
valeur maximum de 18°) des couches et leur épaississement éventuel vers les failles de
Pirgaki et de Kerinitis (Fig. 4.2.a). De plus, le delta de Kerinitis présente une forme incurvée
vue en plan (Fig. 5.5) quand le delta est observé depuis le NE. Cette morphologie est typique
d’une coupe orthogonale a la direction moyenne d’avancée d’unités de delta. Le point de la
zone 2N situé le plus a I’Ouest se trouve a proximité du ceeur du delta, tandis que les falaises
des zones 1 et 3 se trouvent a proximité de la faille de Kerinitis (Figs 4.2.a et 5.3). L’épaisseur
des unités, ainsi que les positions des TBP sont projetées sur une unique coupe (Fig. 5.3.b).
Cette coupe présente un angle assez ¢élevé avec la faille de Pirgaki, mais est paralléle a la
faille de Kerinitis (Fig. 4.2.a). Elle passe a proximité du centre du delta (zone 2N, Figs 4.2.a et
5.4). Les détails de I’architecture stratigraphique de toutes les trois zones du delta de Kerinitis
sont donnés sur les figures 5.5 a 5.23.

Onze surfaces stratigraphiques clés, de KSS1 a KSS11 limitant onze unités
stratigraphiques, de SUI a SUI11 composent I’architecture stratigraphique du delta de
Kerinitis. L abréviation SU est utilisée sur les figures de détail de I’architecture pour désigner
les unités stratigraphiques.

En zone 1, les topsets présentent un pendage, ainsi qu’un épaississement vers les
failles de Pirgaki et de Kerinitis (Figs 5.3.a et 5.6.a). Pourtant, une part importante du
basculement observé est post-KSS11 (Figs 5.3.a et b). L’épaississement des topsets a travers
la zone 1 est dii a un basculement syn-sédimentaire d’une valeur de 7 a 8° vers la faille de
Kerinitis (Fig. 5.6.a). Ce basculement vers la faille de Kerinitis doit étre interprété sur la
coupe orientée SO-NE de la figure 5.3.b. Ce basculement est représenté sur la coupe de la
figure 5.4.a. Quand les topsets sont prolongés vers la zone 2, ils deviennent horizontaux. Les
unités les moins épaisses sont localisées au centre de I’édifice deltaique a la limite Ouest de la
zone 2N (Fig. 5.3.a). Par conséquent, la création de I’espace d’accommodation était minimale
au niveau du centre du delta et augmente vers les failles.
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Figure 5.4 : a) Coupe synthétique orientée NO-SE a travers le centre de la zone 2E du delta de Kerinitis,
intégrant les données de la figure 5.10 (dont la position est donnée). L'orientation de cette coupe est
paralléle a la faille de Pirgaki et quasi-orthogonale a la direction de construction du delta. Le caractére
erosif de nombreuses KSS ainsi que la position des "topset breakpoint paths" des SU6 et SU7 sont illustrés.
Cette figure est localisée sur la figure 4.2.a. La position de la figure 5.15 est donnée. L'abréviation H=V
signifie que I'échelle horizontale est identique a I'échelle verticale. b) lllustration de la majeure partie de la
coupe de la figure (a). Le basculement des topsets vers la faille de Kerinitis est bien visible. En encart :
localisation de la figure (a).
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Toutes les KSS en zone 1 (Fig. 5.3) sont faiblement érosives a non-érosives et séparent
des successions conformes, composées de topsets fluviatiles (KSS de type TT1, Figs 5.2, 5.6.a
et 5.6.b). Les KSS sont mises en évidence par des facies granulométriquement fins qui
constituent un intervalle de moindre résistance a 1’érosion, d’épaisseur variable (Figs 4.7.a et
4.7.b du Chapitre 4). Les conglomérats qui se situent au-dessus des KSS peuvent présenter
des bases chenalisées. Toutes les unités stratigraphiques, exceptées SU4, SU10 et SU11, sont
représentées en zone 1 (Figs 5.3 et 5.6.a). C’est en zone 2 que les KSS sont les mieux définies
car dans cette zone, la plupart des TBP sont identifiables (Fig. 5.3.b). En zone 3, la partie
frontale du delta de Kerinitis est dominée par d’épais foresets superposés (SU7 a SU11, Fig.
4.4). A cet endroit, les KSS sont de type FF1 ou FF2 (Fig. 5.2) et peuvent localement montrer
des géométries de type «downlapy» et «toplap» (cf. Glossaire en Annexe 4). En direction du
pied du delta, en zone 3, les bottomsets et les prodeltas apparaissent au-dessus et en-dessous
des KSS. Pourtant, en raison de mauvaises qualités d’affleurement, la position des transitions
entre foreset, bottomset et prodelta et, par conséquent, les positions des KSS successives
demeurent approximatives (Fig. 5.3.b).

KSS7

Calcaires

du footwall KSS6

5 KSS5

-‘ﬁProto-delta

suz2

Figure 5.7 : Situation du Proto-delta de Kerinitis en zone 1. a) Détail des relations géométriques entre
le Proto-delta, constitué de foresets et le delta principal, constitué, en zone 1, de la sous-association de
faciés de topset T1. Les SU2 et SU3 viennent en «onlap» sur le Proto-delta, le sommet de SU3 le
drape. L’orientation de la coupe en b) est donnée. b) La coupe synthétique orientée SE-NO est basée
sur les données de (a). Elle montre 1’«onlap» de la base du delta inférieur (SU2, base de SU3, en
couleurs vertes) et le recouvrement du Proto-delta par la partie supérieure de SU3 et le delta médian
(SU5 a SU8, en dégradé de bleu).
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Quatre ensembles d’unités stratigraphiques ont été identifiés dans le delta de Kerinitis.
Ces ensembles sont nommés le proto-delta, le delta inférieur, le delta médian et le delta
supérieur. Cette identification est basée sur le caractére des géométries internes, les
associations de faci¢s et la nature des KSS.

5.3.1. Proto-delta

Un petit proto-delta a ét¢ mis en évidence en-dessous des topsets de la zone 1 (Figs
4.6.b et 5.7). Il n’a jamais été décrit dans les études précédentes. Cet ensemble de foresets a
une longueur d’environ 800 m pour une épaisseur d’environ 30 m (Fig. 5.7.a). Ce proto-delta
est localisé dans la vallée de la riviere Kerinitis, a proximité de la faille de Pirgaki (Figs 4.6.b
et 5.3). La moyenne des directions de progradation de ces foresets prises sur la coupe de la
riviere Kerinitis indique une orientation NE (NO5S0°E). Ces valeurs ne caractérisent que la
partie NE de I’affleurement du proto-delta. Les topsets de SU2 et SU3 viennent en «onlap»
sur cet ensemble (Figs 5.3.a, b et 5.7.b).

5.3.2. Delta inférieur : Unités Stratigraphiques 1 a 3

Le delta inférieur (SU1 a SU3) a une épaisseur de 150 a 200 m avec une base qui
n’est pas a l’affleurement. SU1 et SU2 (Figs 5.3.b, 5.8 et 5.9) sont dominées par des
ensembles de foresets superposés et limités par des KSS subhorizontales du type FF1b et FT1
(Fig. 5.2).

SU1 comprend un ensemble de foresets a pendage vers le NE en zone 3, d’une hauteur
de 65 m (base non visible) sur une longueur d’affleurement d’environ 1100 m (Fig. 5.9.a). Les
foresets forment des géométries en «toplap» avec KSS1 (géométrie de type FF1b, Figs 5.2 et
5.8). SU1 est affectée par des surfaces d’érosion internes, localement associées a des
associations de faciés de bottomset et de prodelta (Fig. 5.8). Les foresets de SU1 sont corrélés
aux premiers 40 m de topsets fluviatiles des zones 1 et 2 (Fig. 5.3.b). Le TBP, qui n’est pas a
I’affleurement, présenterait une allure trés incurvée avant de passer latéralement a une limite
sub-horizontale en «toplap» (Fig. 5.3.b).

SU2 est une unité stratigraphique qui affleure dans de mauvaises conditions. Elle a une
¢épaisseur de 35 m en zone 3 et comprend deux ensembles de foresets superposés et séparés
par un ensemble de topsets de faible épaisseur (comprenant de fins bancs de calcaires
bioclastiques). Les limites de cet ensemble de topsets sont mal définies et ne sont pas
latéralement continues (Figs 5.8 et 5.9.a). C’est pour cette raison que les surfaces limitant
I’ensemble de topsets n’ont pas été interprétées comme des KSS. SU2 est limitée en haut par
KSS2 (surface type FT1, Figs 5.2, 5.8 et 5.9.a). Des TBP fortement incurvés sont proposés
pour chaque ensemble de foresets. L’ensemble de topsets de SU2 a une épaisseur de 30 m en
zone 1 et 2.

La partie inférieure de SU3 (Figs 5.3.b, 5.8 et 5.9) est dominée par des topsets
fluviatiles (d’une épaisseur allant jusqu’a 45 m) en zones 1, 2 et 3. Aucun ensemble de
foresets €quivalent n’est préservé car I’unité est profondément incisée par KSSS5, du type TF2
(Figs 5.8 et 5.9).
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Figure 5.9 : lllustration du delta inférieur (SU1 a SU3) en zone 3. a) lllustration de la zone interprétée en

Fig. 5.8. La position de la figure (b) est indiquée. b) Détail centré sur la partie supérieure de SU3 montrant

le profil en marche d'escalier que présente KSS5. KSS5 est caractérisée par la géométrie TF2. La partie
supérieure de SU3 est composée des sous-associations de faciés de topset T1, T2 ainsi que de
I'association de faciés de bottomset (Bs). Un petit Gilbert-delta de quelques métres d'épaisseur est préservé.
Les foresets de SU7 qui viennent en "downlap" comprennent localement un mégaclaste silteux de
I'association de facies de prodelta (cf. § 4.4.2). En encart : localisation de la figure (a).
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La partie supérieure de SU3 comprend des couches de la sous-association de facies de
topset T1, des couches de 1’association de faciés de bottomset, ainsi qu’un petit Gilbert-delta
de quelques métres d’épaisseur (Fig. 5.9.b). Les contacts entre les ensembles de différentes
associations de faciés sont conformes, mais ne sont pas latéralement continus. Ces surfaces
n’ont donc pas été interprétées comme des KSS. L’affleurement principal du Membre calcaire
d’Aghios Andreas (Fig. 5.9.b; Chapitre 4, § 4.4.1.2) constitue le sommet de SU3. Il est
préservé sous KSS5, sous forme de trois affleurements isolés, dont le principal se développe
sur 15,4 m d’¢épaisseur. En position plus proximale, le Membre calcaire doit
vraisemblablement passer a des topsets fluviatiles (T1, Fig. 5.12.a).

Sur la zone 2E, KSS3 est une surface non-érosive (du type TT1 a TP1, Figs 5.2, 5.10
et 5.11.a, b). Elle sépare des bancs de la sous-association de faciés de topset T1 (Tab. 4.5) de
SU4 (Figs 5.10 et 5.11.b, ¢). La base du conglomérat de plage correspond a une surface ayant
enregistré une augmentation initiale et faible du rapport A/S (surface «a» de la Fig. 5.12.a).
KSS3 correspond a la surface «b» de la figure 5.12.a. Le long de KSS3, le TBP s’est déplacé
en position proximale de plus de 1 km (Fig. 5.12.a). La surface «b» représente une
augmentation de forte amplitude du rapport A/S, en prenant en compte les associations de
faciés de part et d’autre de «by», ainsi que le mouvement en position proximale du TBP.
Latéralement, KSS3 devient une surface composite car elle représente la réunion des surfaces
«a» et «b» («Interprétationy», Fig. 5.12.a). L’amplitude du mouvement enregistré par KSS3 est
la plus importante de tous les déplacements préservés dans le delta. C’est pour cette raison
que KSS3 représente la transition entre delta inférieur et de delta médian.

En résumé, le delta inférieur est dominé par des ensembles constitués de foresets en
progradation (SU1 et SU2) surmontés par les topsets de SU3, en zone 3, majoritairement
fluviatiles et loc