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D’une longueur totale de 812 km, dont 522 km en aval du Lac Léman jusqu’à la 

mer Méditerranée, le Rhône draine un bassin versant de 97 000 km², dont plus de 

90 000 pour sa partie française. Le fleuve forme son delta à partir de deux cours, le 

Grand Rhône et le Petit Rhône. Le delta du Rhône couvre 1700 km² de zones humides 

(environ un sixième du delta du Danube), avec la Camargue et la Petite Camargue.  

Le secteur étudié, la Petite Camargue, s’inscrit dans la partie occidentale du 

système deltaïque rhodanien. Cet espace souffre de la frontière administrative entre les 

régions Provence Alpes Côte d’Azur et Languedoc-Roussillon qui divisent alors le delta 

en deux ensembles, la Camargue et la Petite Camargue. Cette séparation administrative 

a eu de regrettables conséquences sur la répartition géographique des études diminuant 

ainsi la vision d’un ensemble unique constitué par le delta du Rhône. 

De nombreuses études publiées dès les années 1950 ont traité de la Petite 

Camargue (Kruit, 1955 ; Duboul-Razavet, 1956). Dans les années 1970 et 1980, les 

travaux se sont développés tant sur la plaine deltaïque émergée (Oomkens, 1970 ; 

Bazile, 1974 et 1976 ; L’Homer, 1975 ; L’Homer & al., 1981 ; L’Homer, 1987) que sur 

le plateau et la plate-forme continentale (Monaco & al., 1972 ; Aloisi & al., 1975). 

Depuis les années 1990, l’approche est devenue plus géomorphologique sous 

l’impulsion de l’équipe de Mireille Provansal (laboratoire CEREGE). Leurs travaux 

constituent des documents de référence récents sur le comportement hydrologique des 

chenaux de Camargue (Arnaud-Fassetta, 1998) et sur les variations verticales et 

horizontales du trait de côte sur la marge orientale du delta (Vella, 1999) et d’une 

manière plus générale sur l’évolution de la plaine deltaïque à l’Holocène (Provansal & 

al., 2003). En parallèle, les équipes du laboratoire de biologie et de sédimentologie de 

Perpignan en collaboration récente avec le BRGM affinent l’architecture sédimentaire 

des dépôts holocènes de la plate-forme continentale (Tesson & Allen, 1995 ; Gensous & 

Tesson, 1997 et 2003 ; Boyer & al., 2005). La dernière grande contribution scientifique 

à s’intéresser à l’édification de la plaine deltaïque de Petite Camargue à l’Holocène date 

de 1993 lorsqu’a paru la carte et la notice géologique du Grau-du-Roi réalisée par A. 

L’Homer. S’ensuit une désertion de cet espace alors qu’au même moment, les 

recherches archéologiques et géomorphologiques menées en Camargue contribuaient à 

éclaircir les modalités d’évolution des milieux fluviaux et littoraux en relation avec les 

modes de l’occupation du sol (Landuré & Pasqualini, 2004).  

Ce mémoire se situe donc dans la continuité des recherches 

paléoenvironnementales menées depuis plusieurs décennies dans la partie centrale et 

orientale du delta et aussi dans le Languedoc oriental.  
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Figure 1. A) Bassin versant rhodanien ; B) Hydrographie du bassin versant ; C) Le delta 

du Rhône : localisation de la zone d’étude (Rey, 2005) 
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D’un point de vue archéologique la Petite Camargue reste à découvrir. Les 

gisements et les établissements archéologiques sont recensés dans la carte archéologique 

de la Gaule (Provost, 1999) mais ce n’est que depuis les années 1990 que les communes 

de la Petite Camargue font l’objet de prospections. Signalons le programme 

interdisciplinaire « la vallée du Vidourle : géo-archéologie d'un paysage 

méditerranéen » développé dans la vallée du Vidourle (PCR coordonné par Cl. 

Raynaud, J.-F. Berger et J.-L. Fiches depuis 1998) ainsi que depuis 1999, l'étude du 

peuplement de la Petite Camargue (Raynaud, 2005) qui s'inscrit dans le prolongement 

du programme inter-disciplinaire organisé par le Service Régional de l'Archéologie de 

la région PACA de 1994 à 1996 (Landuré & Pasqualini (dir.), 2004). 

Ce travail contribue aussi à reconstituer la dynamique des milieux autour des ports 

marchands protohistoriques du Cailar et d’Espeyran établis sur le littoral intérieur de la 

Petite Camargue (Barruol & Py, 1978 ; Py & Roure, 2002 ). Cette étude permet 

d’étoffer un maillage de sites étudiés par les équipes inter-disciplinaires de l’UMR 5140 

dont les recherches géoarchéologiques portent sur les basses vallées du Vistre (Ouriachi 

& al., 1992 ; Rey, 2003) et du Vidourle (Berger & al., 2002 et 2004), sur l’étang de l’Or 

(ATIP « Acquisition, traitement et analyse d'images LIDAR pour la modélisation des 

paléoreliefs de la plaine littorale du Languedoc oriental » coordonnée par A. Nuninger 

(2005) et sur la vallée du Lez (Jorda, 2000 ; Jorda & Jung, 2000 ; Blanchemanche & al., 

2002 et 2003b).  

* 

* * 

Cette recherche est avant tout géomorphologique. Elle a pour objectif d’établir de 

nouveaux scenarii des étapes de formation de la plaine deltaïque de Petite Camargue à 

l’Holocène. La reconstitution paléoenvironnementale se fait à partir (i) des 

paléochenaux (période d’activité et d’abandon, fonctionnement hydro-sédimentaire...) et 

(ii ) des cordons littoraux progradants fossiles (morphologie et chronologie des 

formations littorales héritées).  

 

i. Les paléochenaux de la Petite Camargue 

 

La cartographie des paléochenaux est une entreprise qui a débuté il y a quelques 

siècles (Gautier, 1697 ; Cassini, 1777 ; Martin Charles, 1874). Le plus souvent les traces 

terminales des paléochenaux demeurent apparentes à partir de photographies aériennes 

ou d’images satellites, dont le traitement constitue un atout indéniable pour repérer les 

paléo-traces. Malgré cette cartographie relativement fiable, la période d’activité des 

anciens cours reste imprécise, fondée sur une chronologie relative établie à partir de 
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vestiges archéologiques recensés dans les cartes archéologiques de la Gaule (Provost, 

1999) ou au moyen de datations 14C réalisées sur des cordons littoraux fossiles (Bazile, 

1974 et 1976 ; L’Homer, 1993).  

Tous les anciens chenaux apparents qui se sont développés dans la partie occidentale du 

delta rhodanien ont fait l’objet de sondages carottés profonds. Les objectifs consistent à 

1) identifier sédimentologiquement les paléochenaux, 2) dater leur fonctionnement et 3) 

déterminer leur modalité de colmatage en interaction avec la dynamique côtière.  

Afin de globaliser nos résultats, nous avons privilégié les comparaisons avec les 

données acquises en Camargue. 

 

ii. La formation des paléo-lobes deltaïques au sein du golfe d’Aigues-Mortes 

 

 L’étude du golfe d’Aigues-Mortes a été amorcée dans les années 1970 sous 

l’impulsion de F. Bazile (1974) qui a tenté d’identifier individuellement les cordons 

littoraux fossiles avant de les dater au radiocarbone. Cet élan a été poursuivi lorsque les 

cartes géologiques d’Arles et du Grau-du-Roi furent dressées. Les données acquises 

restent disparates avec une forte concentration de données 14C à proximité de la 

commune d’Aigues-Mortes. D’autres dates, plus ponctuelles, viennent compléter ce 

corpus de données qui par ailleurs a permis à A. L’Homer & al. (1981) de proposer une 

courbe des variations du niveau marin qui décrit des mouvements positifs et négatifs du 

niveau de la mer. Ces mouvements seraient responsables de l’agencement des cordons 

littoraux dans le golfe d’Aigues-Mortes (L’Homer & al., 1981). Par ailleurs, ces auteurs 

signalent la relative stabilité de ce secteur par rapport à la Camargue soumise à une 

légère subsidence. Les cordons littoraux ont aussi bénéficié d’une approche 

malacologique par J. Archambault-Guézou (1982) qui s’est attachée à affiner le type de 

cordon littoral (de baie, d’embouchure…). En dépit de ces anciens travaux, peu 

d’éléments existaient sur la morphologie et la chronologie des lobes deltaïques du golfe 

d’Aigues-Mortes ainsi que sur les processus responsables de leur mise en place. La 

constitution d’un modèle des formations littorales de deltas modernes (Ausseil-Badie & 

al., 1991 ; Stanley & Warne, 1998 ; Bellotti & al., 2004) nous permet d’approcher par 

analogie les dynamiques hydro-sédimentaires susceptibles d’être responsables des 

paléoformes d’embouchure. Par ailleurs, les travaux de Bhattacharya & Giosan (2003) 

contribuent à estimer la part de dominance des apports fluviatiles sur le courant de 

dérive littorale à partir des systèmes d’embouchure. 

Afin d’appréhender les vitesses d’avancée des lobes, de nouvelles datations 14C et celles 

déjà disponibles sont utilisées. Nous nous intéresserons également aux tendances hydro-

sédimentaires reconnues dans la vallée du Rhône et en Camargue pour accréditer ou 
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réfuter l’existence de synchronismes ou d’asynchronismes événementiels. Pour tenter de 

comprendre les rythmes de progradation deltaïque, une approche complémentaire est 

réalisée en étudiant la paléotopographie pléistocène ainsi que l’architecture 

stratigraphique des dépôts holocènes sous le golfe d’Aigues-Mortes (Homewood & al., 

1999). Enfin, nous discuterons des problèmes inhérents aux effets de site et à 

l’autocyclicité des deltas. 

 

Ce travail n’aurait pas pu se faire sans la participation technique et scientifique 

de chercheurs, qu’ils en soient tous ici cordialement remerciés. Je remercie en 

particulier Claude Vella du CEREGE pour ses remarques encourageantes et ses conseils 

sur le terrain, Hélène Bruneton du CEREGE qui m’a enseigné les rudiments dans la 

détermination des ostracodes fluvio-lagunaires, Joël André du Laboratoire 

Zoogéographie (Université Montpellier III) pour l’étude de la malacofaune, Serge 

Müller de l’Institut des Sciences de l’Évolution de Montpellier (Université Montpellier 

II) pour l’étude pollinique des carottes des Tourradons, Lucie Chabal pour les 

déterminations xylologiques et anthracologiques (UMR 5059), et Claude Raynaud 

(UMR 5140) pour ses réflexions stimulantes sur l’occupation du cordon des Sables.  

 

Au cours de cette recherche, plusieurs programmes de recherche régionaux et 

nationaux furent d’une aide déterminante tant sur les financements que sur les résultats 

et les réflexions que les équipes ont pu apporter :  

2001-2005 : Projet Collectif de recherche « les comptoirs littoraux protohistoriques du 

Languedoc oriental » coordonné par M. Py puis par R. Roure (UMR 5140). 

2004 : Programme INSU / ECLIPSE 2 : projet DYLIT "Dynamiques Littorales, climat 

et sociétés entre Aude et Petit-Rhône (Languedoc) depuis 8000 ans, d'après des sources 

biophysiques et textuelles" coordonné par Ph. Blanchemanche et L. Chabal (UMR 

5140). 

2004-2005. Groupe de Recherche MARGES  financé par : C.N.R.S., I.N.S.U., B.R.G.M., 

I.R.D., IFREMER, I.F.P., TOTAL. 

2003-2005 : BQR « le littoral du Languedoc oriental à l’Holocène » financé par 

l’Université Paul Valéry Montpellier III. 

2000-2002 : Programme du CNRS “ Environnement, Vie et Sociétés ” (PEVS), Comité 

“ Histoire des interactions sociétés/nature : “ Le littoral languedocien durant l’Holocène 

: milieu et peuplement entre Lez et Vidourle (Hérault, Gard) ” coordonné par Ph. 

Blanchemanche (UMR 5140).  
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La thèse est subdivisée en trois parties : 

 

La première partie présente le fonctionnement actuel du delta du Rhône et les 

milieux deltaïques associés. Le second chapitre décrit les étapes de la formation du delta 

du Rhône depuis la dernière remontée postglaciaire à nos jours de façon à pointer les 

incertitudes paléogéographiques et chronologiques existantes sur la plaine deltaïque de 

Petite Camargue. Enfin les méthodes d’étude des paléoenvironnements sont décrites 

dans un troisième chapitre.  

 

La seconde partie se propose d’atteindre plusieurs objectifs : caractériser 

sédimentologiquement les paléochenaux, dater leur fonctionnement et cerner les 

modalités de remplissage alluviaux. Enfin, à travers l’étude des bras morts fluviaux 

nous tentons d’appréhender le fonctionnement hydrologique des paléochenaux mis en 

place sur la plaine deltaïque de Petite Camargue avant d’être comparés aux bras morts 

fluviaux et chenaux actuels de la Camargue. 

 

La troisième partie est consacrée à l’étude des paléosystèmes d’embouchure 

d’un point de vue géomorphologique. Les paléoformes littorales sont ensuite comparées 

à un référentiel de deltas modernes pour approcher les dynamiques hydro-sédimentaires 

responsables de leur formation. Les données textuelles, cartographiques et les datations 

absolues permettent de réaliser une série de scénarii paléogéographiques. Enfin, à partir 

des données sédimentaires acquises dans les paléochenaux et de la reconnaissance des 

anciennes formes littorales, nous tentons de reconnaître la part de dominance des 

paramètres détritiques sur la dynamique côtière, l’influence de la paléotopographie du 

toit des cailloutis pléistocènes ainsi que le contrôle de l’architecture stratigraphique du 

golfe d’Aigues-Mortes dans la vitesse d’avancée des lobes deltaïques. Les effets de site 

et la cyclicité des lobes deltaïques sont également discutés pour estimer la part des 

tendances hydro-sédimentaires reconnues dans le bassin versant rhodanien et l’influence 

des facteurs allocyclique et autocyclique sur l’évolution des lobes deltaïques (Roberts, 

1997). 
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PARTIE I. Cadre géomorphologique et historique de la construction 
du delta rhodanien 

 

 

Cette première partie est divisée en trois chapitres. Le premier chapitre présente le 

fonctionnement actuel du delta du Rhône et la variabilité des environnements deltaïques. Le 

second chapitre expose les modalités de construction et d’évolution du delta du Rhône depuis 

la dernière remontée marine postglaciaire. Il permet de révéler les incertitudes et les 

imprécisions chronologiques et paléogéographiques existantes sur la plaine deltaïque de Petite 

Camargue. Il porte aussi sur l’histoire de l’occupation humaine dans la plaine deltaïque de 

Petite Camargue depuis la protohistoire pour mettre en avant l’existence de questionnements 

dans les relations hommes/milieux et proposer la géomorphologie comme approche 

complémentaire pour éclairer certaines zones d’ombres. Enfin, le troisième chapitre traite de 

la diversité des méthodes de prélèvement et d’analyse de données. 
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CHAPITRE 1 
LE FONCTIONNEMENT ACTUEL DU DELTA DU RHONE 

 

 

 

Ce chapitre permet de fixer le cadre géographique du site d’étude. Avant 

d’entreprendre la présentation du delta du Rhône, il convient de rappeler succinctement 

quelques notions fondamentales concernant le fonctionnement général des deltas. 

 

 

 

1.1. FONCTIONNEMENT GENERAL DES DELTAS  
 

1.1.1. Définition 

 

Le delta est une forme très mobile à relier aux influences fluviatiles qui 

déterminent une progression irrégulière du trait de côte vers le large (progradation 

littorale). Les actions de construction sédimentaire sont excédentaires par rapport à 

celles de remaniement ou de destruction par les vagues ou les marées (Coleman & 

Wright, 1975 ; Galloway & Hobday, 1983). La progradation du delta n’est pas 

constante et peut être contrariée par l’eustatisme, la subsidence et la tectonique ainsi que 

par la dynamique fluviatile et marine. Au cours de leur évolution, les chenaux allongent 

leur cours et tendent à diminuer leur profil longitudinal. À terme, ils se colmatent ce qui 

profite à d’autres chenaux qui à leur tour participent à la progradation du delta (Fisher & 

al., 1969 ; Roberts, 1997). D’autre part, l’action érosive de la houle peut générer un 

recul du delta. L’ensemble du littoral d’un delta n’est donc pas en constante 

progression. La position des distributaires et des embouchures ainsi que la configuration 

du littoral par rapport aux houles et aux vents déterminent des secteurs plus exposés que 

d’autres.  
 
1.1.2. Morphologie générale des deltas 
 

La morphologie des deltas est extrêmement variable à travers le monde. Elle 

dépend des dynamiques hydro-sédimentaires actuelles et passées ainsi que de la 

morphologie préexistante. En domaine microtidal, les deltas (Tibre, Rhône) se 
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caractérisent par une plaine deltaïque subaérienne formée par des distributaires actifs et 

abandonnées et également des crevasses fluviales (Allen & Mercier, 1987). Le nombre, 

le type et la distribution géographique des chenaux influent sur les modalités de 

sédimentation et sur le développement de la plaine deltaïque (Orton & Reading, 1993). 

La plaine deltaïque comprend également les faciès palustres (étangs, marais), lagunaires 

et littoraux (cordons, plages) (Figure 2). L’aire d’influence des apports fluviatiles 

détermine la limite géographique du lobe deltaïque vers le large. Effectivement, les 

dépôts du front deltaïque et du prodelta s’avèrent directement connectés aux 

embouchures des fleuves et à la dynamique littorale. Dès lors, le lobe se développe bien 

au delà de la zone d’embouchure intégrant ainsi les corps sédimentaires émergés et 

immergés (Coleman & Gagliano, 1964).  

 

 
Figure 2. Principales composantes morphologiques d’un delta (d’après Suter, 1994. 
Modifié) 

 

Les dépôts de la plaine deltaïque sont aussi variés que les milieux qui la 

composent. On y retrouve des dépôts issus de la dynamique fluviale (chenaux actifs et 

bras morts fluviaux, levées de berge, crevasses…) et littorale (étangs, lagunes, flèches 

littorales et cordons littoraux, éventails de tempêtes,…). En domaine immergé, les 

dépôts appartiennent aux barres d’embouchure, au front deltaïque et au prodelta. 

(Coleman & Gagliano, 1964 ; Reineck & Singh, 1986). Nous présentons ces unités 

géomorphologiques et les faciès associés à la fin de ce chapitre. 

Chaque lobe initié par un cours majeur participe à la progradation du delta. La 

morphologie du lobe est également l’expression du régime hydrologique et des 

dynamiques hydro-sédimentaires à l’embouchure. Dans le cas du Mississippi, seize 
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lobes ont été construits au cours des 7000 dernières années dont sept de ces lobes ont eu 

une importance particulièrement grande dans l’édification du delta (Coleman & 

Gagliano, 1964). Les deltas dominés par l’action des vagues comme le Nil (Stanley & 

Warne, 1998) et le Rhône (Galloway & Hobday, 1983) présentent moins de lobes 

deltaïques. Ils apparaissent donc «plus stables» par rapport aux deltas influencés par les 

apports sédimentaires. 
 

1.1.3. Classification des deltas 
 

Galloway (1975) a proposé une classification morphologique des deltas en 

fonction des processus hydro-dynamiques et sédimentaires dominants. Les deltas 

revêtent quatre grands types de forme :  

- delta digité : lié à des actions fluviales importantes et des actions marines faibles 

(Mississippi). 

- delta lobé soumis à l’efficacité des actions marines capables d’arrondir les 

promontoires deltaïques édifiés par les apports fluviatiles (Rhône). 

- delta arqué : dominé par l’énergie des vagues qui tendent à une régularisation 

poussée du trait de côte (Tibre). 

- delta estuarien : influencé par les courants de marées (Fly).  

À partir des caractéristiques et des géométries des corps sédimentaires sableux de six 

deltas basiques (Coleman & Wright, 1975) et de la classification triangulaire des deltas 

de Galloway (1975), Bhattacharya & Walker (1992) ont repris cette classification des 

deltas en faisant intervenir de nouvelles données sur l’intensité relative des mécanismes 

marins et fluviatiles (Figure 3) 
 

 

 

Figure 3. Caractéristiques et 

géométries des corps sableux de 

six deltas basiques (d’après 

Coleman & Wright, 1975) 

placés dans la classification 

triangulaire des deltas de 

Galloway (1975) en fonction de 

l’intensité relative des 

mécanismes marins et fluviatiles 

(Bhattacharya & Walker, 1992).  
(D’après Bhattacharya & 
Giosan, 2003. Modifié) 
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Plus récemment, Bhattacharya & Giosan (2003) ont utilisé un indice d'asymétrie A 

calculé en réalisant le rapport entre le taux net du transport de la dérive littorale à 

l'embouchure (en m3 année-1) et les apports fluviatiles (en m3 mois-1). Le résultat permet 

de distinguer les deltas symétriques, asymétriques et déviés (Figure 4) et exprime le 

degré de dominance du courant de dérive littorale sur les dynamiques fluviatiles 

(Bhattacharya & Giosan, 2003). Malgré cela, ces auteurs ajoutent que cet indice 

d’asymétrie ne peut pas à lui seul rendre compte de toutes ces morphologies. D’autres 

éléments comme la granulométrie, la fréquence des crues ou les tempêtes morphogènes 

peuvent conduire à des variations morphologiques remarquables. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

1.1.4. Les facteurs de contrôle 

 

Sur des échelles de temps plus longues, l’eustatisme, la subsidence et la tectonique 

ainsi que les apports sédimentaires constituent des paramètres qui contrôlent la 

morphologie des deltas et la migration des lobes deltaïques (Penland & al., 1989 ; 

Somoza & al., 1998) ainsi que l’architecture stratigraphique des dépôts (Homewood & 

al., 1999). Par ailleurs le rôle majeur de contrôle de l’organisation des sédiments sera 

joué par le facteur qui influencera le plus la vitesse de variation de l’espace disponible 

(Vail & al., 1987). Les modalités de formation du delta sont fonction de l’espace libre 

disponible (concept d’accommodation) dépendant de deux paramètres qui sont les 

apports sédimentaires et l’espace disponible (Homewood & al., 1999). Ces auteurs 

ajoutent que les variations de l’espace disponible sont avant tout sous le contrôle des 

oscillations du niveau marin relatif responsable de l’organisation des corps 

sédimentaires. En fonction du rapport Accommodation/Apports sédimentaires plusieurs 

scénarii sont envisagés. Dans le cadre d’une progradation simple, les systèmes 

 
Figure 4. Diagramme des processus des deltas influencés par les vagues (D'après 
Bhattacharya et Giosan, 2003. Modifié). 
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d’embouchures se forment sur les corps sédimentaires du front deltaïque eux même en 

appui sur le prodelta. Ces derniers sont issus de l’aggradation mais aussi du prodelta 

progradant (Figure 5). 

 

 
Figure 5. Structure et position des corps sédimentaires en fonction de l’espace 
disponible (Homewood & al., 1999. Modifié) 

 

1.2. LE RHONE : UN FLEUVE AMENAGE  
 

Depuis la seconde moitié du XIXe siècle, les aménagements ont profondément 

modifié le fonctionnement des hydrosystèmes fluviaux du bassin versant rhodanien, 

dans l’intérêt d’en améliorer les conditions de navigation et de « fixer » son chenal 

principal. Ces travaux réalisés sous l’impulsion de l’ingénieur Girardon, ont eu pour 

effet de diminuer considérablement le tressage du fleuve (Poinsart, 1992 ; Alexis & al., 

2001).  
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La poursuite des aménagements au cours du XXe siècle a profondément modifié 

les caractéristiques morphologiques et hydrauliques du Rhône et a entraîné l’altération 

ou la disparition de milieux naturels de grand intérêt, entre le Lac Léman et la 

Méditerranée (Fruget & Michelot, 1997). Jusqu’au début du XXe siècle, la 

métamorphose fluviale s’accélère et se généralise sur tout le Rhône aval (Provansal & 

al., 2005). Elle provoque un ajustement de la profondeur du plancher alluvial qui subit 

une incision verticale pendant tout le XXe siècle (Arnaud-Fassetta, 2003 ; Antonelli & 

al., 2004). 

Voici les principaux aménagements recensés par la Compagnie Nationale du 

Rhône :  

� 19 barrages de retenue 

� 14 écluses à grand gabarit  

� 19 centrales hydroélectriques 

� des canaux aménagés  

Il en résulte une véritable artificialisation de l’hydrosystème rhodanien (Figure 6).  

 

 
Figure 6. Localisation des aménagements le long du cours du Rhône (Alexis & al., 

2001. Modifié) 
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Les interventions humaines dans le lit du grand Rhône ont provoqué des réponses 

hydro-géomorphologiques de celui-ci. 

L’endiguement des lits a considérablement limité les débordements de crues sur 

la plaine d’inondation qui se retrouve alors en partie déconnectée du fonctionnement 

fluvial. Toute la diversité écologique de ce milieu fluvial se trouve altérée si ce n’est en 

cours de disparition. Par ailleurs, l’endiguement et le calibrage des chenaux accélèrent 

les vitesses d’écoulement et augmentent les débits solides. Ajoutons également que 

cette « chenalisation » du Rhône accroît l’évacuation de la charge sédimentaire à 

l’embouchure. 

 

De nombreux barrages hydroélectriques occupent aujourd’hui le cours du 

Rhône. Ces équipements diminuent le transit sédimentaire dans le chenal en piégeant les 

sédiments notamment la charge de fond (Klingeman & al., 1994). Cet auteur signale 

que désormais la charge de fond (sables et galets) transite uniquement en période de 

débit élevé au moment où les vannes de la retenue sont ouvertes. En piégeant les 

sédiments, les barrages de retenue accélèrent et accentuent à l’aval l’incision du 

plancher alluvial du cours d’eau (Bravard, 1994 ; Peiry & al., 1994 ; IRS, 2000). Sur le 

Haut-Rhône en Chautagne, la construction d'une digue à la fin du XVIIIe siècle a réduit 

de 68% la bande active de ce secteur, qui n'est plus actuellement, après construction 

d'un aménagement hydroélectrique, que 5% de ce qu'elle était à l'origine (Klingeman & 

al., 1998 ; Fruget, 2003). 

 

Les extractions de sables et de galets ainsi que les dragages dans le chenal 

réduisent considérablement la charge sédimentaire disponible. Les volumes extraits 

participeraient à l’enfoncement actuel des lits fluviaux (Bravard, 1994 ; Landon & 

Piégay, 1994). Pourtant, cette réduction de matériaux n’aurait pas de conséquences 

directes sur l’évolution du trait de côte (Sabatier, 2001). 

 

Le fonctionnement du Rhône et des milieux qui lui sont associés est influencé par les 

modifications que les sociétés humaines font subir au bassin versant (Bravard & 

Salvador, 1999). Les cours d’eau sont des systèmes à processus-réponses. Dans le cas 

d’une réduction de la charge de fond, le plancher alluvial s’incise et le lit s’enfonce. À 

l’inverse, dans le cas d’une surabondance sédimentaire, le chenal s’exhausse. En 

réponse à cette nouvelle dynamique, le tracé du fleuve s’adapte en ajustant ses 

caractéristiques géométriques (variables internes) au profit d’un style méandriforme. 

Mais les aménagements entravent le système processus-réponse des cours d’eau et 

rendent quasi-impossible toute métamorphose fluviale. 
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1.2.1. Débits liquides et solides du Rhône 

 

Sixième fleuve européen par son abondance brute et premier fleuve de France, le 

Rhône draine un bassin versant de 98000 km² (Pardé, 1925). Le Rhône (longueur de 

812 km) est un fleuve complexe au régime hydrologique irrégulier alimenté par les eaux 

océaniques, alpines et méditerranéennes. Il en résulte un régime et des débits marqués, 

caractérisés par une forte variabilité intra-annuelle et inter-annuelle.  

 

1.2.1.1. Les apports liquides  

 

Le régime hydrologique du Rhône est caractérisé par d’importantes variations 

saisonnières et inter-annuelles. Au cours du mois de juillet 2003, caractéristique d’un 

été caniculaire, le Rhône a enregistré à Arles un débit moyen de 580 m3/s sans jamais 

descendre en dessous de 400 m3/s (Maillet, 2005). À Beaucaire et à Arles, le débit 

annuel moyen (période de mesure : 1920-2001) est respectivement estimé à 1714 m3/s 

et 1474 m3/s (Antonelli, 2002). Les maxima s’observent en mars et en automne, ils 

correspondent aux averses d’origine méditerranéenne des affluents pré-alpins et 

cévenols (Roditis et Pont, 1993). Les débits pour les crues ayant une période de retour 

inférieure à 2 ans sont estimés à 5500 m3/s (Antonelli, 2002). Les crues supérieures à 

5000 m3/s montrent une grande variabilité inter-annuelle indépendante de la fréquence 

de crues (Suanez, 1997). Les crues exceptionnelles (>11000 m3/s) de Novembre 1993, 

Janvier et Octobre 1994 s’inscrivent dans des fréquences faibles (15 et 13 jours/an). Le 

débit maximum a été enregistré le 4 décembre 2003 à Tarascon où le débit de pointe de 

crue aurait atteint entre 12000 et 13000 m3/s1 (cote de 11,25 m), la période retour de 

cette crue étant estimée à 500 ans.  

 

Les crues du Rhône sont polygéniques et peuvent être classées en quatre 

catégories en fonction des influences climatiques, leur répartition intra-annuelle et leurs 

caractéristiques hydrologiques (Pardé, 1925). 

- Les crues océaniques se produisent préférentiellement d’octobre à mars. La 

Saône, le Rhône Alpestre et l’Isère sont extrêmement réactifs aux précipitations 

apportées de l’Océan Atlantique par les vents d’ouest (crue de Février 1990). L’épisode 

de crue se déroule principalement dans la partie septentrionale du bassin versant 

rhodanien. Cet éloignement vis à vis du delta fait que le transit de la charge 

sédimentaire est minimal, lent et sélectif (Pont & Bardin, 1996).  

                                                
1 Selon validation en cours de la crue de décembre 2003. 
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- Les crues cévenoles interviennent principalement à l’automne et au printemps 

(crues de novembre 1996). Les précipitations proviennent de la mer Méditerranée. Sous 

l’effet des vents du sud-est, elles sont plaquées sur la bordure orientale du Massif 

Central (Cévennes et Vivarais). Les bassins de l’Ardèche, de l’Eyrieux, de la Cèze et 

des Gardons réagissent très rapidement à l’épisode pluviométrique. En septembre 2002, 

les débits de pointe de crue ont atteint 6000 m3/s pour les Gardons. 

- Les crues méditerranéennes extensives se différencient des crues cévenoles par 

leur apparition plus tardive. Elles se produisent en octobre et novembre et plus rarement 

en début de printemps (crues de janvier 1984, novembre 1994 et décembre 2003). Les 

affluents des alpes du sud, des Cévennes et du couloir rhodanien sont concernés par ce 

type de crue qui prend naissance à partir des précipitations générées par les grandes 

perturbations d’ouest. Les crues méditerranéennes extensives contribuent 

vraisemblablement le plus à la construction de la plaine deltaïque. Ces dernières ont une 

charge sédimentaire considérable (Pont & Bardin, 1996) provenant préférentiellement 

de la Durance et des affluents pré-alpins (Roditis & Pont, 1993) La Durance est un 

affluent très actif pouvant atteindre un débit maximal supérieur à 9000 m3/s (novembre 

1994).  

- Les crues généralisées combinent plusieurs origines de crues dont au moins une 

est méditerranéenne. Elles résultent d’épisodes concomitants avec un important cumul 

pluviométrique antérieur. Tel a été le cas des crues de novembre 1840, mai-juin 1956, 

octobre 1993 et janvier 1994. 

 

1.2.1.2. Les apports solides  

 

Avant les aménagements du XXe siècle le Rhône charriait naturellement une 

grande quantité d'alluvions et se caractérisait par un lit en tresse très mobile 

(Béthemont, 1972 ; Bravard, 1987 ; Fruget, 1992 ; Klingeman & al., 1998). Le volume 

sédimentaire mobilisé par le Rhône était estimé à 22 Mt/an par Surell (1847 in Vernier, 

1976) et à 31 Mt/an par Milliman et Meade (1983). Aujourd’hui, les auteurs s’accordent 

sur le fait que la charge solide a diminué au cours du XXe siècle. La quantification de la 

charge solide du Rhône (sables et matières en suspension) montre des résultats assez 

proches : 10 Mt/an (IRS, 2000), 7,3 à 9,6 Mt/an à partir de mesures expérimentales des 

flux (Pont & al., 2002 ; Antonelli, 2002). Enfin, les mesures des débits liquides 

associées aux estimations des concentrations évaluent entre 7 et 12 Mt/an la charge 

solide en suspension (SOGREAH, 1999 ; Pont & al., 2002). 

Plusieurs causes sont évoquées pour expliquer la réduction drastique de la charge 

solide sans qu’il soit possible d’estimer la part de chacune : une moindre fréquence des 
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crues en relation avec la fin du Petit Age Glaciaire, la déprise agricole, la re-

végétalisation du bassin versant rhodanien et les aménagements hydroélectriques sur le 

Rhône et ses affluents, les extractions importantes de matériaux ainsi que la 

régularisation et l’endiguement des chenaux (Pichard, 1995 ; Jorda & Provansal, 1996 ; 

Warner, 2000 ; IRS, 2000 ; Descroix & Gautier, 2002 ; Liébault & Piégay, 2002 ; 

Kondolf & al., 2002 ; Sabatier & Suanez, 2003). Provansal & al. (2005) distinguent 

l’anthropisation agricole de l’anthropisation des « ingénieurs » dont les effets sur le 

Rhône aboutissent souvent à des effets contradictoires. 

Les apports solides par charriage ont également diminué : ils étaient estimés à 

900000 m3/an au début du XXe siècle et seraient passés à 200000 m3 aujourd’hui. La 

réduction de la capacité de charriage du Rhône pourrait s’expliquer en partie par la 

réalisation de fosses d'extractions en plusieurs points du fleuve ainsi que par 

l’installation des aménagements hydroélectriques de la C.N.R.  

Environ 80 % de la charge solide est mobilisée lors des épisodes de crues 

supérieures à 3000 m3/s et transitent dans le chenal du Rhône (Pont, 1992). Lors des 

crues exceptionnelles de 1993-94, la charge mobilisée à Arles a été estimée à 14 Mt 

(Pont & Blombed, 1995). La nature et la quantité du matériel particulaire transportés 

sont très variables et dépendent principalement du débit et de l’origine des crues (Pont 

& al., 2002). 

 

Les forçages hydro-climatiques et sociétaux ainsi que les capacités de transferts 

sédimentaires du Rhône provoquent des métamorphoses fluviales, des ajustements 

internes du fleuve (Antonelli & al., 2004) et influencent la progression du delta 

rhodanien (Maillet & al., soumis).  

 

1.3. LES DISTRIBUTAIRES RHODANIENS ET LEUR EMBOUCHURE  
 

A Fourques, le Rhône se sépare en deux bras : le Grand Rhône draine environ 90% des 

écoulements et le Petit Rhône (branche occidentale) écoule les 10% restants. 

 

1.3.1. Le Grand Rhône et son embouchure 

 

Depuis 1893, le Grand Rhône, long de 50 km, débouche en Méditerranée par le 

Grau de Roustan (Figure 7). L’endiguement a considérablement modifié son tracé en 

plan, le chenal est rectiligne avec des sinuosités modérées (Leopold &Wolman, 1957 ; 

Miall, 1977). La largeur du lit varie de 325 mètres à 1100 mètres (Maillet & al. soumis). 

Malgré une profondeur moyenne de dix mètres, le profil longitudinal du fleuve montre 
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une succession de seuils et de mouilles variant de –4,75 à –21 m. sous le niveau de la 

mer (Antonelli & al., 2004 ; Maillet & al. soumis). La pente du fleuve est inférieure à 

0,12 m/km. Le débit du Rhône révèle une variabilité intra-annuelle remarquable. A 

Arles, son module annuel atteint 1500 m3/s. En période d’étiage, le débit peut atteindre 

320 m3/s., par contre, lors d’une crue annuelle le débit s’élève à plus de 3800 m3/s et 

peut dépasser 10000 m3/s durant une crue centennale. Le Grand Rhône peut drainer 85 à 

90% des débits liquides de la plaine deltaïque (Arnaud-Fassetta, 1998). Des études 

récentes ont montré que l’essentiel des particules sédimentaires supérieures à 2 mm ne 

franchissent pas Arles en raison de la pente hydraulique trop faible du fleuve (0,01%). 

Par conséquent, la fraction la plus grossière transitant dans le delta se compose de sables 

(Antonelli & Provansal, 2002 ; Arnaud-Fassetta & al., 2003 ; Antonelli & al., 2004).  

 

L’embouchure du Grand Rhône demeure assez développée et sert de 

soubassement à l’avancée du trait de côte (Maillet, 2005). Sabatier (2001) met en 

exergue un transit sédimentaire orienté vers l’est ce qui permet à l’embouchure d’être 

alimenté par l’érosion du sous-delta fossile du Bras de Fer (Maillet, 2005). Cette 

situation conjuguée à la décharge sédimentaire fluviatile conditionne en partie le 

développement des flèches littorales de part et d’autre de l’embouchure dont celle de la 

Gracieuse qui bénéficie des sédiments arrachés au sous-delta fossile de Pégoulier 

(Maillet, 2005). La morphologie d’embouchure du Grand Rhône sous-entend une 

symétrie des cordons littoraux, ce que l’indice d’asymétrie (62,7) confirme (Maillet & 

al., soumis). Les gains de surface de la rive orientale sont estimés à 40000 m²/an et les 

pertes de la rive occidentale à moins de 5000 m²/an (Sabatier & Suanez, 2003).  

À l’embouchure, les eaux douces se répandent sur l’eau de mer plus dense, 

formant un panache de dilution. Les couches d’eau montrent d’importantes variations 

thermohalines ce qui entraînent une stratification de la colonne d’eau (Lansard, 2004). 

La dynamique du panache sédimentaire apparaît étroitement liée aux conditions 

météorologiques et au régime hydrologique du Rhône (Demarcq & Wald, 1984). Sous 

l’effet des vents du N-NW, le panache s’oriente fréquemment vers le S-SW (Arnoux-

Chiavassa & al., 2003).  

 

 

Depuis la fin des années 1980, le trait de côte à l’embouchure est quasi-stabilisé. 

Les calculs de l’Institut Rhône Saône (2000) quantifient à 11000 m3/an-1 le volume des 

sables parvenant à l’embouchure. Cette valeur est bien en dessous de l’estimation faite 

après l’inondation de 1994 où le volume annuel déchargé par le fleuve aurait atteint 

195000 m³. En utilisant le principe des cellules sédimentaires, Suanez (1997) a proposé 
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qu’entre 1945 et 1995 un volume de 16000 m3/an-1 de sables aurait été expulsé, ces 

résultats se rapprochent des données de Antonelli & Provansal (2002) où ces auteurs ont 

obtenu un volume sableux annuel de l’ordre de 23000 m³ calculé lors d’une petite crue 

d’origine océanique. Enfin, Maillet & al. (soumis) ont estimé le volume sédimenté de la 

crue de décembre 2003 à 1,8 millions de tonnes dont en majorité des sables.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

1.3.2. Le Petit Rhône et son embouchure 

 

Le Petit Rhône, long de soixante dix kilomètres, naît à la diffluence de Fourques  

(Figure 7). Il présente un indice de sinuosité de 1,9. De Fourques à l’écluse de Saint-

Gilles, le chenal présente des sinuosités modérées (Leopold & Wolman, 1957 ; Miall, 

1977 ; Arnaud-Fassetta, 1998). De Saint-Gilles à l’embouchure, le chenal dessine une 

série de méandres. En se référant aux études de Schumm (1981), Arnaud-Fassetta 

(1998) considère que les sections amont et aval seraient soumises à un mode de 

transport mixte. La section aval serait caractérisée par une charge de fond plus 

abondante que dans la section amont propice alors au blocage des alluvions. La largeur 

du Petit Rhône varie de cent vingt mètres à Arles pour atteindre environ deux cent 

cinquante mètres au Grau d’Orgon, son embouchure. Le profil longitudinal du fleuve 

(levé en 1994) montre une succession de seuils et de mouilles variant de –1 à –3,8 

mètres. Selon les données de la Compagnie Nationale du Rhône, le module annuel serait 

 
Figure 7. Le delta du Rhône (source : Landsat, 2000) 
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de 166 m3/s soit environ un dixième des eaux du Rhône. Le Petit Rhône ne représente 

que 10 à 15% des débits liquides et 20% des débits solides en crue. 

Les modalités d’évolution spatio-temporelle de l’embouchure du Petit Rhône 

présentent de grandes différences avec celle du Grand Rhône. La quantification de la 

charge sédimentaire et les processus hydro-sédimentaires à l’embouchure du Petit 

Rhône restent mal connus. Il demeure qu’au débouché du fleuve un panache 

sédimentaire mobile existe et s’avère surtout perceptible durant les crues. De part et 

d’autre de l’embouchure, la côte recule sous l’effet des courants de dérive littorale qui 

dispersent la charge fluviatile. Face à l’embouchure, le transit sédimentaire s’oriente 

vers l’ouest ce qui entraîne l’érosion de la côte depuis l’embouchure jusqu’à la plage 

des Baronnets au profit de l’extrémité occidentale du delta qui s’accroît par la 

coalescence de flèches littorales dont la dernière est nommée flèche de l’Espiguette. 

Depuis le début des années 1950 à 1998-2000, le recul de la côte à l’embouchure du 

Petit Rhône a atteint plus de 500 mètres (Sabatier & Suanez, 2003). À l’exutoire, 

l’érosion se généralise et provoque un élargissement du profil transversal du chenal. 

 

En domaine immergé, le delta est constitué de l’ensemble des lobes d’épandages 

actuels et anciens des chenaux (Frazier & Osanik, 1969). Le delta sous-aquatique 

présente donc dans sa partie sommitale des barres d’embouchure et le front deltaïque 

supérieur et dans sa partie basale le prodelta. Nous présentons les faciès de ces unités 

dans le paragraphe 1.5 de ce chapitre.  

 

1.4. DYNAMIQUES HYDRO -SEDIMENTAIRES ET MOBILITE DU LITTORAL DU DELTA DU 

RHONE 
 

L’évolution du delta au cours du XXe s. est aujourd’hui bien connue (Duboul-

Razavet, 1956 ; Vernier, 1976 ; Blanc, 1977 ; Suanez, 1997 ; Bruzzi, 1998 ; Sabatier, 

2001). Les études récentes mettent avant les connexions existantes entre le Rhône et son 

delta (Antonelli, 2002 ; Maillet, 2005) ainsi que l’impact des sous-deltas fossiles sur la 

dynamique côtière (Sabatier & al., 2005). 

 

Le delta du Rhône est un système dominé par l’action des vagues où la plupart de 

la charge alluviale est initialement déposée à l’embouchure puis redistribuée le long du 

delta par les courants côtiers (Galloway & Hobday, 1983). Sous l’effet des deux 

distributaires majeurs (Grand- Rhône et Petit Rhône), il fait parti des deltas lobés 

influencés par les vagues (Bhattacharya & Walker, 1992) comme le Pô (Hori & al., 
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2004). Toute une série d’environnements typiques des systèmes deltaïques dominés par 

l’action des vagues s’est mise en place au cours de la progradation du delta du Rhône.  

Les données statistiques sont récentes et principalement tirées de la thèse de 

Sabatier (2001). On regrettera la trop grande place faite à la moyenne qui atténue 

l’impact des événements exceptionnels comme les tempêtes et les surcotes. 
 
1.4.1. Les houles et la dérive littorale 

 

Le régime des houles est contrasté. Les variations saisonnières permettent 

d’opposer les houles modérées de beau temps à une saison hivernale caractérisée par 

des coups de mer plus ou moins fréquents (Figure 8) ; à cela s’ajoute la variabilité 

interannuelle qui rend difficile et risqué toute utilisation des moyennes. 

Vernier (1976) a démontré l’étroite corrélation du vent et des houles. 40% des houles de 

beau temps de secteur SW sont issues des vents du SW à N.  

Les houles de tempêtes les plus fortes proviennent des secteurs SE-SSE (27%) et 

S-SSW (14,7%) (Sabatier, 2001). En se basant sur les houlographes de Sète et Port 

Gardian (source : CETMEF), le delta du Rhône est dominé par des houles de hauteur de 

0,72 à 0,82 mètres et de période courte (5,01 secondes à Sète). Sabatier (2001) indique 

que ces hauteurs sont relativement élevées en comparaison des hauteurs de vagues de 

beau temps (16 à 20% du temps annuel) qui n’excèdent pas 0,25 m. Cet auteur explique 

ces chiffres par les fortes valeurs des houles de tempêtes annuelles qui accentuent le 

calcul de la moyenne.  

 

 
 

 

 

Figure 8. Direction de la houle (données enregistrées 

au Cap Couronne entre 1964 et 1978) (Greslou, 1984). 
 



PARTIE I - Chapitre 1. Le fonctionnement actuel du delta du Rhône 

 36 

La relation entre un environnement quasi atidal, caractérisé par un marnage 

maximal de 0,3 mètres, et la hauteur moyenne de la houle, 0,72 à 0,82 m., classe le delta 

du Rhône dans le type d’environnement dominé par les vagues (Hayes & Miles, 1979 ; 

Hayes, 1980 ; Galloway & Hobday, 1983). Pour autant, les paramètres météorologiques 

et non astronomiques peuvent influencer le niveau du plan d’eau sous la forme de 

décote (vents du Nord et hautes pressions) ou de surcotes marégraphiques (vents de mer 

du Sud-est et basses pressions). La surcote entraîne le déplacement de l’attaque des 

vagues vers le haut de plage. Bruzzi (1998) considère qu’à partir d’une élévation de la 

mer de +80 cm accompagnée d’un vent de mer soufflant à 10 m/s, la surcote est 

morphologiquement efficace, capable d’ennoyer la plage émergée et d’attaquer la base 

des dunes. Par conséquent et lors des tempêtes, l’élévation instantanée du niveau de la 

mer constitue un agent important dans la mobilité sédimentaire (Bruzzi, 1999).  

 

1.4.2. Le vent 

 

Le régime des vents est issu du traitement statistique des enregistrements tri-

horaires de la station météorologique des Saintes-Maries-de-la-Mer (1993-2000). Pour 

réaliser la rose des vents, les vents inférieurs à 6,5 m/s ont été arbitrairement exclus. 

L’avantage de cette valeur minimale est qu’elle correspond à la vitesse limite de 

mouvement des sables (Figure 9). 46 % des vents dominants proviennent du NW et 

couplés au Mistral (N-NW) les vitesses moyennes s’échelonnent de 8 à 11 m.s-1. La 

Tramontane (NW-W) est moins fréquente et les vitesses maximales sont inférieures à 

celles du Mistral. Les vents du S-SE et SE représentent 22% du temps. Les vitesses 

moyennes atteignent 11 à 14 m.s-1 et les maximales sont supérieures à 25 m/s-1. Les 

vents de W à SW ne représentent que 14% du total et ceux de NE à E seulement 13% 

(Sabatier, 2001). Le Mistral et la Tramontane constituent des vents de terre qui 

possèdent des fetchs limités en direction du prodelta du Rhône. À l’embouchure du 

Grand Rhône, ils génèrent principalement des vagues de vents et parfois des houles 

courtes provenant du WSW. Kondrachoff & al. (1994) indiquent que les houles de SW 

engendrent un faible courant de dérive en raison de la dissipation et de la réfraction des 

vagues par le haut fond du prodelta mais aussi grâce à la très faible obliquité des houles 

de cette direction ainsi que leur faible hauteur et fréquence. 
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La houle, le vent, les courants et l’élévation instantanée du niveau de la mer contrôlent 

en partie le fonctionnement hydro et morpho-sédimentaire de la côte. Néanmoins, bien 

plus que ces agents dynamiques, les événements morphogènes consécutifs aux forçages 

hydrodynamiques contribuent à façonner la côte et l’avant côte.  

 

1.4.3. Héritages sédimentaires des sous-deltas fossiles 

 

La mobilité du littoral actuel subit en plus des forçages cités ci-dessus l’influence 

des sous-deltas fossiles qui constituent des stocks sédimentaires mobilisables. Sabatier 

(2001) propose de découper en quatre secteurs le littoral du delta du Rhône (Figure 10). 

 

- Du Grau de Roustan à la pointe de La Gracieuse ; cette partie du littoral se nourrit 

de l’érosion du sous-delta fossile formé par le bras de Pégoulier entre le XVIIIe s. et le 

XIX e siècle. La progradation deltaïque initiée par ce bras a été la plus rapide de 

l’histoire du delta (Provansal & al., 2003). 

 

- Du Grand Rhône à la pointe de Beauduc ; jusqu’au XVIIIe siècle cet espace a été 

soumis aux apports fluviatiles du Bras de Fer lequel a généré une progradation rapide 

du littoral (Caritey, 1995). La côte actuelle bénéficie toujours de cette ancienne avancée 

deltaïque à partir de laquelle la flèche de Beauduc se nourrit (Bruzzi, 1999). Sabatier 

Figure 9. Direction et force des vents (Station Météo-France 

Saintes-Maries-de-la-Mer ; données 1993-1998) 
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(2001) envisage l’influence du lobe immergé du Bras de Fer sur l’incidence des vagues 

à la côte. 

 

- Du golfe de Beauduc au Grau d’Orgon ; ce secteur comporte l’ancien lobe du Rhône 

de Saint-Ferréol qui a en grande partie disparu. Malgré cela, plusieurs cordons fossiles 

obliques à la côte actuelle demeurent dans le paysage. Ils participeraient encore aux 

processus hydro-dynamiques et sédimentaires des espaces littoraux et palustres. 

Concernant la partie immergée du lobe de Saint-Ferréol, l’ancienneté de ce système ne 

permet pas de dire s’il joue encore un rôle dans la dynamique littorale.  

 

- Du Grau d’Orgon à la pointe de l’Espiguette ; cartographié par Cassini au XVIIIe 

siècle, l’avancée deltaïque du Rhône Vif a totalement disparu. Nous verrons dans le 

chapitre 1 de la partie III, dans quelle proportion cela a joué dans l’expansion de la 

pointe de l’Espiguette.  

 

 
Figure 10. Organisation des cellules littorales le long du delta du Rhône (Sabatier & 

Suanez, 2003). 

 

La destruction des sous-deltas fossiles plus au large (Saint-Ferréol, Bras de Fer, 

Pégoulier et secondairement Rhône Vif) constitue une source sédimentaire très 

importante. De plus, ces anciens corps sédimentaires protégent éventuellement la côte 

des fortes houles (dissipation de l’énergie au large) et/ou modifient par leur 

morphologie sous-marine l’orientation des houles et des courants côtiers (Sabatier, 

2001).  
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1.4.4. Mobilité littorale actuelle 

 

La mobilité du littoral peut s’étudier à partir du fonctionnement en cellules hydro-

sédimentaires (Stapor, 1974) qui consistent à mettre en avant la variabilité séculaire à 

décennale des bilans sédimentaires (volumes), des transits dominants et secondaires 

(orientation). Le littoral du delta apparaît organisé en quatre cellules sédimentaires 

(Figure 10) perméables du grau de Roustan à la pointe de l’Espiguette (Sabatier & 

Suanez, 2003). Il se caractérise par des zones d’érosion (la plage des Baronnets à la 

Gacholle, la partie orientale du grau de la Dent, la plage Napoléon et la pointe de la 

Gracieuse) ainsi que d’accrétion (la pointe de l’Espiguette, le golfe et la pointe de 

Beauduc et l’embouchure du Grand Rhône) (Sabatier, 2001). 

 

L’évolution du trait de côte apparaît assez disparate avec des zones en érosion et 

en accumulation mais l’existence de transferts longitudinaux ne figent pas le paysage. 

L’érosion des sous-deltas fossiles ainsi que la mobilité du panache sédimentaire 

modifient le bilan sédimentaire à la côte (Sabatier, 2001) sans compter les effets 

considérables des événements paroxysmaux que sont les tempêtes (Bruzzi, 1999). 

Le bilan sédimentaire à la côte souffre d’une diminution drastique des apports terrigènes 

en raison de la déprise agricole, de la re-végétalisation du bassin versant, de la fin du 

Petit Age Glaciaire et des effets de la construction des barrages hydro-électriques 

(Bravard, 1989 ; Klingeman & al., 1994 ; Warner, 2000). 

 

La partie sommitale du front de delta constitue un volume sédimentaire 

potentiellement mobilisable par les courants côtiers. Il existerait « la permanence d’un 

flux ouest en est sur la pente du front deltaïque ainsi qu’un mécanisme d’aspiration qui 

accentue les courants littoraux et entraîne un apport sédimentaire en provenance des 

plages » (Maillet & al., soumis). La topographie du front deltaïque peut également 

limiter l’action des houles en dissipant leur énergie par réfraction et ainsi participer à la 

« protection » du littoral. Pourtant, Maillet (2005) indique que les anciens fronts 

deltaïques génèrent une convergence de l’énergie des houles sur le secteur de l’ancienne 

embouchure, contribuant ainsi à l’érosion de la côte. Enfin, les lobes deltaïques 

abandonnés sont soumis à une érosion intense. 
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1.5. LES ENVIRONNEMENTS SEDIMENTAIRES DANS LE DELTA  

  

1.5.1. Environnements de dépôts fluviaux 

 

1.5.1.1. Chenal actif 

 

La plaine deltaïque comporte des chenaux actifs qui s’écoulent en direction de la 

mer. Le chenal ajuste son tracé fluvial variable (rectiligne, à méandres ou tressés) en 

fonction des débits liquides et solides et du gradient hydraulique. La topographie du lit 

alluvial comporte des mouilles et des seuils. Au fond du chenal actif, l’accumulation des 

sédiments les plus grossiers constitue la charge de fond. Les dépôts forment des bancs 

ou des barres de sables, de graviers ou de galets. La géométrie de ces dépôts influence le 

relief du fond de chenal. La structure des dépôts n’apparaît pas forcément dans les 

sondages carottés et l’interprétation des dépôts s’effectue alors sur l’association des 

faciès. Les matériaux plus grossiers comme les graviers et les galets peuvent traduire 

une compétence élevée du fleuve. Les sédiments sont transportés par saltation-

suspension et roulage alors que les courants entraînent les particules les plus fines.  

Dans la section amont du Petit Rhône et du Grand Rhône, des accumulations de 

galets sur le fond du chenal ont été observées par Arnaud-Fassetta (1998). La présence 

de ces galets mobiles sous-entend des débits suffisamment élevés pour les mobiliser.  

De Sylveréal au Grau d’Orgon, le fond du lit du Petit Rhône est essentiellement 

composé de sables (observations menées lors de plongées au cours de l’été 2004). La 

baisse du gradient hydraulique amont–aval entraîne une baisse de la compétence des 

courants de traction dans le chenal. Cette situation peut produire un stockage à mi-

parcours. Enfin, la faible pente provoque une sédimentation à l’intérieur du chenal.  

Des études paléoenvironnementales menées dans le delta du Rhône ont mis en 

avant les caractéristiques sédimentologiques de la charge de fond des paléochenaux 

rhodaniens (Arnaud-Fassetta, 1998 et 2002 ; Raccasi, 2003 ; Maillet, 2005). Les dépôts 

de charge de fond sont préférentiellement composés de sables grossiers à fins parfois 

associés à quelques rares graviers. Les dépôts sont massifs à structure oblique ou 

entrecroisée, à débris végétaux. Le contact de la base peut s’avérer érosif. Le sédiment 

généralement bien trié révèle des conditions d’énergie moyennes et variables. L’indice 

d’asymétrie est variable d’un paléochenal à un autre. Certains ont une asymétrie nulle 

ou légèrement positive (Rhône mort de Saint-Ferréol), d’autres une asymétrie élevée 

(Rhône mort d’Ulmet).  
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1.5.1.2. Chenaux abandonnés 
 

- Le colmatage des chenaux abandonnés 

 

Les chenaux abandonnés sont des dépressions allongées dans les plaines ou les 

bassins d’inondation. Leur colmatage sédimentaire constitue une ou plusieurs séquences 

type. L’un des types dominant est caractérisé à la base par la charge de fond transportée 

dans le chenal actif (sables grossiers, graviers et galets dans une matrice sableuse). Plus 

ou moins brutalement, la texture se modifie et marque ainsi l’abandon du chenal et le 

début du colmatage. Jusqu’au sommet, le comblement s’effectue par des sédiments fins 

à très fins finement laminés introduits par le rapprochement des berges, les crues et par 

de la matière organique (Walker, 1984). L’absence d’érosion post-dépôt favorise une 

accrétion sédimentaire verticale et latérale à l’intérieur du chenal (Reineck & Singh, 

1986 ; Kraus & Larson, 2002). Lorsque s’amorce l’abandon du chenal, la vitesse de 

sédimentation à l’intérieur du cours demeure relativement rapide (présence de courants 

résiduels). Par la suite, le taux de sédimentation décroît.  

Dans le delta rhodanien, les chenaux abandonnés sont remplis par une alternance 

rapide de lits limoneux et sableux de plus en plus fins vers le sommet (Arnaud-Fassetta, 

1998 ; Raccasi, 2003 ; Maillet & al., 2005). La puissance du remplissage est souvent 

importante (>5 mètres). 
 

- Géométrie des dépôts à l’intérieur de chenaux abandonnés 
 

L’épaisseur et la géométrie des dépôts dans les chenaux sont très variables. Elles 

dépendent des courants résiduels, de la topographie du lit, de la nature des matériaux, de 

l’épaisseur de la tranche d’eau, de la profondeur du chenal abandonné …(Reineck & 

Singh, 1986). McKee (1957) a proposé trois types de remplissage sédimentaire :  

A) par l’alternance de couches horizontales. 

B) par l’alternance de couches disposées conformément à la topographie concave du 

lit du chenal. Les couches deviennent parallèles vers le sommet. 

C) par le dépôt de couches asymétriques présentant une inclinaison plus ou moins 

forte.  

Le type C est surtout identifié dans des chenaux complètement submergés à l’inverse du 

type A. Quant au type C, le remplissage semble dépendre de l’existence de courants 

résiduels différemment répartis dans le chenal.  

À partir de sondage géologique et à l’aide d’un logiciel de stratigraphie en 3D, 

Wen (2004) propose sept modèles de remplissage de chenaux abandonnés (Figure11) : 

(a) massif ; (b) en couche (analogue au type A de McKee); (c) en accrétion ; (d) 
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convergent; (e) asymétrique (analogue au type C de McKee) ; (f) composite (analogue 

au type B de McKee) ; (g) amalgamé. Malgré le manque de détail sur les processus de 

sédimentation de ces sept modèles, l’imagerie 3D permet de révéler l’existence de 

plusieurs modes de remplissage sédimentaire des chenaux abandonnés.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Dans le delta du Rhône, Raccasi (2003) a montré qu’un bras mort fluvial d’Ulmet 

s’est comblé par l’exhaussement du plancher alluvial et par le rapprochement des 

berges vers la partie interne du chenal abandonné (Kraus & Larson, 2002).  
 

1.5.1.3. Séquence de levée de berge 
 

Les levées sont des bourrelets d’accumulation sédimentaire, continus ou non, qui 

bordent les chenaux (Campy & Macaire, 2003). Elles sont asymétriques, ont une face 

interne raide et externe douce en direction de la plaine d’inondation et elles atteignent 

leur taille maximale près de la berge du chenal. Les levées de berge se forment par 

 
Figure 11. Remplissage sédimentaire de chenaux abandonnés (Wen, 2004 ; Modifié) 
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l’accumulation des alluvions issues des crues de débordement. Lors des crues, le fleuve 

dépose des sables fins en suspension sur les levées. Dès que s’amorce la décrue, la perte 

de l’énergie entraîne le dépôt de la charge en suspension plus fine. La séquence type est 

composée de lits sableux à stratification oblique puis de lits plans ou d’argiles litées 

(Reineck & Singh, 1986). La séquence se termine par des sédiments fins caractérisés 

par des traces d’érosion et d’émersion. L’implantation de la végétation y est fréquente, 

ce qui détruit parfois la structure du dépôt de sorte que la lecture stratigraphique devient 

difficile. 

Sur le delta du Rhône, les levées alluviales héritées et actuelles sont composées de 

sables fins à limoneux (grain moyen compris entre 55 et 190 µm) à la structure oblique 

ou entrecroisée, à débris végétaux, issus de la suspension graduée (Arnaud-Fassetta, 

1998). Les faciès fins se déposent sur la face externe des levées et ils comportent une 

forte proportion de débris végétaux et de pédogenèse précoce.  

 

1.5.1.4. Les dépôts de plaine d’inondation  

 

La plaine d’inondation est une surface relativement plane, inondée lors des crues 

débordantes. Les dépôts de plaine d’inondation sont constitués de sédiments de plus en 

plus fins (limon à argile) corrélativement à l’éloignement du chenal. Ces alluvions 

proviennent des crues de débordement et des ruptures de levée.  

Dans la plaine deltaïque, lorsque la berge est submergée ou percée, de grandes 

quantités d’eau peuvent se déverser et de très vastes parties de la plaine peuvent être 

inondées. La sédimentation est forte autour de la brèche mais décroît très rapidement.  

Les dépôts de plaine d’inondation du Petit Rhône sont composés de limons 

grossiers entrecoupés de quelques lits de sables fins correspondant à de plus fortes crues 

de débordement. L’indice de tri indique un classement mauvais confirmé par les 

courbes granulométriques bi-modales démontrant la dualité des dynamiques de dépôts 

de crue (courants tractifs de faible vitesse et décantation). Le sédiment est également 

perturbé postérieurement par l’activité biologique qui détruit les litages plans et 

obliques. 

Autour du Petit Rhône aval, les alluvions récentes recouvrent les sables des 

cordons littoraux fossiles. Cette « surimposition », imputable au Petit Rhône, reste 

perceptible dans les caractéristiques sédimentologiques des dépôts de surface qui 

présentent des stocks sédimentaires distincts. 
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Figure 12. Section aval du Petit Rhône (Rey, 2005). Les rives concaves des méandres du 

Petit Rhône ont été endiguées pour limiter leur divagation latérale. À noter que seul le méandre 

de Saint Antoine, situé à proximité de l’embouchure, évolue librement faisant de lui le dernier 

méandre avant l’embouchure. Sa morphologie actuelle laisse supposer un futur recoupement par 

déversement à partir du chemin le Reculat. 

 

La crue exceptionnelle de décembre 2003 a créé plusieurs brèches sur le cours du 

Petit Rhône inondant ainsi la plaine deltaïque de Petite Camargue. À proximité du lieu 

dit Claire Farine, la percée de la levée alluviale a entraîné la formation d’un éventail 

mineur perpendiculaire à l’axe du cours du Petit Rhône (Figure 13). Autour de la levée 

de berge, de petites dunes hydrauliques se sont formées (épaisseur du dépôt 85 cm). 

Elles sont composées de sables (médianes comprises entre 200 et 260 µm) riches en 

coquilles brisées. Les dépôts sableux couvrent une surface d’environ 1 km². En 

s’éloignant de la percée, la granularité des dépôts décroît rapidement. Ces résultats 

indiquent que les sables mobilisés au cours d’une crue exceptionnelle (12000-13000 

m3/s-1) se déposent préférentiellement sur les levées et la plaine proximale. 

 

1.5.1.5. Les dépôts de bassin d’inondation  
 

Le bassin d’inondation est un plan d’eau fermé ayant un caractère lacustre ou 

palustre selon la profondeur (Macaire & Campy, 2003). Le bassin d’inondation a une 

activité hydro-sédimentaire imputable au vent qui entraîne la formation de petites  
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Figure 13. Crue exceptionnelle du Petit Rhône en 2003. A) Localisation des brèches ; 

B) Brèche au lieu dit Claire Farine ; C) Approche sédimentologique des dépôts de  

crue à proximité de la brèche Claire Farine (Rey, 2005) 
 



PARTIE I - Chapitre 1. Le fonctionnement actuel du delta du Rhône 

 46 

vagues et de faibles courants et aux dépôts de crues ainsi qu’une activité biologique 

(Paskoff, 1994). Le bassin d’inondation canalise les flux et constitue une zone de 

piégeage privilégiée et de forte inondabilité.  

Dans la plaine deltaïque de Petite Camargue, les bassins d’inondation sont 

nombreux et de taille relativement importante. Il s’agit des étangs de Scamandre, de 

Grey et Charnier, inférieurs à deux mètres de profondeur. Ils constituent des réceptacles 

aux écoulements locaux et à leur produit. Nous supposons que le mode de colmatage 

terminal des bras morts fluviaux de Peccaïs, La Ville, Saint-Roman et Rhône Vif est à 

rapprocher de celui des bassins d’inondation. En effet, ces chenaux abandonnés sont 

restés en eau pendant toute la durée du remblaiement, ils constituent donc des 

dépressions allongées sur la plaine deltaïque. Leur tranche d’eau varie de 50 cm à 2 

mètres pour les bras morts fluviaux les plus récents. Dans ces bassins d’inondation se 

déposent surtout les silts et argiles, mais les sables fins mobilisés lors des fortes crues y 

parviennent aussi. Les bords des bassins d’inondation (tranche d’eau inférieure à 40 cm) 

sont constitués d’un sédiment riche en matière organique (couleur noirâtre) et 

renferment souvent des coquilles de mollusques. 

 

1.5.1.6. Les crevasses fluviales 

 

Lorsque le lit mineur d’un chenal n’arrive pas à contenir le débit liquide et à 

dissiper l’énergie de certaines crues exceptionnelles, sous la contrainte des forces de la 

masse d’eau, la levée de berge peut se rompre. Les eaux de crue inondent les secteurs 

adjacents et une crevasse (crevasse splay) peut alors se mettre en place (Reineck & 

Singh, 1986). Les sédiments peuvent s’étendre de cent mètres à plusieurs kilomètres 

dans une plaine deltaïque (Makaske, 1998). Une crevasse fluviale peut être 

périodiquement réactivée, incisée, partiellement remplie et abandonnée (Farell, 2001). 

Dans ces cas complexes, le remplissage sédimentaire d’une crevasse fluviale montre des 

variations granulométriques plus fréquentes avec des intercalations de sables et/ou des 

faciès hétérogènes séparés par des surfaces d’érosion (Farell, 2001). 

En Camargue, plusieurs paléocrevasses fluviales mineures ont été identifiées. Les 

dépôts sont constitués de sables fins ou de sables limoneux à structure massive. Le 

dépôt des paléocrevasses fluviales varie entre 50 et 70 cm d’épaisseur (Arnaud- 

Fassetta, 2002). Les grains moyens les plus grossiers sont compris entre 70 µm et 95 

µm, le tri révèle souvent des conditions d’énergie régulières.  
 

Dans les plaines deltaïques, les crevasses fluviales constituent des zones propices 

aux avulsions (Kriele & al., 1998). Lorsqu’une crevasse fluviale détourne une partie du 



PARTIE I - Chapitre 1. Le fonctionnement actuel du delta du Rhône 

 47 

flux liquide du cours principal, on assiste parfois à une avulsion du chenal (Smith & al., 

1989). La crevasse peut se composer d’un chenal principal et de chenaux secondaires 

sécants à l’axe principal du chenal de crevasse. Les chenaux de crevasse sont souvent 

peu profonds dans l’éventail de crevasse (Kraus & Gwinn, 1997). Ils sont 

préférentiellement colmatés par des sables moyens et grossiers (Bristow & al., 1999). 

Le reste de la crevasse comporte principalement des limons et des argiles (Smith & al., 

1989). En s’éloignant de la zone percée, le chenal de crevasse principal fonctionnerait 

davantage comme un chenal classique. La profondeur du chenal peut atteindre plus de 

quatre mètres (Stouthamer, 2001).  

Le chenal de crevasse appartient à une avulsion manquée et/ou partielle (Stouthamer & 

Berendsen, 2000). Ce type d’avulsion ne permet pas au chenal de crevasse de maintenir 

un fonctionnement durable (Stouthamer, 2001). Le chenal en cours de comblement est 

alors rempli relativement rapidement (Farell, 2001). Le remplissage présente une 

granulométrie décroissance à partir de la base tronquée (Figure 14). Lors de son 

abandon les sédiments les plus grossiers (toute la gamme des sables), issus d’un 

écoulement d’énergie relativement élevée, constituent les premiers dépôts recouvrant la 

charge de fond. Celle-ci est composée d’une faible épaisseur de sables (Smith & al., 

1989 ; Bristow & al., 1999 ; Farell, 2001 ; Stouthamer, 2001).  

 

 
Figure 14. Remplissage sédimentaire de la crevasse Zuid-Stuivenberg (d’après 

Stouthamer, 2001. Modifié) 

 

Dans la plaine deltaïque de Petite Camargue, nos sondages ont été réalisés sur des 

espaces palustres et lagunaires décrits comme une crevasse fluviale héritée (Russell, 

1942 ) puis comme un chenal alluvial (L’Homer, 1987). Les faciès de crevasse et de 
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chenaux de crevasse permettent d’interpréter les transects lithologiques et 

stratigraphiques construits à partir des sondages carottés (Partie II, Chapitre 1). 

 

1.5.2. Environnements de dépôts littoraux 

 

1.5.2.1. Formation et évolution des cordons littoraux 

 

Un tiers de l’ensemble des cordons littoraux se situe sur les deltas (Stutz & Pilkey, 

2002). La morphologie des cordons littoraux apparaît très variable, en réponse au 

régime local des vagues et de la marée (Hayes & al., 1979 ; Hayes, 1980) et du contexte 

géologique régional (Davis, 1994). Les conditions requises à leur formation sont 

sensiblement analogues à celles des deltas : des apports sédimentaires importants 

(Congxian & Oing, 1991), une pente faible (Roy & al., 1994), des vagues d’énergie 

modérée et un marnage inférieur à quatre mètres (Stutz & Pilkey, 2002). Davis (1994) a 

défini un système de cordons dunaires comme un cordon sableux développé à partir 

d’une plage élargie, situé au-dessus des niveaux de hautes marées et établi parallèlement 

au rivage. En arrière de ce cordon « primitif », un environnement lagunaire se met en 

place et se développe en même temps qu’évolue horizontalement et verticalement le 

cordon littoral.  

Le delta du Rhône présente des environnements littoraux dominés par la houle. La 

morphologie typique des cordons dominés par la houle est celle d’un cordon littoral 

allongé et étroit abritant une lagune (Roy & al., 1994). Les environnements 

sédimentaires majeurs associés au cordon littoral sont la terre ferme, le marais, la 

lagune, la plate forme du cordon, la passe2 dont la création soudaine peut être liée à des 

évènements paroxysmaux comme la crue et la tempête (Fitzgerald & Pendleton, 2002), 

la plage, les dunes et les épandages de tempêtes (Oertel, 1985) (Figure 15)  

L’évolution des cordons littoraux est à relier aux conditions hydro-dynamiques et 

sédimentaires (Pilkey & al., 1993) et aux variations du niveau marin historique (Curray 

& Tanner, 1996). En fonction du budget sédimentaire, l’évolution des cordons littoraux 

peut se synthétiser par le système régressif, transgressif ou stable (Reinson, 1979 et 

1984 ; Roy & al., 1994 ; Brooks & al., 2003). Pourtant ces systèmes ne dépendent pas 

uniquement des variations du niveau marin. En effet, des tendances régionales ou 

locales marquées par un déficit ou un excédent sédimentaire et/ou des phénomènes de 

tassement peuvent participer à la formation de ces systèmes régressifs et transgressifs 

(Oertel & Overman, 2004). 

                                                
2 Le terme de grau est utilisé sur les côtes provençales et languedociennes pour désigner une passe ou une 
embouchure fluviale.  
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Le recul du cordon littoral et des environnements qui lui sont associés vers le domaine 

continental dénote une forte dépendance vis à vis de la dynamique littorale. La largeur 

et la profondeur des passes ainsi que les dépôts du delta de flot et les débordements de 

tempêtes influencent la vitesse de colmatage de la lagune. Le rétrécissement du plan 

d’eau lagunaire participe ainsi à la formation d’une plate-forme de cordon (Reading, 

1986). Les biotopes sont spécifiques à la salinité des eaux : salinité élevée à proximité 

de la passe, salinité variable dans les espaces intermédiaires et nettement plus douce au 

débouché d’un cours d’eau (Guelorget & Perthuisot, 1983). 

 

 
Figure 15. Composantes morphologiques principales d’un système de cordon 

littoral (Rey, 2005). Les cordons littoraux sont séparés par des passes souvent larges à 

travers lesquelles des transferts de masses d’eau et de sédiments produisent des milieux 

et des écosystèmes bien différenciés. Les environnements sédimentaires sont inter-

actifs.  

 

Située dans le golfe d’Aigues-Mortes, la pointe de l’Espiguette est une plage 

sableuse, ouverte, d’une largeur comprise entre 200 et plus de 600 mètres et orientée 

NO.  

 



PARTIE I - Chapitre 1. Le fonctionnement actuel du delta du Rhône 

 50 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

- Le haut de plage de l’Espiguette est constitué de dunes bordières mobiles 

(Photographie 1) et dissymétriques, dont la taille reste dépendante du stock sédimentaire 

ainsi que des conditions éoliennes et des espèces végétales (Reading, 1986). 

Lorsqu’elles entrent en coalescence, les dunes forment un cordon dunaire aligné et 

parallèle au rivage. Les dynamiques hydro-sédimentaires et les conditions éoliennes 

régionales ou locales déterminent en partie la forme et l’amplitude du cordon dunaire. 

Les espèces végétales de type psammophiles et xérophiles comme Ammophila arenaria, 

Agropyron junceum ou Elymus Farctus (chiendent cassant) ou encore Elytrigia juncea 

 
Figure 16. Localisation de la plage de l’Espiguette (Rey, 2005) 
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(chiendent des dunes) colonisent les dunes et contribuent à piéger le sable transporté par 

le vent. Les racines et les rhizomes forment un maillage très dense réellement efficace 

pour stabiliser les dunes mobiles (Paskoff, 1994). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

- Le bas de plage de l’Espiguette montre un profil longitudinal relativement accidenté. 

Il comporte une bâche parfois ennoyée lors des inondations du Petit Rhône, des violents 

orages ou des surcotes marines. Les barres présentent une amplitude avoisinant 50 cm 

en hiver. Le système barres / bâches migrent lors des saisons pour protéger et alimenter 

la plage (Photographies 2). 

Dans ce système dune / plage / avant-côte, le démaigrissement des plages et des dunes 

s’effectue surtout en hiver lorsque les vagues de forte énergie arrachent le sédiment à la 

plage émergée pour le ramener sur l’avant côte. Progressivement se forment des barres 

immergées qui par rétroaction positive vont protéger la plage en éloignant la zone de 

déferlement du rivage. Par la suite, les vagues de faible énergie et le rapprochement des 

barres d’avant-côte vers la côte participent à l’alimentation de la plage (Paskoff, 1994).  

 

En arrière des cordons littoraux de la Petite Camargue, les espèces végétales 

comme le joncs (Juncus maritimus, acutus), les Phragmites communes, les Scirpus sp., 

 
Photographie 1. Haut de plage de l’Espiguette (cliché Rey, 2005). Des dunes 
embryonnaires s’accroissent sous les apports éoliens. Elles participent à 
l’accroissement de la dune bordière sur laquelle elles sont situées. Le sommet de la 
dune bordière se compose d’herbacées mais aussi d’arbustes (Tamaris). L’oyat est 
ici associé à l’Euphorbe des sables (Euphorbia paralias) et au Cakilier maritime 
(Cakile maritima)  
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et les Typha angustifolia et latifolia se développent dans des milieux à salinité variée. 

Ces plantes piégent les particules les plus fines et les macrorestes produisent une 

matière organique importante. Enfin, ces dépôts détritiques et organiques participent à 

l’expansion des franges marécageuses qui à terme conduit à l’atterrissement du plan 

d’eau lagunaire.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

1.5.2.2. Le zonage des faciès côtiers et lagunaires 

 

L’identification et la reconnaissance des faciès côtiers observés sur le littoral de 

la Petite Camargue se basent sur des modèles sédimentologiques largement employés 

 
Photographies 2. Plage de l’Espiguette (clichés Rey, 2005). 
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(Clifton, 1976 ; Doe & Dott, 1980 ; Dott & Bourgeois, 1982 ; Reading, 1986). 

L’élaboration d’un zonage des faciès côtiers actuels apparaît incontournable pour tenter 

d’interpréter les environnements de dépôts hérités (Figure 17).  
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 - Le faciès des dunes de Petite Camargue présente un sable de grain moyen 

souvent azoïque avec de grandes stratifications obliques à faible pendage. Certaines 

dunes végétalisées révèlent des traces de racines. Les sables dunaires sont très bien triés 

et l’indice d’asymétrie est positif. 

 - Le faciès de plage se caractérise par des sables bien lavés, au grain à l’aspect 

émoussé et luisant, tandis que le pendage apparaît plat à légèrement oblique vers la mer. 

Il faut néanmoins être prudent dans l’interprétation de ce faciès car les stratifications 

planes se forment pendant des périodes de haut régime mais également de bas régime 

soit une stratification similaire dans des conditions de flux différents (Blatt & al., 1980). 

Le litage observé est souvent accentué par la présence de lamines noirâtres formées par 

de fortes concentrations en minéraux lourds (Photographie 3) 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Les laisses de mer fonctionnent parfois comme un milieu de sédimentation et 

d’accumulation organique. Ces dépôts organiques individualisent des gradins étagés et 

contribuent ainsi à positionner horizontalement le trait de côte (Photographie 2).  

 - Le faciès de plage immergée présente un sédiment silteux et parfois quelques 

grès. La structure laisse apparaître des lamines ondulées ainsi que des rides 

d’oscillations. Les traces de bioturbation s’avèrent généralement abondante.  

Sous ce faciès se développe un dépôt composé d’une alternance de sables et d’argiles. 

La structure laisse apparaître des rides de vagues parallèles.  

 
Photographie 3. Coupe sédimentaire sur le haut de l’avant-plage de l’Espiguette. 

Stratification plane et pendage vers la mer légèrement perceptible (Cliché Rey, 2005). 
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 - Le faciès lagunaire ; en arrière du cordon dunaire, certains plans d’eau 

constituent des lagunes ouvertes lorsqu’elles demeurent connectées à la mer par un 

grau.  

Dans la plaine deltaïque de Camargue, des sondages profonds ont rencontrés des faciès 

lagunaires (Kruit, 1955 ; Collectif Camargue, 1970 ; Arnaud-Fassetta, 1998). Ils se 

composent de sables moyens (grain moyen compris entre 180 et 320 µm) riches en 

coquilles alternant avec des passées plus fines. Les passées sablo-limoneuses (grain 

moyen compris entre 50 et 100 µm) et les limono-argileuses constituent des dépôts 

consécutifs à des épandages de crue dans une lagune. L’alternance grossier –fin pourrait 

refléter un milieu lagunaire plus ou moins profond (effet de milieu battu en eau) et plus 

ou moins connecté à la mer. Les laminations sédimentaires sont généralement absentes 

et partiellement détruites par les organismes fouisseurs (Figure 18 - lagune de 

Figuerasse). Par ailleurs, la matière organique formée par les débris végétaux en 

décomposition s’accroît corrélativement à l’éloignement des berges.  

Des niveaux sableux provenant du cordon dunaire peuvent se retrouver dans le 

remplissage sédimentaire de la lagune. Ces niveaux pourraient correspondre à un cône 

de débordement de tempête. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 18. Lagune semi-fermée de Figuerasse (zone en blanc) (Source : Landsat 

2000).  
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1.5.3. Environnements de dépôts marins 

 

Bien que présent dans un seul sondage carotté, il paraît indispensable de présenter 

les caractéristiques sédimentologiques des faciès deltaïques immergés. Plusieurs 

référentiels des faciès deltaïques immergés acquis lors de sondages profonds existent 

sous la forme de séquences types et de modèles sédimentologiques (Oomkens, 1967 ; 

Whateley & Pickering, 1989 ; Galloway & Hobday, 1983 ; Bellotti & al., 1994 ; 

Somoza & al., 1998 ; Stanley & Warne, 1998 ; Maillet, 2005).  

 

1.5.3.1. Les barres d’embouchure 

 

Face à l’embouchure du fleuve, l’accumulation des alluvions entraîne la formation 

de barres d’embouchures immergées dont les sédiments sont sujets à des 

remobilisations continues par les courants et les vagues (Reineck & Singh, 1986). Ces 

formes sont caractéristiques aux embouchures des fleuves dominées par l’action des 

vagues en domaine microtidal (Cooper, 2001).  

La surface d’une barre d’embouchure du Grand Rhône est composée de sables 

dont la granularité varie entre 120µm et 430µm (Maillet & al., soumis.). Mais la 

répartition et la variabilité des courants côtiers (Sabatier, 2001), le chenal immergé en 

avant de la passe et la présence de flèches littorales influencent et modifient les 

caractéristiques morphologiques et sédimentologiques des barres d’embouchure 

(Maillet & al., soumis). 

 

1.5.3.2. Le front deltaïque 

 

Le front deltaïque constitue la partie sommitale du talus qui borde la plaine 

deltaïque. Il se forme au niveau des embouchures actives où il est alimenté par les 

alluvions grossières de la charge de fond du fleuve. Il constitue sur plusieurs dizaines de 

mètres une partie du talus deltaïque. Sur la partie sommitale du front de delta, des barres 

d’embouchure sub-émergentes se forment (Orton & Reading, 1993).  

Au large de l’embouchure du Grand Rhône, le front deltaïque s’étend entre -4 et -

20 mètres. La pente moyenne atteignait 4,13° en 2003, quant à la pente maximale, elle 

serait de 15° (Maillet & al., soumis). Entre -15 et -35 mètres, ces auteurs ont mis en 

avant l’existence de quatre chenaux immergés (gullies) caractérisés par une largeur 

comprise entre 140 et 380 mètres et une profondeur maximale de 1,3 mètres. 



PARTIE I - Chapitre 1. Le fonctionnement actuel du delta du Rhône 

 57 

À l’ouest de l’embouchure du Grand Rhône, les dépôts du front deltaïque sont 

composés de moins de 50% de sables à -10 mètres de profondeur et à l’est à -16 mètres 

(Maillet & al., soumis).  

 

1.5.3.3. Le prodelta 

 

Le prodelta demeure la zone la plus externe et profonde du delta sous-marin 

(Orton & Reading, 1993).  

Le passage du front deltaïque au prodelta rhodanien s’amorce doucement entre -20 

et -30 mètres (Maillet & al., soumis) et s’étend jusqu’à 100 mètres de profondeur. Ces 

apports sédimentaires participent activement à l’accroissement du prodelta lequel joue 

le rôle d’un piège à sédiments (Provansal & al., 2003). Lansard (2004) indique que le 

remaniement des sédiments prodeltaïques est principalement contrôlé par 

l’hydrodynamisme local résultant de l’action du Mistral, de la Tramontane et des vents 

d’est ainsi que des courants de fond et des houles de secteurs SE à SW. 

Le prodelta rhodanien est composé de dépôts fins à très fins issus de la décantation 

mais aussi de lamines de sables très fins. Les particules les plus fines proviendraient des 

apports fluviatiles alors que les dépôts plus grossiers résulteraient de la remobilisation 

de sédiments sous l’action des vagues (Bellotti & al., 1994). Dans ces milieux 

immergés, la macrofaune marine est perçue grâce aux traces de terriers laissées dans le 

sédiment ainsi que par la présence de coquilles marine comme Turitella communis. Le 

prodelta est aussi « incisé » par des chenaux (gullies) qui accidentent la topographie du 

prodelta (Maillet, 2005) et il est aussi le siège de phénomènes de glissement sous-

marins (Shepard & Milliman, 1978 ; Hart & Long, 1992).  

Les taux de sédimentation sur le prodelta du Rhône montrent des disparités 

pouvant être assez importantes (quelques millimètres à plusieurs dizaines de centimètres 

par an) lesquelles seraient à relier aux gradients bathymétriques du prodelta (Zuo & al., 

1997 ; Radakovitch & al., 1999 ; Radakovitch & al., 2003 ; Baudouin & al., 2005). 

Touzani & Giresse (2002) indiquent que les taux de sédimentation (datés et calculés à 

partir du 210Pb et 137Cs) sont rapides dans la partie proximale du prodelta (moyenne de 

40 g.cm-2.an-1) et diminuent pour atteindre entre 0,2 et 0,6 g.cm-2.an-1au delà de 20 

mètres de profondeur. 
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CONCLUSION CHAPITRE 1 
 

 

Au cours du XXe s., les aménagements le long du Rhône, la fin des effets du Petit 

âge Glaciaire, la déprise agricole et la reconquête végétale du bassin versant rhodanien 

ont diminué la charge solide du Rhône. Quant aux effets des aménagements sur le 

système fluvial, ils sont complexes et parfois contradictoires (Provansal & al., 2005) 

mais contribuent à déconnecter le fleuve du littoral (Maillet & al., soumis). Par ailleurs, 

la diminution des apports solides semble être contrecarrée par le poids croissant des 

matières en suspension (Naizot & al., 2001), les sables ne représentant rarement plus de 

5% de la suspension totale dans la colonne d’eau (Roditis & Pont, 1993 ; Thill & al., 

2001 ; Pont & al., 2002). La réduction des débits solides s’accélérerait dans la seconde 

partie du XXe s. sous l’effet d’une réduction très importante de la charge de fond, 

élément essentiel dans l’approvisionnement sédimentaire de l’embouchure (Maillet, 

2005). Par contre, à partir des données acquises au XXe s., Maillet (2005) estime que 

« la diminution des fréquences de crues et les aménagements fluviaux n’ont pas affecté 

de manière notable la circulation des matières en suspension ».  

Les relations entre les apports fluviaux et la progradation du delta sont complexes. 

En dépit de forçage à long terme que représentent les apports rhodaniens, la fraction 

d’origine biologique (20 à 30% des volumes sédimentaires littoraux) et les anciens 

lobes deltaïques immergés constituent deux stocks sédimentaires participant à 

l’alimentation des plages (Sabatier & al. 2005). L’évolution du littoral, notamment le 

ralentissement des zones en érosion, parait surtout tributaire des impacts des ouvrages 

de défense côtière que par la réduction du flux solide rhodanien liée aux barrages 

(Sabatier, 2001). 

Le Rhône actuel peut difficilement servir d’analogue compte tenu de sa très grande 

artificialisation. En conséquence, les formes deltaïques fossiles identifiées sur la plaine 

deltaïque de Petite Camargue et décrites dans le Chapitre 1 de la Partie III sont 

comparées à d’autres deltas actuels moins marqués par les aménagements hydrauliques. 
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CHAPITRE 2 
LES ETAPES DE LA MISE EN PLACE DU DELTA DU RHONE A L ’H OLOCENE  

– ETAT DES CONNAISSANCES – 
 

 

 

On se propose d’effectuer un état des connaissances sur les chenaux et les lobes 

deltaïques mis en place dans le delta du Rhône au cours de l’Holocène. La partie 

centrale et orientale du delta est présentée pour fixer les acquis actuels. Par contre, la 

Petite Camargue est exposée de façon à mettre en avant les acquis mais surtout les 

imprécisions chronologiques et paléogéographiques existantes auxquelles nous allons 

tenter de répondre par une approche sédimentologique et géomorphologique. 

 

 

 

2.1. INTRODUCTION  

 

Sous la plaine deltaïque rhodanienne, les sédiments sommitaux du Pléistocène 

sont composés de cailloux inscrits dans une matrice limoneuse (Collectif Camargue, 

1970 ; L’Homer, 1975, 1987 et 1993 ; Aloisi, 1986). Ces dépôts comportent des galets 

et des cailloutis au dessus desquels reposent les sédiments limono-sableux de la 

transgression post-glaciaire (Lagaaij & Kopstein, 1964 ; Oomkens, 1967 et 1970 ; 

Collectif Camargue, 1970 ; L’Homer & al., 1981). Les dépôts pléistocènes sont incisés 

par des paléovallées rhodaniennes (Gensous & Tesson, 1997 ; Droz & al., 2001 ; 

Gensous & Tesson, 2003). 

La paléotopographie du toit des cailloutis est irrégulière et variable de sorte que se 

succèdent des paléotalwegs et des replats topographiques. Globalement, la pente des 

sédiments sommitaux du Pléistocène plonge vers le Sud et le Sud-ouest suivant une 

inclinaison moyenne de 1% (Figure 19). 

 

Les dépôts post-glaciaires reposent sur les dépôts pléistocènes par un contact 

érosionnel marqué par un niveau centimétrique à décimétrique de graviers et de 

coquilles (Gensous & al., 1993). L’organisation verticale des dépôts post-glaciaires dans 

le Golfe du Lion présente un ensemble transgressif et rétrogradant constitué de plusieurs  
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successions de prismes de haut niveau à clinoformes faiblement pentés (Collectif 

Camargue, 1970 ; Oomkens, 1970 ; Pons & al., 1979 ; L’Homer & al., 1981 ; Aloisi, 

1986 ; L’Homer, 1987 ; El Hmaidi, 1993 ; Gensous & al., 1993 ; Berné & al., 2002 ; 

Marsset & Bellec, 2002 ; Gensous & Tesson, 2003) et des prismes de bordure de 

plateforme à pendages obliques tangentiels élevés (Berné & al., 1998).  

L’architecture des dépôts de la plaine deltaïque rhodanienne se compose alors 

d’un ensemble de prismes de haut niveau, en onlap sur le cailloutis pléistocène, qui se 

succèdent au rythme de la montée du niveau marin. L’organisation verticale des dépôts 

indique l’importante phase transgressive (onlap stade) où les faciès de plaine littorale 

sont surmontés par des dépôts marins (sables de cordons puis des argiles marines). Les 

séquences de progradation (offlap stade) se caractérisent par des sédiments fluvio-

marins déposés sur les argiles marines. Les séquences de chenaux comportent à la base 

des dépôts grossiers qui s’affinent vers le sommet. Ces séquences de colmatage 

fluviatile se retrouvent intercalées dans des faciès de plaine littorale et de cordons 

littoraux (Figure 20).  

Les dépôts progradants (cordons littoraux et des lobes deltaïques) se sont effectués au 

cours des phases de ralentissement et de stabilisation du niveau marin (Boyer & al., 

2005). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 

 

 

 
Figure 20. Corrélations lithologiques, selon une coupe nord-sud, à travers le complexe 
deltaïque postglaciaire du Rhône (D’après Oomkens, 1970. Modifié). Cette coupe se situe dans 
l’axe de progradation du paléochenal de Saint-Ferréol.  
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2.2. LES CHENAUX DE LA PARTIE CENTRALE ET ORIENTALE DU DELTA  
 

Les données paléoenvironnementales acquises depuis une dizaine d’années dans le 

delta du Rhône (Arnaud-Fassetta, 1998 ; Vella, 1999 ; Raccasi, 2003 ; Provansal & al., 

2003 ; Arnaud-Fassetta, 2004 ; Arnaud-Fassetta & al., 2005 ; Vella & al., 2005 , 

Maillet, 2005) permettent de proposer une synthèse chronologique des paléochenaux et 

des lobes deltaïques fossiles.  

 

2.2.1. Le Rhône de Saint Ferréol 

 

Le Rhône de Saint-Ferréol s’est écoulé au nord et à l’ouest de l’étang de Vaccarès 

(Figure 21). Il est actif depuis 4000 B.P. (Vella & al., 2005). Ce chenal de Saint-Ferréol 

a créé un lobe pointu (Figure 22) dont les positions successives du rivage entre 4000 BP 

et la fin du Ier s. ap. J.-C. sont établies à partir des datations 14C (Provansal & al., 2003) 

et des données archéologiques (Long, 1997). Le chenal de Saint-Ferréol a donc construit 

un grand appareil deltaïque composé de trois cordons principaux apparents en forme de 

pointe et un cordon de rive gauche aujourd’hui effacé par le recul actuel du littoral 

(Vella, 2004). La progradation pulsée du lobe de Saint-Ferréol est synchrone à trois 

phases hydro-sédimentaires actives reconnues à Arles (Bruneton & al., 2001) et dans la 

plaine deltaïque (Arnaud-Fassetta, 1998 ; Bruneton, 1999 ; Bruneton & al., 2000 ; 

Arnaud-Fassetta, 2002). Par ailleurs, la vitesse d’avancée du lobe s’est accélérée au 

cours du ralentissement / stagnation de la montée du niveau marin (Vella, 1999). Enfin, 

la vitesse d’avancée du lobe deltaïque aurait été influencée par un faible volume 

d’espace à sédimenter lié au pré-colmatage d’une paléovallée durant la première partie 

de l’Holocène (Vella & al., 2005) même si le tracé du Rhône de Saint-Ferréol n’a pas 

été complètement contrôlé par cet axe fluvial hérité de la fin du Pléistocène (Provansal 

& al., 2003). 

 

Le chenal de Saint-Ferréol amorce son déclin entre le IIe s. ap. J.-C puis il se 

colmate rapidement à partir du Ve s. ap. J.-C. (Arnaud-Fassetta, 2000). Le lobe de Saint-

Ferréol atteindrait sa position maximale autour du IIe s. ap. J.-C. Au cours de cette 

période, il sépare deux golfes : à l’est, le golfe de Fos et à l’ouest, le vaste golfe 

d’Aigues-Mortes (Vella, 1999).  

Les données hydro-sédimentaires acquises dans le Bas-Rhône indiquent que le 

delta est soumis à une importante phase détritique entre le Ier s. avant et le Ier s. après J.-

C. qui a été reconnue dans les faciès lagunaires de la plaine d’Arles (Bruneton & al., 

2001), les paléochenaux rhodaniens (Arnaud-Fassetta, 2002) et dans la mobilité du trait 
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de côte. L’abandon du Rhône de Saint-Ferréol serait donc contemporain d’une phase 

hydro-sédimentaire irrégulière (apports sédimentaires abondants). L’allongement 

excessif du profil en long et la reprise de la montée du niveau marin ont influencé 

l’avulsion du Rhône de Saint-Ferréol qui s’est déplacé vers l’est pour former une 

seconde branche (Provansal & al., 2003). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Malgré la diminution du débit liquide, le Rhône de Saint-Ferréol est entretenu pour 

soutenir une navigation adaptée (allège à fond plat ?) et pour garantir une adduction 

artificielle d’eau douce (Stouff, 1993). Au XIe s., une rupture hydrodynamique se 

produit et entraîne une diminution progressive du débit fluvial (Arnaud-Fassetta, 1998). 

Au XIV e s., le remblaiement sédimentaire termine de sceller le chenal de Saint-Ferréol 

désormais utilisé sous la forme d’une roubine plus ou moins connectée lors des crues 

 
Figure 21. Bras morts fluviaux et avulsions depuis 6000 ans (Provansal & al., 2003. Modifié).  
Les chiffres 1 à 8 indiquent les principaux points d’avulsion :1- du bras de Saint-Ferréol vers le 
cours d’Ulmet ;2 - du bras d’Ulmet vers le Grand Passon ; 3 - du Bras de Fer vers le bras de 
Pégoulier ; 4 - du bras de Saint Gilles vers le bras de Peccaïs ; 5 - du bras de Daladel vers le 
bras de Peccais ; 6 - de la branche Peccaïs--Rhône Vif vers le Petit Rhône ; 7 : du bras de La 
Ville vers le Saint-Roman ; 8 - du Saint-Roman vers le Rhône Vif). 
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(Rossiaud, 1994). En 1440, le conseil de la ville d’Arles clôture la brassière de la Cappe 

mettant ainsi fin au fonctionnement du Rhône de Saint-Ferréol. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

2.2.2. Le Rhône d’Ulmet 

 

Le Rhône d’Ulmet longeait la rive orientale de l’étang de Vaccarès (Figure 21). La 

section aval de ce cours décrit un système de méandres complexes où des chenaux se 

recoupent et s’entrecroisent (Arnaud-Fassetta, 1998). De nos jours, l’embouchure de ce 

chenal n’apparaît plus. Les variations hydrologiques des cours d’Ulmet ont été étudiées 

par Arnaud-Fassetta (1998) et Raccasi (2003). Le chenal le plus ancien appartenant à ce 

 
Figure 22. Principaux lobes progradants depuis 6000 ans (D’après Provansal & al., 2003. 

Modifié) 
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cours a été daté entre 4720 et 4520 av. J.-C. et semblait être caractérisé par un style 

rectiligne (Raccasi, 2003). Cet auteur a mis en avant la variabilité des débits liquides et 

solides du Rhône d’Ulmet du Néolithique au Moyen Age. En dépit d’une activité 

relativement soutenue, le Rhône d’Ulmet est définitivement abandonné en 1440 lors de 

la fermeture de la Cappe. 

 

2.2.3. Le Bras de Fer et de Pégoulier 

 

À la fin du XVIe s., le Rhône s’écoulait par le Bras de Fer (Figure 21). Après 

avoir longtemps fonctionné de façon synchrone avec le Rhône du Grand Passon, ce 

n’est qu’à partir de 1650 que le Bras de Fer devient la branche principale du delta grâce 

à la fermeture respective des autres bras, notamment celui du Grand Passon (Rossiaud, 

1994).  

Le Bras de Fer puis le bras de Pégoulier sont contemporains du Petit Age 

Glaciaire (Arnaud-Fassetta, 1998 ; Maillet, 2005). Cette période constitue un épisode de 

refroidissement, particulièrement marqué en Europe occidentale, qui s’étend de 1430 à 

1890 ans (Bertrand, 2004). Le Petit Age Glaciaire a eu un impact sur la dynamique 

morpho-hydro-sédimentaire du delta du Rhône. Cet épisode est caractérisé par une 

fréquence décennale des crues supérieures à 5,25 m N.G.F à Arles à partir du milieu du 

XVI e siècle jusqu’à la fin du XIXe s. (Pichard, 1995). Vues en plan, les métamorphoses 

du Bras de Fer apparaissent clairement : le style fluvial passe du méandrage au tressage 

à partir de la deuxième moitié du XVIIe siècle (Arnaud-Fassetta, 1998). Le Bras de Fer 

a participé activement à l’élargissement de la plaine deltaïque (Figure 22), la vitesse 

d’avancée du lobe est estimée à 160 m/an entre 1668 et 1688 (Provansal & al., 2003). 

Arnaud-Fassetta et Provansal (1999) ont indiqué que le paléochenal possédait une 

compétence hydrologique soutenue. L’avancée de la plaine deltaïque a été dépendante 

de l’abondance sédimentaire mais aussi de la capacité du chenal à transporter des 

matériaux grossiers à l’embouchure (Provansal & al., 2003).  

L’avulsion de 1711 a causé l’abandon du Bras de Fer. Les eaux du nouveau chenal 

s’écoulent artificiellement dans le canal des Launes. D’abord contemporain du Bras de 

Fer, le Bras de Pégoulier (1712-1893) a formé un lobe deltaïque (Figure 22) dont les 

étapes majeures de sa construction coïncident avec les crues majeures (Maillet & al. 

soumis). La vitesse d’avancée maximale du lobe avoisine 70 m/an dans les années 1860 

(Provansal & al., 2003 ; Maillet, 2005). Les difficultés d’évacuation de la charge 

sédimentaire ont nécessité la réouverture du Grau de Roustan en 1893 qui est 

l’embouchure actuelle du Grand Rhône. Au final, l’avancée deltaïque du lobe de 
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Pégoulier a été influencée par trois types de forçage : hydro-climatique, 

anthropogénique et géotechnique (Maillet & al., soumis). 

Ces données reflètent le forçage hydro-climatique du Petit Age Glaciaire responsable de 

l’avancée extrêmement rapide des lobes deltaïques du Bras de Fer puis de Pégoulier 

(Rossiaud, 1994 ; Provansal & al., 2003 ; Maillet, 2005). Depuis la fin du XVIIIes., 

l’anthropisation du bassin versant rhodanien ainsi que les endiguements et le contrôle 

des embouchures ont accentué les effets du Petit Age Glaciaire. De nos jours, le risque 

d’avulsion est contrôlé (Maillet, 2005). 

  

Depuis 7000 B.P., l’évolution de la partie centrale et orientale du delta du Rhône a été 

en partie contrôlée par des paramètres climato-anthropiques et eustatiques (Arnaud-

Fassetta, 1998 ; Vella, 1999 ; Provansal & al., 2003 ; Maillet, 2005). Outre ces 

paramètres, les accidents topographiques de la surface des dépôts pléistocènes ainsi que 

l’architecture stratigraphique des dépôts holocènes du delta ont vraisemblablement 

influencé les volumes à sédimenter et les vitesses de progradation deltaïque (Provansal 

& al., 2003 ; Vella & al., 2005).  

 

2.3. LES CHENAUX DE LA PARTIE OCCIDENTALE DU DELTA  

 

La retranscription cartographique des paléochenaux inscrits dans la plaine 

deltaïque de Petite Camargue apparaît suffisamment fiable. Par contre, leur période 

d’activité reste très incertaine et repose sur l’âge des cordons littoraux fossiles et sur la 

courbe de montée du niveau marin biaisée (L’Homer & al., 1981). La chronologie des 

cordons fossiles, préférentiellement situés autour de la cité médiévale d’Aigues-Mortes, 

s’appuie sur des gisements préhistoriques (Bazile, 1974 ; Bazile & Robert, 1974) et sur 

des datations radiocarbones (Bazile, 1975 et 1976 ; L’Homer & al., 1981 ; L’Homer, 

1987 et 1993). Mais les datations au radiocarbone ne sont pas toutes cohérentes. Il s’agit 

des âges échelonnés entre 25000 et 1500 ans B.P. obtenus à la Villa des Sables et au 

Mas Solan basés sur diverses espèces de différents niveaux stratigraphiques 

(Archambault-Guézou, 1980 ; Archambault-Guézou & al., 1982). Cela pourrait provenir 

du remaniement des coquilles par la mer et des effets des nappes phréatiques (L’Homer, 

1993).  

Les chenaux et les cordons sont donc présentés de façon à mettre en avant les acquis 

mais aussi les imprécisions chronologiques et paléogéographiques auxquelles nous 

tenterons de répondre.  
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2.3.1. Le Rhône des Tourradons 

 

Entre les Costières et le cordon des Sables, Russel (1942) et Kruit (1955) ont été 

les premiers à décrire les empreintes de divagations comme appartenant à une crevasse 

fluviale et non à un chenal alluvial. Quelques décennies plus tard, l’empreinte fluviale a 

été interprétée comme un chenal alluvial, nommé Rhône mort des Tourradons 

(L’Homer & al., 1981 ; L’Homer, 1987). D’après L’Homer (1987), le Rhône des 

Tourradons a amorcé son activité vers 4000-3700 av. J.-C. La percée des eaux du Rhône 

des Tourradons aurait alors édifié des levées, scindant en deux parties une lagune qui 

initialement se serait étendue de l’actuel étang de l’Or jusqu’à Espeyran (Kruit, 1955).  

 

L’origine de cet axe fluvial reste incertaine, il pourrait constituer (Figure 21) : 

1) la partie aval du cours d’Albaron (L’Homer, 1987). 

2) la partie aval du bras de Saliers qui aurait dévié le cours des Tourradons vers 

l’ouest en raison de l’obstacle que représentaient les levées des chenaux d’Albaron et 

Peccaïs. Les vestiges archéologiques découverts à Saint-Césaire et à Lauricet se situent 

le long des berges de Saliers et dateraient alors l’activité de ce chenal au Bas-Empire 

(Provost, 1999). Compte tenu de ces éléments, L’Homer (1987) a envisagé l’existence 

d’un chenal rhodanien à l’époque romaine, lequel se serait écoulé vers l’étang de l’Or. 

3) la partie aval du cours de Saint-Gilles. Ce dernier s’est probablement écoulé au pied 

des Costières avant de se déverser dans l’actuel étang de Scamandre. Il n’existe aucun 

élément de datation si ce n’est sa proximité avec le comptoir protohistorique d’Espeyran 

qui pourrait attester de l’activité de ce chenal vers le VIe s. av. J.-C. 

Quelle que soit l’origine de cet axe fluvial des Tourradons, les établissements humains 

témoigneraient d’une activité fluviale au cours de la protohistoire et de l’Antiquité.  

 

L’obturation du chenal des Tourradons se serait effectuée au Moyen Age lorsque 

le cours de Saint-Gilles a été dévié vers le bras de Peccaïs. Deux témoignages plaident 

pour une déviation antérieure au XIIe siècle. Un récit datant de 1165 et relatant une 

poursuite entre des navires génois et pisans conduit à envisager l’existence d’un axe 

fluvial direct permettant de remonter vers le port de Saint-Gilles en empruntant le Grau 

de la Chèvre (Denizot, 1959). De plus, l’historien Roger de Howeden a signalé qu’en 

1191 la flotte anglaise a emprunté le Grau de la Chèvre pour rejoindre les ports de 

Saint-Gilles et la cité d’Arles-le-Blanc. 

 

De nombreuses incertitudes perdurent au sujet de l’embouchure du chenal des 

Tourradons qui n’apparaît pas à la surface de la plaine deltaïque de Petite Camargue.  
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- Ce cours occidental aurait eu pour débouché l’étang de l’Or (L’Homer, 1993). À 

proximité du chenal, au Mas d’Anglas, Albaric (1995) aurait mis en évidence une 

structure portuaire (quai et monnaies datant du IIe et IIIe s. ap. J.-C.) mais ce gisement 

reste à vérifier. Pourtant à l’approche de l’îlot de Psalmodi, un seuil caillouteux qui 

remonte –4,5m N.G.F constitue une barrière naturelle suffisamment dangereuse pour 

restreindre les accès et les passages vers la mer.  

- L’autre possibilité a consisté à placer l’Ostium Hispanense à l’embouchure du Rhône 

de Peccaïs, appelée Grau de la Chèvre (L’Homer, 1993). Cependant, de nouveaux 

éléments de datation acquis dans le cadre de ce travail infirment, nous le verrons, cette 

hypothèse. 

 

2.3.2. Le Rhône de Daladel 

 

Les données concernant ce chenal demeurent laconiques. En se basant sur leur 

courbe des variations du niveau marin, L’Homer & al. (1981) ont daté la mise en place 

du Rhône de Daladel entre 6200 et 5850 B.P. (Figure 21). Compte tenu de la remise en 

cause de cette courbe (Pirazzoli, 1991 ; Vella, 1999 ; Morhange ; 2001 ; Vella & al., 

2005), le chenal n’est calé qu’à partir d’une chronologie relative. Plusieurs fragments de 

flèches d’embouchure édifiées par le Rhône de Daladel apparaissent en surface, mais 

certaines sont soit érodées, soit masquées par les vases palustres. À partir des indices 

morphologiques encore visibles, le Rhône de Daladel aurait formé un lobe pointu 

(L’Homer & al., 1981). 

 

2.3.3. Le Rhône de Peccaïs 

 

Le chenal de Peccaïs constitue la partie terminale du cours d’Albaron (Denizot, 

1959). Le lobe deltaïque du Rhône de Peccaïs a une forme pointue accusée. À partir des 

flèches d’embouchure de ce chenal, L’Homer & al. (1981) ont suggéré que le Rhône de 

Peccaïs s’est développé vers 5600 et 5350 BP mais cette hypothèse chronologique est 

désormais abandonnée étant donné la chronologie acquise sur l’appareil deltaïque du 

Rhône de Saint Ferréol (Vella, 2004). En effet, bien que la chronologie demeure 

relative, la formation du lobe deltaïque de Peccaïs est post-antique (Vella, 2002). Le 

Rhône de Peccaïs se serait écoulé à travers le Grau de La Chèvre dès l’époque romaine 

et jusqu’au Moyen Age (L’Homer, 1993). Enfin, une partie du cours de Peccaïs a 
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fonctionné jusqu’en 15521 (Kruit, 1555), date à laquelle les eaux ont été détournées vers 

l’Est dans le Grau d’Orgon, créant ainsi le Petit Rhône (Figure 21). 

 

2.3.4. Le Rhône de La Ville 

 

Le chenal de La Ville constitue la partie terminale du Rhône de Peccaïs (Figure 

21). Ce chenal est cartographié dès la fin du XVIIe siècle. Selon Dumas (1875), le 

chenal de La Ville est déjà établi en 1280. Son abandon se produirait vers 1357-1364 

après que les eaux du Rhône aient percé le cordon de Listel (Florençon, 1996). En 1408, 

son embouchure terminale le Grau de La Chèvre est fermée (Denizot, 1959). 

 

2.3.5. Le Rhône de Saint-Roman 

 

Le chenal de Saint-Roman (Figure 21) se mettrait en place lors de la défluviation 

du Rhône de La Ville autour de 1357-1364 / 1408. L’ensablement de son lit a nécessité 

sa déviation artificielle en 15322. Au moment de la défluviation provoquée, les eaux du 

Rhône de Saint-Roman débouchaient dans la mer par le Grau de Madame (L’Homer, 

1993) qui constituerait alors sa dernière embouchure connue.  

 

2.3.6. Le Rhône Vif 

 

Le Rhône Vif débouchait dans la mer Méditerranée à travers le Grau Neuf (Figure 

21). Son activité s’est limitée à une vingtaine d’années de 1532 à 1552. Le Rhône Vif 

constitue un chenal artificiel créé en 1532 pour palier les difficultés de navigation sur le 

cours ensablé de Saint-Roman (Ménard, 1753). L’obturation du Rhône Vif s’est 

produite en 1552 (Kruit, 1955) lorsque les eaux d’une crue de débordement se sont 

engouffrées dans la prise d’eau creusée plus à l’est par les habitants des Saintes-Maries-

de-la-Mer3. Le nouveau lit du Rhône, l’actuel Petit Rhône, a dès lors constitué son 

embouchure au Grau d’Orgon.  

La diminution du flux a entraîné un déclin très rapide de la branche Peccaïs--Rhône Vif. 

En cinq siècles, le chenal a perdu plus de neuf dixième de sa largeur initiale. 

 

                                                
1 Aucune preuve ne permet d’affirmer cette date 
2 Cette date apparaît dans un devis repris par Ménard, 1753. 
3 Les habitants des Saintes-Maries-de-la-Mer étaient privés d’eau douce depuis la fermeture du Rhône de 
Saint-Ferréol en 1440. 
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2.4. LA REMISE EN QUESTION PARTIELLE DU MODELE ETABLIT PAR L’H OMER &  AL . 

(1981) 

 

 L’Homer & al. (1981) ont reconstitué les étapes de colmatage du paléogolfe 

d’Aigues-Mortes grâce à la morphologie des cordons littoraux, à leur datation par 

radiocarbone et à l’élaboration d’une courbe des variations du niveau marin à partir du 

haut niveau marin (+2 m. vers 5000 B.P.) reconnu au Cap Romarin (Aloisi & al., 1978 ; 

Aloisi, 1986). L’Homer & al. (1981) ont considéré que les mouvements positifs et 

négatifs du niveau marin étaient responsables des formations littorales. Pendant les 

phases de régression, les chenaux rhodaniens et leur flèche d’embouchure se seraient 

mis en place dans le delta. Par exemple, selon ces auteurs, les flèches d’embouchure du 

Rhône de Daladel se sont mises en place entre 6000 et 5700 BP et celles de Peccaïs se 

sont édifiées autour de 5600 et 5350 BP.  

Le modèle de L’Homer & al. (1981) ne peut plus être pris en compte dans sa totalité 

car :  

1) Le haut niveau eustatique présumé du Cap Romarin correspondrait soit à un 

dépôt de tempête (Pirazzoli, 1991), soit à un niveau du dernier interglaciaire du 

Pléistocène (Laborel & al., 1998). En effet, les courbes récentes de la montée holocène 

du niveau marin montrent que la courbe basée sur le haut niveau du Cap Romarin est 

biaisée (Dubar & Anthony, 1995 ; .Vella, 1999 ; Morhange, 2001). Les datations au 

radiocarbone des formations tourbeuses de Fos permettent de proposer une nouvelle 

courbe des variations eustatiques entre 6000 B.P. et l’actuel (Vella, 1999). Cette 

dernière présente plusieurs fluctuations des vitesses d’élévation du niveau marin (Vella, 

2004). Voici une synthèse des données de cet auteur (Figure 23) :  

À Fos, entre 6295 et 4085 B.P. les vitesses de montée du niveau marin sont rapides 

et régulières, le taux d’élévation est estimé à 2 mm/an.  

Entre 4085 et 3520 B.P., le niveau marin se stabilise autour de -2 mètres N.G.F. Ce 

ralentissement / stagnation va influencer la vitesse d’avancée du lobe de Saint-Ferréol. 

Entre 2260 et 1200 B.P., la vitesse de montée relative du niveau marin s’accélère et 

atteint 1,9 mm/an (Vella, 2004). Elle dépasse pour la même période les vitesses 

calculées sur substrat rocheux (Morhange, 1994). En effet, le long de la côte rocheuse, 

les études sur le développement des Lithophyllum lichenoides (Morhange & al., 1993 ; 

Laborel & al., 1994) indiquent des ralentissements constants des vitesses globales de 

montée relative du plan d’eau : les vitesses sont de 0,4 mm/an entre 4500-1500 B.P. et 

s’élèvent à 0,2 mm/an de 1500 B.P. à nos jours (Morhange & al., 2001). Les différences 

de vitesse d’élévation du niveau marin seraient liées à des mouvements verticaux 
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négatifs locaux (golfe de Fos), probablement d’origine tectonique (Vella & Provansal, 

2000).  

Enfin, à ce jour, aucun élément ne permet d’affirmer un niveau marin supérieur au 

niveau actuel sur les côtes de Provence (Lambeck & Bard, 2000). À proximité de 

Marseille, la grotte marine de Cosquer est ornée de peintures pariétales datant du 

paléolithique. Aucune trace d’effacement ou de submersion n’a été repérée au-dessus de 

la limite supérieure du marnage actuel (Vouvet & al., 1996). 

 

Figure 23. Courbe des variations du niveau marin dans le delta du Rhône (Vella, 1999) 

 

2) Les nouvelles données acquises sur l’âge du lobe de Saint-Ferréol permettent 

d’affirmer que le colmatage du golfe d’Aigues–Mortes est postérieur au Ier siècle ap. J.-

C. (Vella & al., 2005). En conséquence, toutes les formations littorales édifiées en avant 

du cordon des Sables sont post-antiques. 

 

À l’échelle du delta rhodanien, l’élévation du niveau relatif de la mer a peut-être 

été influencée par de possibles mouvements du sol d’origine tectonique (Kruit, 1955 ; 

Arthaud & al., 1980; Terrier, 1989 ; Tesson & Allen, 1995 ; Arnaud-Fassetta, 1998 ; 

Vella & Bourcier, 1998). Vella & al., (2005) indiquent qu’il n’y a pas de subsidence au 

moins depuis 6000 ans. 
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2.5. L’ HISTOIRE DE L ’OCCUPATION DU SOL DANS LA PLAINE DELTAÏQUE DE PETITE 

CAMARGUE  

 

2.5.1. Une dichotomie est-ouest de l’occupation du sol 

 

Depuis quelques années, l’approche pluridisciplinaire dans l’étude des sites 

archéologiques a permis de préciser les étapes de formation du delta rhodanien à 

l’Holocène en relation avec le peuplement et les modes d’occupation du sol (Landuré & 

Pasqualini, 2004 ; Leveau, 2004b). 

En comparaison avec la partie orientale du delta, les établissements humains sont 

rares en Petite Camargue. Plusieurs facteurs peuvent être avancés : 

 

1) En Camargue, les milieux fluviaux apparaissent variés et potentiellement 

favorables aux occupations humaines. Depuis la protohistoire à la fin de l’Antiquité, les 

levées de berges des chenaux de Saint-Ferréol, d’Ulmet et d’Albaron et leur plaine 

d’inondation proximale semblent préférentiellement occupées (Leveau, 2004b). Les 

habitats se trouvent à l’abri des crues, à proximité des terres fertilisées par les limons de 

débordement du fleuve, à côté des voies de communication et à la portée de bois de 

consommation.  

Sur les anciens rivages de la Camargue, les vestiges se localisent au Sud-ouest de 

l’étang de Vaccarès où les établissements4 archéologiques du Carrelet et des Combettes 

ont mis en avant une économie tournée vers l’exploitation des ressources du fleuve et 

des étangs (bassin de salaison) (Martin, 1995). Plusieurs traces d’occupation ont été 

repérées sur les cordons littoraux fossiles du Rhône de Saint-Ferréol (Landuré & 

Pasqualini, 2004).  

 

2) La démarche adoptée en Petite Camargue diffère de celle adoptée en Camargue. 

Depuis les années 1990, les géomorphologues de l’équipe de Mireille Provansal 

(CEREGE) et les archéologues du Service Régional Archéologique sont associés dans 

l’étude du delta du Rhône. Les résultats obtenus révèlent toute l’importance de cette 

démarche pluridisciplinaire (Landuré & Pasqualini, 2004).  

En Petite Camargue, les investigations archéologiques et géomorphologiques ont 

été différemment menées. Les données archéologiques et historiques déjà existantes ont 

été recensées par le géologue Alain L’Homer puis intégrées dans les notices des cartes 

géologiques des Saintes-Maries-de-la-Mer (L’Homer, 1975), d’Arles (L’Homer, 1987) 
                                                
4 Comme le fait remarquer Cl. Raynaud (2003), il apparaît plus prudent d’utiliser le concept d’établissement « plus approprié à 
l’approche morpho-fonctionnelle qui tente de lire dans les formes d’occupations des fonctions distinctes et hiérarchisées » par 
rapport au concept du site archéologique, terme trop restrictif et dont « le maniement s’avère de plus en plus embarrassant ».  
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et du Grau-du-Roi (L’Homer, 1993). Les établissements archéologiques découverts aux 

abords des fleuves et des cordons littoraux ont ainsi contribué à établir une chronologie 

relative des environnements. Par ailleurs, l’interprétation des sources primaires a 

conduit à de graves confusions. Raynaud (2005) a démontré que des interprétations 

incertaines ont été tour à tour reprises par certains auteurs. Ainsi L’Homer (1993) 

reprenant de Lentheric (1876) lui même « trompé » par la lecture de Ménard (1753, 

tome 1) sur le terme Littoraria qu’il avait traduit comme l’espace littoral ont localisé 

l’abbaye de Psalmodi sur une île de la mer Méditerranée. Mais le terme Littoraria 

n’évoque pas le domaine littoral mais la région administrative (Raynaud, 2005). Cet 

auteur montre ainsi que le texte mentionne uniquement un environnement de palus. 

L’interprétation des textes anciens justifie toute l’importance d’une démarche 

pluridisciplinaire. 

 

2.5.2. Les sites préhistoriques dans le Bas Languedoc 

 

À l’extrémité occidentale du golfe d’Aigues-Mortes, les industries les plus 

anciennes se situent préférentiellement sur la rive septentrionale de l’étang de l’Or 

(Figure 24). À l’ouest, de nombreux sites du Néolithique moyen longent le Lez, tandis 

qu’à l’est de l’étang de l’Or, les occupations se localisent préférentiellement en amont 

du bassin du Vidourle (Blanchemanche & al., 2003a).  

Autour de l’étang de l’Or, les gisements les plus anciens datent du Néolithique 

ancien avec les sites du Moutaras et de Forton (Arnal & al., 1975 ; Gutherz, 1985). Une 

douzaine de sites lagunaires ont livré une industrie lithique de type Chasséen, à 

Guillermain, au Salaison, à la Capoulière, à Tonnerre I…. Tous les gisements sont en 

dessous du niveau marin actuel comme le niveau Chasséen du site de La Rallongue 

positionné entre -0,7 et -1,2 mètres N.G.F (Gutherz, 1985). La majorité des sites se 

positionne sur de petites éminences à relier aux bombements du substrat et au débouché 

des cours d’eau qui se jettent dans l’étang de l’Or actuel (Gutherz, 1985 ; Py, 1985 ; 

Cavero, 2005). Les gisements sont alignés. Cet alignement délimiterait l’ancienne 

extension lagunaire de l’étang de l’Or. Les apports sédimentaires des petits cours d’eau 

comme le Salaison participent encore au colmatage de l’étang (Cavero, 2005).  

Depuis le Néolithique moyen, la densité importante de sites sur les rives de l’étang 

de l’Or a probablement constitué une pression non négligeable sur le milieu en dépit 

d’une occupation discontinue. En effet, l’occupation des sites a été entrecoupée de 

phases d’abandon et d’occupation dont les causes restent difficiles à cerner (Arnal & al., 

1975). Sont-elles socio-économiques et politiques et/ou environnementales ?  
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Figure 24. Localisation des gisements chasséens sur les rives de l’étang de l’Or 

(Cavero, 2005. Modifié).  

 

Pourtant, les sociétés néolithiques occupent un territoire en plaine mutation 

environnementale. La construction des basses plaines alluviales du Lez et du Vidourle 

coïncide chronologiquement avec le développement des sociétés néolithiques 

(Blanchemanche & al., 2003b). Par ailleurs, de l’étang de l’Or à Espeyran, des études 

ont mis en avant la présence de faciès lagunaires de 5000 av. J.-C. jusqu’au cours du 

deuxième âge du Fer (Bazile, 1976 ; L’Homer, 1987 ;  Blanchemanche & al., 2003a ; 

Rey & al., 2005a). L’étendue et le colmatage de la lagune ont été influencés par la 

progradation du prisme alluvial du Vidourle et du Vistre dont la vitesse a varié selon les 

phases d’activité hydro-sédimentaire (Blanchemanche & al., 2003a), les apports 

rhodaniens, la configuration du littoral, la transgression marine... (Partie II, Chapitre 1). 
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L’occupation dense des rivages de l’étang de l’Or prend fin peu après le milieu du VIe s. 

av. J.-C. et elle n’a jamais repris, du moins sous la forme des établissements lagunaires 

(Py, 1985).  

 

2.5.3. Les comptoirs protohistoriques 

 

Vers le VIe s. av. J.-C., le Languedoc oriental se caractérise par un habitat groupé 

dans des agglomérations perchées, les oppida et sur le littoral par des comptoirs 

marchands. Trois de ces établissements (Figure 25) ont fait l’objet de recherches plus ou 

moins approfondies : Lattara (Py, 1999), Le Cailar (Py & Roure, 2002) et Espeyran 

(Barruol & Py, 1978).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 25. Localisation des comptoirs protohistoriques (Lattes, Le Cailar, Espeyran), 

des îlots de Maguelone et de Psalmodi et de la cité de Saint-Gilles (Rey, 2005). 

 

Ces ports de commerce protohistoriques s’établissent à proximité de fleuves 

côtiers et en bordure de lagune. Ils servent d’intermédiaire pour assurer les échanges 

entre le monde méditerranéen et une « place centrale située dans l’intérieur des terres » 

selon le modèle oppidum de Nîmes - port d’Espeyran (Bats, 1992 ; Raynaud, 2003). La 

position des ports, en retrait du littoral, pourrait être reliée au caractère sableux et 

lagunaire du littoral languedocien, lequel se prête mal à des installations portuaires 

(Bourin-Derruau & al., 2001). Pour circuler dans ces milieux peu profonds (étangs/ 

lagune), les bateaux avaient assurément une morphologie à fond plat. Leur faible tirant 
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d’eau empêchait le transport des cargaisons importantes (Cabot, 1991).  

 

Au IVe siècle ap. J.-C., les grands ports de Lattara et d’Espeyran sont abandonnés, 

probablement en raison « du poids de l’organisation antique du territoire nîmois qui 

semble brider tout développement urbain hors du chef-lieu » (Bourin-Derruau & al., 

2001). En Petite Camargue, outre les changements socio-politiques, il est nécessaire 

d’évoquer les changements environnementaux qui ont pu affecter les modes 

d’exploitation du milieu.  

Dans la zone de l’étang de l’Or, l’avancée du prisme alluvial du Vistre et du 

Vidourle a accéléré le colmatage de la lagune, principalement au Haut Empire 

(Blanchemanche & al., 2003a). L’espace circonscrit entre les Costières et le cordon des 

Sables se serait retrouvé isolé, éloigné de la dynamique côtière mais aussi moins 

influencé par les apports fluviatiles. L’absence d’exutoire maritime a probablement 

accéléré la régression du plan d’eau lagunaire ainsi que le processus de paludification. 

La disparition progressive du milieu lagunaire indispensable à la circulation des 

hommes et des marchandises a pu contraindre les hommes à abandonner le port 

d’Espeyran au profit de la cité de Saint-Gilles (Figure 25) longée par les chenaux 

rhodaniens de Saint-Gilles et de Saliers. Une série de carottage a été effectuée dans ces 

environnements palustres de façon à recouper des faciès lagunaires puis de les dater. 

Le doublet comptoir d’Espeyran / Saint-Gilles ne semble pas être un cas isolé. On 

retrouve approximativement ce schéma pour la ville portuaire de Lattara et l’îlot de 

Maguelone (Figure 25). Maguelone a pris de l’importance lors du déclin de Lattara qui 

a été progressivement privée d’un bassin lagunaire colmaté par les alluvions du Lez 

(Jorda, 2000) et probablement de la Mosson. Une situation analogue se trouve 

également dans le doublet îlot de Psalmodi / port marchand du Cailar (Figure 25) 

abandonné en raison d’un environnement trop défavorable à la navigation fluvio-

lagunaire, au profit de l’îlot de Psalmodi (Barruol & Raynaud, 2002 ; Raynaud, 2005). 

En effet, le comptoir protohistorique du Cailar se situait à la confluence de deux fleuves, 

Le Vistre et le Rhôny, et pouvait être relié au littoral grâce à une lagune qui longeait le 

pied des Costières (Py & Roure, 2002 ; Rey, 2003). Mais à ce jour aucun élément de 

datation ne permet de prouver que la lagune ait bordé le Cailar au cours de la 

protohistoire  

 

Les environnements (fluviatile et/ou lagunaire) entre les ports marchands du Cailar et 

d’Espeyran restent hypothétiques. Les empreintes de divagations repérées entre les ports 

marchands ont été décrites comme appartenant au Rhône des Tourradons. Une étude 
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géomorphologique et stratigraphique a donc été menée sur ce secteur pour caractériser 

et dater ces traces fluviales (Partie II, chapitre 1). 

 

2.5.4. L’occupation de la Petite Camargue à l’époque romaine 

 

2.5.4.1. Une occupation préférentiellement établie sur le cordon des Sables 

 

Les découvertes archéologiques dans les marais situés entre les Costières et le 

cordon littoral des Sables sont rares. Un établissement est situé dans les marais de La 

Fosse (Jéolas, 1979). Une amphore italique de type dressel (IIe- Ier s. av. J.-C.) et une 

amphore africaine à bord gradina (probablement IIIe s. ap. J.-C.) ont été découvertes 

dans les marais adjacents à l’étang de Scamandre (Bazile, renseignement oral, 2005 ; 

identification du matériel par Claude Raynaud, 2006). Ces indices archéologiques 

pourraient se situer sur le trajet d’un chenal rhodanien (Daladel ?) ou à proximité d’un 

plan d’eau (lagune/étangs côtiers ?).  

 

La faible représentation des sites romains et de la fin de l’Antiquité sur la plaine 

deltaïque de Petite Camargue (Figure 26) pourrait être mise en relation avec un réseau 

hydrographique peu développé contrairement à l’occupation du sol en Camargue 

(Leveau, 2004b). À l’est, des établissements (Provost, 1999) se localisent sur l’axe 

fluvial de Saint-Gilles (Saint-Césaire) et de Saliers (Lauricet). Les établissements 

directement en relation avec un chenal sont peu nombreux sur la plaine deltaïque de 

Petite Camargue. Aucun chenal rhodanien clairement identifié n’aurait permis de 

rejoindre le port d’Espeyran au Cailar via le Vistre. Par contre, une navigation adaptée 

aux faibles profondeurs des étangs littoraux reste possible (Cabot, 1991 ; Rey & al., 

2005a).  

 

Le cordon des Sables comporte des vestiges archéologiques référencés dans la 

carte archéologique de la Gaule, comme le trésor de deux cents monnaies impériales 

d’âges compris entre les IIe et IIIe s. ap. J.-C. découvert au XIXe s. dans le domaine de 

Saint-Jean (Provost., 1999). D’autres monnaies romaines ont été découvertes au Mas 

Krüger par Albaric (1973). Plus récemment, les prospections sur le cordon des Sables 

ont livré une importante occupation du sol s’articulant entre le IIe av. J.-C. et le Ier s. ap. 

J.-C. (Raynaud, 2005). Les établissements archéologiques repérés sur le cordon des 

Sables pourraient indiquer la présence d’un chenal actif.  

Au sud du cordon des Sables, des vestiges grecs et romains ont été trouvés au Grau de 

La Chèvre où l’on a traditionnellement évoqué l’existence d’un port (Denizot, 1959). 
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Compte tenu des éléments historiques et des datations au radiocarbone obtenues sur les 

flèches d’embouchure du Rhône de Peccaïs (Rey & al., 2005b), le cordon littoral sur 

lequel est installé le Grau de La Chèvre n’existait vraisemblablement pas avant l’an 

1000. Ces fragments archéologiques constitueraient alors des remaniements sous l’effet 

de la dynamique côtière et des tempêtes.  

 

L’intégration de toutes ces données archéologiques (Jéolas, 1979 ; L’Homer, 1993 ; 

Provost, 1999) et les prospections récentes de Cl. Raynaud (2005) mettent en avant une 

dynamique du peuplement littoral centrée entre le IIe s. av. J.-C. et le Ier s. ap. J.-C. Vers 

le IIe et Ier s. av. J.-C., la répartition des populations se diversifie au profit des plaines et 

des collines en relation avec une intensification de l’économie vivrière (Blanchemanche 

& al., 2003a).  

Le littoral prend un nouvel essor économique aux Ve-VII e siècles grâce à l’abbaye 

de Psalmodi « maîtresse de la Petite Camargue aux temps Carolingiens » (Young & 

Carter-Young, 1988 ; Bourin-Derruau & al., 2001). L’îlot de Psalmodi, coincé au Nord 

par les plaines alluviales du Vidourle et du Vistre et au Sud par le cordon des Sables, a 

porté un établissement majeur depuis le Haut Empire (Provost, 1999).  

 

2.5.4.2. Les épaves antiques au large du lobe fossile du Rhône de Saint-Ferréol 

 

L’inventaire des épaves a débuté dans les années 1980 sous l’égide du 

Département des Recherches Archéologiques Subaquatiques et Sous-Marines 

(DRASSM) pour aboutir à une cartographie des épaves d’époque antique, médiévale et 

moderne, avec dans certains cas, la possibilité d’indiquer les causes de l’échouage 

(Illouze, 1988). Long (2002) a étudié les modes d’échouement des épaves modernes sur 

les barres d’avant côte pour appliquer ce modèle aux épaves antiques. En se fondant sur 

ce modèle d’échouement et après avoir recensé, cartographié, daté et expertisé 

(conditions de naufrages) les navires, cet auteur propose une position relative du paléo-

rivage antique au large du lobe fossile du Rhône de Saint Ferréol (Long & Illouze, 

2004). Le remaniement des navires par les tempêtes et les courants reste possible, ce qui 

nécessite pour l’emploie de cette méthode un corpus important de vestiges permettant 

de reconstituer des alignements d’épaves.  

 

2.5.5. La période médiévale et moderne 

 

En 1248, la ville d’Aigues-Mortes est officiellement fondée par Louis IX, qui 

privé de Marseille, cherchait à établir un port en Méditerranée (Photographie 4). 
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Plusieurs croisades sont parties de la cité d’Aigues-Mortes. Mais le golfe d’Aigues-

Mortes se remblaie rapidement. Dès le XIIIe siècle, faute d’entretiens les plus 

élémentaires, les graus et les chenaux s’ensablent (Combes, 1951). Très tôt, les 

problèmes de circulation et d’ensablement dans le golfe nécessitent des travaux de 

réparation des graus. Vers 1273/1279, une jetée portuaire est construite au sud 

d’Aigues-Mortes, elle est nommée « la Peyrade » (Morize, 1914). Elle devait se situer 

ente l’étang de la Ville et la mer pour protéger le Grau Mole (Figure 27). Mais les 

dynamiques fluviales (défluviation, ensablement des chenaux) et les dynamiques 

côtières (formation de cordons d’embouchure, ensablement des graus) aggravent les 

conditions de navigation dans le golfe d’Aigues-Mortes. Des aménagements sont alors 

réalisés sur les cours d’eau pour les dévier ou les canaliser mais aussi au niveau des 

embouchures, soit maintenues ouvertes grâce à la stabilisation des berges (Ménard, 

1753 ; Rossiaud, 2002), soit abandonnées au profit d’une nouvelle passe. Enfin, la 

dynamique hydro-sédimentaire se modifie au cours du XVIIIe siècle, lorsque le cours du 

Vidourle est artificiellement dévié vers le Grau du Roi.  

La dynamique des graus démontre que le littoral de la Petite Camargue est soumis à des 

processus fluviaux et marins relativement puissants et morphogènes. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Photographie 4. Les remparts et la Tour Constance de la cité fortifiée d'Aigues-Mortes 

(Cliché Rey, 2004) 
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CONCLUSION CHAPITRE 2 

 

 

Les données récemment acquises dans la partie centrale et orientale du delta ont 

réactualisé les étapes de formation de la plaine deltaïque à l’Holocène. Le modèle établit 

par L’Homer & al. (1981) ne peut plus être utilisé dans sa globalité. Vella (2002) 

signale qu’à l’époque Romaine, le lobe de Saint-Ferréol partage le littoral rhodanien en 

deux golfes. En conséquence, les lobes progradants mis en place dans le paléogolfe 

d’Aigues-Mortes sont tous post-antiques. 

 

De nombreuses interrogations subsistent sur les étapes d’édification de la plaine 

deltaïque de Petite Camargue. La paléotopographie de cette région demeure incertaine 

sans l’acquisition d’une chronologie plus fine et fiable. Par ailleurs, le fonctionnement 

des chenaux et les processus hydro-sédimentaires responsables des morphologies 

littorales ne sont que très rarement évoqués. 

 

Plusieurs sites répartis entre les Costières et le rivage moderne vont être étudiés de 

façon à affiner le cadre chronologique, restituer les paléorivages, caractériser le 

fonctionnement hydro-sédimentaire des chenaux et des cordons d’embouchure 

associés et identifier la présence de forçages climatiques et/ou anthropiques dans le 

mode de mise en place de la plaine deltaïque. 
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CHAPITRE 3 
M ETHODES D’ETUDE DES PALEOENVIRONNEMENTS  

 

 

 

Ce travail vise à comprendre les mécanismes de progradation de la plaine 

deltaïque de Petite Camargue. Le prisme sédimentaire investigué se situe à la subsurface 

et malgré cela, son épaisseur pluri-métrique nécessite des moyens importants 

d’investigation dans des environnements variés. La démarche adoptée est une approche 

intégrée de différentes disciplines et méthodes de terrain : la sédimentologie sur 

carottage et à la surface ainsi que l’utilisation de référentiels actuels permettent 

d’appréhender les dynamiques de mise en place et la reconstitution des milieux de 

dépôt. Cette démarche est appuyée par l’étude des formes de surface ou à partir des 

reconstitutions 3D réalisées à partir des sondages. Il faut donc faire appel à diverses 

disciplines des sciences de la terre pour appréhender aux mieux ces environnements 

(géomorphologie, sédimentologie, palynologie, malacologie...).  

 

 

 

3.1. LA DEMARCHE GEOMORPHOLOGIQUE  

 

La cartographie constitue un moyen majeur pour rendre compte des formes, des 

dépôts et de la dynamique. Les cartes anciennes et les toponymes constituent une source 

d’information considérable. Les cartes géologiques d’Arles (L’Homer, 1987), des 

Saintes-Maries-de-la-Mer (L’Homer, 1975) et du Grau du Roi (L’Homer, 1993) sont 

des documents de synthèse sur les étapes de formation du delta du Rhône. Ces 

documents se sont largement inspirés des cartes anciennes pour la retranscription du 

réseau hydrographique fossile. Quant aux cordons littoraux fossiles, ils sont déjà 

identifiés au XIXe siècle (Martin-Charles, 1874). Les cartes pédologiques (Arnal, 1984 ; 

Bouteyre & Duclos, 1994), les photographies aériennes de préférence anciennes et les 

images satellites à haute résolution fournissent des informations considérables : ils 

permettent de caractériser la nature des formes du relief et des matériaux, de restituer le 

tracé terminal des bras morts fluviaux rhodaniens et les cordons d’embouchure et de 

caractériser l’ampleur des phénomènes dynamiques.  
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Des Costières au cordon littoral actuel, la progradation de la plaine deltaïque de Petite 

Camargue a généré plusieurs paysages composés de marais au milieu desquels il existe 

des étangs salés plus ou moins considérables, des chenaux et des crevasses fluviales 

abandonnés et des cordons littoraux fossiles. La retranscription cartographique des 

paléochenaux et des cordons fossiles repose sur celle réalisée par L’Homer (1987 et 

1993) mais aussi sur les images satellites (LANDSAT, 2000) et les photographies 

aériennes (SPHAIR, 2000). Les données ont été géoréférencées dans un Système 

d’Information Géographique sous le logiciel Map Info®. Les paléochenaux rhodaniens 

constituent aujourd’hui des zones déprimées qui servent de support à la formation de 

nouveaux milieux comme les étangs saumâtres (Photographie 5), les marais ainsi que 

les mares temporaires (Grillas & al., 2004).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Les cordons d’embouchure fossiles édifiés par les chenaux rhodaniens sont bien 

préservés en surface. Leur cartographie permet de distinguer un éventail de formes 

littorales. Cette variabilité morphologique met en avant des dynamiques hydro-

sédimentaires distinctes que nous allons tenté de cerner grâce à l’étude du 

fonctionnement de quelques deltas modernes.  

 

La reconstitution des milieux de dépôt et les dynamiques de mise en place s’appuient 

aussi sur la sédimentologie sur carottage et à la surface et sur des analogues actuels.  

 

3.2. SITES ET MODES DE PRELEVEMENT  

 

La progradation deltaïque isole précocement au pied des Costières des espaces 

lagunaires et palustres qui subissent des colmatages fluviaux et gardent l’emprunte de 

défluviations (Figure 28). L’identification du mode d’évolution est menée à partir de 

 
Photographie 5. Bras mort de Peccaïs en eau (cliché Rey, 2005). 
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carottages profonds effectués au carottier russe (Photographie 6 A). Les sondages se 

situent en contrebas des Costières, dans l’axe supposé du Rhône des Tourradons et dans 

les marais de La Fosse (Figure 28). Alignés selon un transect de façon à traverser 

l’ensemble des dépôts palustres, les sondages permettent de caractériser 

sédimentologiquement les paléochenaux ou supposés tel, identifiés préalablement sur 

photo-aériennes et cartographiés dans des études antérieures (L’Homer, 1987).  

 

La plaine deltaïque prograde par des systèmes de cordons littoraux associés à des 

embouchures et des distributaires fluviaux (Figure 28). Des sondages dans les bras 

morts fluviaux en un ou plusieurs points permettent d’établir les caractéristiques 

hydrodynamiques et leur chronologie absolue à partir de datation par le radiocarbone. 

Les bras morts fluviaux de Daladel, de La Ville, de Saint-Roman et du Rhône Vif et le 

cordon d’embouchure fossile de Mourgue ont été sondés au carottier russe (coord. Ph. 

Blanchemanche) et à la gouge (Photographie 6 A). Le paléochenal de Peccaïs a été 

sondé au carottier à piston stationnaire (Photographie 6.B) du CETE (coord. M. 

Guillemard). Les cordons d’embouchure fossiles de Tasse et de Figuerasse ont été 

sondés au carottier à percussion (Photographie 6 C) de façon à les comparer 

sédimentologiquement et d’en établir une chronologie absolue à partir de datation 14C. 

Plusieurs coupes sédimentaires relevées aux salins d’Aigues-Mortes mettent en avant 

les faciès sédimentaires du cordon d’embouchure de Fangassier édifié par le Rhône de 

Peccaïs (Photographie 7).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Photographie 7. Coupes sédimentaires relevées sur des cordons d’embouchure fossiles 

édifiées par le chenal de Peccaïs (Cliché, Rey, 2005). 
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3.3. LES INDICATEURS GRANULOMETRIQUES ET SEDIMENTOLOGIQUES  

 

L’étude sédimentologique permet de connaître les processus d’érosion, de 

transport et de sédimentation qui ont présidé au dépôt du sédiment. Quant à l’analyse 

granulométrique, elle a pour objet de mesurer la taille des grains et de connaître la 

fréquence statistique des différentes tailles de grains.  

Les carottages ont permis de recomposer la stratigraphie. Pour l’analyse 

sédimentologique, les prélèvements ont été réguliers selon un pas variant de 5 à 10 cm. 

Le pas d’échantillonnage a été resserré lorsque les niveaux sédimentaires rencontrés 

présentaient un plus grand intérêt. Les analyses granulométriques ont été effectuées au 

Centre Européen de Recherches Préhistoriques de Tautavel (CERPT) et à l’École des 

Mines d’Alès, les deux laboratoires disposant du même granulomètre laser de type 

Coulter 260. Les grains inférieurs à 2mm ont été systématiquement placés dans le 

granulomètre laser. Seuls les sables des cordons littoraux fossiles ont été tamisés à sec 

sur une colonne de tamis aux normes AFNOR.  

Les données acquises apparaissent sous la forme de courbes granulométriques 

cumulées et sont classées en familles pour caractériser la dynamique des dépôts. Les 

environnements de dépôts fluviatiles et marins montrent des courbes très 

caractéristiques de ces milieux avec respectivement des courbes sigmoïdes et 

paraboliques. À partir des courbes granulométriques, il s’avère possible de calculer des 

indices statistiques selon les formules de Folk & Ward (1957) : le grain moyen (GM), 

l’indice de tri (So) et l’indice d’asymétrie (Ske) :  

 

GM = (P84 + P16 + P50) / 3 

So = (φ84 - φ16)/ 4 + (φ95- φ5) / 6,6 

Ske = ((φ84 + φ16) -2 φ50) / 2 (φ84 - φ16) + ((φ95 + φ5) +2 φ50) / 2 (φ95 - φ5) 

 

- Le grain moyen représente la moyenne entre plusieurs processus et doit en 

conséquence être interprété avec prudence. Ajouté aux représentations texturales, le 

grain moyen contribue à quantifier la granularité de l’échantillon et il peut aussi traduire 

la compétence moyenne de l’agent de transport. 

- L’indice de tri  permet d’appréhender l’énergie du mode de transport : un 

sédiment bien trié (faible valeur de phi) présente des conditions d’énergie régulières et 

soutenues alors qu’un sédiment mal trié (forte valeur de phi) induit des conditions 

d’énergie variables en fréquence et en intensité entraînant alors le dépôt en vrac du 

sédiment. Le mauvais classement peut également signifier un sédiment peu évolué dû à 

un transport généralement court sans aucun tri granulométrique. 
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- L’indice d’asymétrie révèle la prépondérance en particules fines (valeurs 

positives) ou grossières (valeurs négatives) par rapport à la moyenne de l’échantillon.  

- Le ballast (>2mm) n’a pas fait l’objet d’analyses poussées. Les graviers et les 

galets ont été assujettis à une analyse morphologique succincte. La taille maximale des 

galets, leur émoussé et leur degré d’aplatissement sont décrits pour obtenir une 

composition lithologique qualitative, estimer la durée du transport et dans certains cas 

déterminer l’origine. Enfin, la présence de galets dans la charge de fond d’un 

paléochenal permet d’apprécier la compétence des courants de traction. 

- La médiane (M) ou (D50) constitue un moyen statistique capable d’estimer et 

de comparer la force moyenne des courants transporteurs (Arnaud-Fassetta, 1998).  

 

L’étude des 280 échantillons a révélé la variété des milieux de sédimentation qui 

s’exprime en partie dans la composition granulométrique du sédiment. La relation entre 

la taille des grains et l’indice de tri n’apparaît pas probante, le sédiment s’avère 

généralement médiocrement mal classé. Les courbes granulométriques pluri-modales 

mettent en évidence des stocks sédimentaires différents (souvent à la suite d’apports 

latéraux) donnant une granulométrie complexe. Seul le matériel sableux des cordons 

littoraux fossiles présente un très bon classement. La corrélation entre la taille du grain 

et l’asymétrie n’est pas concluante ; dans la majorité des cas, l’asymétrie est positive, 

que se soit pour les particules en décantation dans un étang ou dans une lagune ou 

encore la mise en dépôt des fines en fin de crue. Seule la charge de fond des chenaux 

révèle une asymétrie plus faible voire faiblement négative. 

 

L’identification des unités lithotratigraphiques s’accompagne d’une analyse 

granulométrique des fractions sableuses à argileuses, selon la méthode de Passega 

(1957). L’image C/M des dépôts mis au point par Passega (1957) paraît très 

intéressante. De la courbe cumulative sont extraits la médiane et le percentile supérieur 

(C ou D99) respectivement reportés en abscisse (M) et en ordonnée (C). Cette méthode 

permet de caractériser les processus de l’alluvionnement des différents milieux fluviaux 

actuels et passés. Son application s’est développée dans les années 1980 (Bravard, 

1983 ; Bravard & al., 1986 ; Bravard & Peiry, 1999) et depuis, elle a été utilisée de 

nombreuses fois sur l’Arve (Peiry, 1988), la Saône (Astrade & Bravard, 1999) et sur le 

Rhône (Arnaud-Fassetta, 2003 ; Burot, 1998 ; Salvador & al., 1993 ; Salvador & al., 

2002 ; Raccasi, 2003 ). Les travaux démontrent que chaque milieu dispose de sa propre 

image C/M. Enfin, l’image CM d’un cours d’eau peut évoluer temporellement à la suite 

d’une modification de l’intensité et du rythme des flux hydriques (Bravard & al., 1986).  
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L’image C/M se subdivise en plusieurs segments représentatifs de transport 

connus. 

- Le segment OP correspond au transport par roulement en mode énergique. Ce 

segment représenterait la charge de fond à galets du Petit Rhône. 

- Le segment PQ est caractéristique de particules transportées en suspension graduée 

en mode énergique associées à quelques grains mis en place par roulement. L’image 

donnée est le plus fréquemment celle des sables moyens du chenal et des bancs 

médians. Ce segment PQ présente la charge de fond sableuse du Petit Rhône à 

proximité de Sylveréal. 

- Le segment QR est représentatif d’un transport en suspension graduée influencé par 

les turbulences du fond et des berges. Les dépôts associés à cette image correspondent 

également à des sables marins bien triés. Ce segment est défini par les valeurs Cu 

(limite de la suspension uniforme) et Cs (limite de la suspension graduée). 

- Le segment RS correspond au transport en suspension uniforme. 

- Le segment T exprime un transport de particules très fines en suspension pélagique 

(mode calme). L’image est souvent celle d’un milieu de décantation palustre.  

Les échantillons sont parfois situés au delà du segment. Le dépôt peut être interprété 

comme un mélange de sédiments issus de processus alternés (suspension uniforme et 

suspension graduée), ceci caractérise les berges soumises à un exhaussement sous 

l’action de phases d’hydraulicité contrastée (Bravard & al., 1986). 

 

L’emploi de l’image C/M de Passega s’effectue à partir d’un référentiel des 

milieux de sédimentation actuels. Arnaud-Fassetta (1998) a réalisé un référentiel actuel 

des milieux fluviaux du Petit Rhône. Mais certains milieux de la plaine deltaïque de 

Petite Camargue, notamment les bras morts fluviaux transformés en plans d’eau 

saumâtres, présentent des stocks sédimentaires différents : les dépôts se composent 

d’alluvions et de sables issus des cordons littoraux fossiles adjacents. Une image CM a 

donc été créée à partir de celle de Arnaud-Fassetta (1998) et de nos propres données 

(Figure 29). 
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Figure 29. Image C/M des milieux fluviaux du Petit Rhône. * Données acquises sur le 
Petit Rhône (Arnaud-Fassetta, 1998) ; ** Données acquises dans la plaine deltaïque de Petite 
Camargue (Rey, 2005). 
 

3.4. GEOCHIMIE DES DEPOTS  

 

3.4.1. Dosage du CaCO3 

 

Le calcimètre Bernard permet de mesurer le volume de CO2 dégagé par action de 

l'acide chlorhydrique (HCl) sur le carbonate de calcium (CaCO3) des terres fines. Pour 

ne pas doser la réaction avec le carbonate de magnésium, la manipulation est arrêtée 

après la première stabilisation de la colonne liquide. L’intérêt de cette manipulation 

consiste à mettre en évidence des altérations pédologiques et la richesse en 

thanatocénose des milieux deltaïques. 

 

3.4.2. Dosage de la matière organique 

 

La matière organique est extraite des terres fines grâce à une attaque à l’eau 

oxygénée. La différence de poids à sec permet d’estimer la teneur en matière organique 

d’un échantillon. Le taux de MO varie en fonction du milieu et des rythmes de 
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sédimentation. En effet, une vitesse de sédimentation élevée limite la bioturbation et 

permet alors de préserver la matière organique dans le sédiment.  

Les concentrations organiques obtenues dans les échantillons prélevés dans la 

plaine deltaïque de Petite Camargue apparaissent relativement constantes. Le lissage de 

l’information est probablement lié au fait que la destruction de la matière organique n’a 

pas été sélective. À cet effet, le taux brut de la matière organique représente 

indifféremment les bois flottés, les débris végétaux et éventuellement les charbons ainsi 

que la matière organique produite par le milieu.  

L’identification des niveaux organiques est facilitée par la présence de fragments 

de bois macroscopiques et par les particules organiques mais aussi par la teinte sombre 

et noire du sédiment. 

 

3.5. LES DONNEES BIOLOGIQUES/METHODES  

 

3.5.1. Malacologie 

 

Les faunes actuelles et fossiles de Camargue sont étudiées depuis longtemps. 

Paulus (1949) a réalisé une analyse très complète des espèces rencontrées sur le littoral 

de Camargue et sur certains cordons littoraux fossiles. Plus localement, Archambault-

Guézou (1982) a fourni une analyse autoécologique et synécologique des cordons 

littoraux fossiles et actuels du golfe d’Aigues-Mortes. D’autres études aux orientations 

variées fournissent des informations complémentaires comme les recherches de Mars 

(1966) sur les faunes malacologiques de quelques étangs méditerranéens. 

La macrofaune a été qualitativement étudiée par Joël André (Laboratoire 

Zoogéographie, Université Montpellier III) sur des échantillons issus des sondages 

carottés du site des Tourradons et de Scamandre (Partie II, Chapitre 1). L’identification 

des espèces de mollusques a donc permis de préciser les environnements de dépôts, et 

d’indiquer la profondeur et le type de substrat nécessaire à leur développement.  

Par ailleurs, le faible diamètre du carottier atténue l’information malacologique en 

limitant l’image de leur agencement, de leur position et de leur degré d’abondance. À 

chaque fois que cela a pu être possible, les traces de déplacement et d’habitat produit 

par la macrofaune ont été décrites. Il s’agit essentiellement des terriers représentés par 

des perforations plus ou moins denses dans le sédiment. Les espèces malacologiques et 

l’intensité des bioturbations contribuent à décrire les conditions du milieu (Reineck & 

Singh, 1986). 
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3.5.2. Palynologie 

 

Au niveau régional, on notera les thèses de Triat-Laval (1978) sur la végétation du 

Bas Rhône à l’Holocène et plus récemment les travaux de Puertas (1998) dans le delta 

du Lez et Baudoin (2003) sur le golfe du Lion. Une collaboration a été instaurée avec 

Serge Müller, palynologue à l’Institut des Sciences de l’Évolution de Montpellier 

(Université Montpellier II) qui a étudié les pollens des carottes RT.1 (site des 

Tourradons). Les prélèvements ont été réguliers selon un pas variant de 5 à 10 cm. Le 

pas d’échantillonnage a été resserré lorsque les niveaux rencontrés présentaient un plus 

grand intérêt. Le comptage absolu des grains exprimé en nombre de pollens par gramme 

de sédiment apporte des indications sur la vitesse de sédimentation et sur la densité du 

couvert végétal. 

L’ensemble des spectres polliniques figure dans un diagramme palynologique qui 

illustre l’évolution des paysages végétaux de 2920 - 2680 av. J.-C. au IIIe - Ve ap. J.-C.  

 

3.6. LES DONNEES ARCHEOLOGIQUES 

 

Les éléments archéologiques peuvent être utilisés comme des indicateurs 

chronologiques des bras fluviaux mais aussi des graus et des cordons littoraux. Les 

vestiges archéologiques constituent aussi un moyen efficace pour dater les unités 

sédimentaires. La présence d’un établissement contribue à donner un terminus post-

quem à la formation sédimentaire qu’il scelle. Par ailleurs, la position altimétrique des 

établissements permet d’évaluer la topographie du site et les rythmes de sédimentation. 

En contexte deltaïque, ce sont aussi les rythmes de progradation qui peuvent être 

quantifiés à partir de la position géographique des établissements. Cette méthode a par 

exemple été appliquée sur les deltas de l’Ombrone (Bellotti & al., 2004) et de l’Arno 

(Pranzani, 2001). Mais la chronologie de l’occupation ne coïncide pas obligatoirement à 

la chronologie de formation.  

Dans la plaine deltaïque de Petite Camargue, les indices archéologiques à 

proximité des fleuves demeurent assez rares et précieux. L’occupation humaine se 

concentre à l’intérieur du littoral au cours de la protohistoire (Bourin-Derruau & al., 

2001) tandis que l’occupation antique est plus dense sur les cordons littoraux (Raynaud, 

2005). À proximité du Grau de La Chèvre, des vestiges archéologiques épars (poteries) 

ont été recueillis (L’Homer, 1993). Ces éléments sont à prendre avec précaution car 

l’existence de ces vestiges ne préfigure pas automatiquement la présence d’un port au 

débouché d’un grau. Il faut envisager l’influence des courants côtiers et des tempêtes 

dans le remaniement de ces fragments archéologiques venant se déposer sur la côte. Ce 
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phénomène a été mis en évidence sur un cordon du Rhône de Saint-Ferréol par Vella 

(1999). 

La position des épaves antiques permet de reconstituer des paléorivages 

(Barusseau & al., 1996 ; Long, 1997 et 2002 ; Sivan & al., 2001 ; Long & Illouze, 

2004). En Camargue, Vella (2004) a utilisé cette méthode pour établir une chronologie 

relative du quatrième cordon littoral appartenant au lobe fossile du Rhône de Saint-

Ferréol (Partie III - Chapitre 1). 

 

3.7. DATATION ET METHODES DE DATATION  

 

3.7.1. Les datations radiocarbones sur le bois et les débris végétaux 

 

Les datations et les calibrations sont issues pour l’essentiel du Centre de Datation 

par le Radiocarbone de Pologne (code : Gda). Le choix de la méthode de datation a été 

fonction de la quantité de matériel disponible. Un grand nombre d’échantillon a été daté 

par accélérateur de particules (Valladas & al., 2001) et secondairement par la méthode 

classique. Quelques dates ont été réalisées au laboratoire de Saclay, avec trois échecs à 

la préparation sur les échantillons issus du sondage carotté MSCA.1. Les intervalles de 

dates calibrées sont calculés en utilisant le logiciel Calib rev. 4.4 (Stuiver & al., 1998) 

au niveau de confiance 95, 4% (2 sigma). Les âges en années réelles sont exprimés 

selon les expressions, av. J.-C. et ap. J.-C. alors que la terminologie B.P. est 

exclusivement réservée à la date non corrigée. L’existence de vestiges archéologiques et 

médiévaux rend indispensable le calibrage des âges 14C pour comparer les chronologies 

historiques et archéologiques. 

 

Dix huit dates radiocarbones ont été acquises dans le secteur étudié (Tableaux 1 et 

2). Elles viennent compléter un faisceau de dates essentiellement obtenues au Nord et 

l’Ouest d’Aigues-Mortes et d’une manière plus disparate en bordure des Costières 

(Bazile, 1976 ; L’Homer, 1987). Une collaboration fructueuse a été instaurée avec Lucie 

Chabal, anthracologue à l’Institut de Botanique, Université de Montpellier II, qui a pu 

dans certains cas déterminer les espèces de bois. Toutes les datations réalisées sur de la 

matière organique diffuse ont été rejetées en raison de leur incohérence chronologique 

avec les autres dates 14C.  
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Echantillon 
Profond
eur (m. 
NGF) 

N° de Lab. Age 14C BP 
Age calibré 

 (av. J.C./ ap. 
J.C.) 

Coordonnée 
Lambert III 

Nature de 
l'échantillon d 13C 

RT1.200 -0,6 GdA-331 1770 ± 35 260 / 420 ap. Charbons nc 

RT1.32 
rejetée 0 

-2,5 GdA-332 6440 ± 70 5480 / 5320 av. Matière organique nc 

RT1.435 -3,35 GdA-365 4240 ± 40 2920 / 2680 av. Bois nc 

RT1.750 -6,5 GdA-15610 6195 ± 115 5460 / 4810 av. 

762,9 - 147,4 

Bois nc 

RT2.345 -5 GdA-664 4610 ± 50 5500 / 5050 av. 762,9 - 147,5 Bois nc 

MSCA.1.355 -3,3 Saclay-1376 5780 ± 50 4770 / 4500 av. 762,6 - 147,5 Charbons 28,5 

MSCA.2.460 -4,6 GdA-665 4990 ± 50 5900 / 5600 av. Bois nc 

MSCA.2.540 -5,4 GdA-666 5730 ± 50 6650 / 6400 av. 
762,7 - 147,5 

Bois nc 

VER1.46 +0,04 Saclay - 2636 660 ± 30 1284 / 1393 ap Bois 28,40 

VER1.570 -5,2 Saclay - 1381 1920 ± 35 2 / 212 ap. 

760 - 141,1 

 Bois 26,15 

FP3.244 

rejetée 
-2,14 GdA-453 820 ± 30 1160 / 1280 ap. Matière organique nc 

FP3.445 -4,15 GdA-455 350 ± 30 1460 / 1640 ap. Bois nc 

FP3.494 -4,64 GdA-456 1410 ± 30 580 / 680 ap. Bois nc 

FP3.530 -5 GdA-457 1390 ± 30 600 / 685 ap. 

754 - 135,2 

 

Bois nc 

FAN 3.86 -0,86 GdA-15750 1080 ± 60 770 / 1050 ap. 752,9 - 139,1 Bois nc 

FAN 3.48 -0,48 GdA-578 1065 ± 30 920 / 1060 ap. 752,9 - 139,1 Bois nc 

TAS 115 
rejetée 

-1,24 GdA-483 155.62 ± 0.45 Mars 1963 / Juillet 
1970 

752,9 - 139,1 Matière organique nc 

Tableau 1. Datations 14C réalisées sur le bois et des débris végétaux (Rey, 2005).  

nc : non communiqué 

 

3.7.2. Les tourbes 

 

Un niveau tourbeux a été prélevé lors du sondage carotté (MSCA.3) réalisé au 

pied des Costières (Tableau 2). La tourbe constitue une formation riche en matière 

organique d’origine végétale, de couleur brune, grise ou noire. Il existe différents types 

de tourbes en fonction de leur âge, du type de végétaux en décomposition, du contexte 

de formation (littoral, lacustre, palustre) et des conditions climatiques. Pour se former, 

la tourbe a besoin d’un excédent de matière organique ainsi que de l’eau pour asphyxier 

le milieu et freiner la décomposition organique.  

La datation sur tourbe nécessite de considérer les modalités lentes de la formation 

de ce matériau et notamment l’effet de tassement. La tourbe se tasse sous son propre 
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poids et le tassement augmente avec la profondeur (Pirazzoli, 1976). Dans les premiers 

siècles de sa formation, ce processus est rapide et ensuite il diminue lentement. Les 

causes principales du tassement sont la diminution de la perméabilité avec les 

changements de densité, l’importance des déformations plastiques, la réduction de 

volume causée par les phénomènes de décomposition et la perte en eau.  

 

Echantillon Profondeur 
(m. NGF) N° de Lab. Age 14C BP 

Age calibré 
 (av. J.C./ ap. 

J.C.) 

Coordonnée 
Lambert III 

Nature de 
l'échantillon d 13C 

MSCA.3.437 -3 GdA-547 5460 ± 70 4460 / 4060 av. 762,1 - 151,1 Tourbes nc 

Tableau 2. Datations 14C réalisées sur de la tourbe (Rey, 2005). nc : non communiqué. 

 

3.7.3. Les coquilles marines 

 

Les datations de Bazile (1974 et 1976) et de L’Homer (1981, 1987 et 1993) sont 

en majorité réalisées sur des coquilles. Ces dates anciennes ne prennent pas en compte 

l’effet réservoir de la mer. Cet effet réservoir se produit par les échanges qui se font 

entre le CO² dissout dans la mer et celui de l’atmosphère (Evin & al., 2001). 

L’absorption du gaz carbonique par l’eau de mer n’est pas instantanée et varie en 

fonction de la profondeur ou de la configuration du rivage. Néanmoins, les datations 

acquises par F. Bazile et A. L’Homer ont été obtenues à partir de prélèvements en 

surface de coquilles marines et lagunaires des milieux côtiers peu profonds. Ces espèces 

des milieux peu profonds sont vraisemblablement moins sensibles aux fluctuations de 

l’effet réservoir entre les couches d’eau profondes et les couches superficielles. Selon 

Pelc (1995), les milieux peu profonds facilitent l’absorption de l’oxygène et du gaz 

carbonique. Cela  a pour conséquence de diminuer l’effet réservoir du milieu marin à 

une valeur inférieure à quatre cents ans. Cependant, en l’absence de référentiel local, la 

valeur de 400 ans a été appliquée systématiquement (Oberlin & al. 2001). Ne disposant 

pas des valeurs de δ13C pour les dates plus anciennes, les centres de Radiocarbone de 

Lyon et de Monte-Carlo leur attribuaient une valeur forfaitaire de 0 ‰, soit une valeur 

assez proche des valeurs δ
13C mesurées par Vella (1999). Cet auteur a obtenu sur des 

coquilles marines et de Cerastoderma glaucum des valeurs comprises entre –1,82‰ (Ly 

8023) et 1,02‰ (Ly 7160). Ces données montrent de faibles disparités entre les 

échantillons qu’ils soient issus de milieux marins ou laguno-marins. Finalement et pour 

prendre en compte l’effet réservoir de l’eau de mer, les dates anciennes sont calibrées à 

l’aide de la courbe de calibration dite « marine ».  
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L’origine du matériel daté de la plaine deltaïque de Petite Camargue n’est pas 

toujours détaillée (Bazile, 1974 et 1976 ; L’Homer & al., 1981 ; L’Homer, 1987 et 

1993). Hormis quelques éléments retrouvés dans diverses publications et des 

informations données par F. Bazile (renseignement oral, 2005), il nous est impossible de 

connaître avec exactitude la macrofaune utilisée. Seules les dates les mieux renseignées 

sont utilisées et calibrées (Tableau 3). À partir de quelques genres de Lamellibranches 

comme Cerastoderma, Glycymeris, Venus, Donax et Ostrea, plusieurs datations ont été 

réalisées sur les cordons fossiles du golfe d’Aigues-Mortes et les marais adjacents 

(Figure 30).  

 

Nom du site N° de Lab. Age 14C BP 
Age calibré 

(av/ap. J.C.) 2 

Coordonnée 
Lambert III 

sud2 

∆C132 

(estimé) 

Nature de 
l’échantillon 

       

    Bazile, 1974     

Les Dix Portes MC 1302 7200± 120 5960 / 5510 av.  753,0 - 145,8 0 Coquilles marines 

Les Dix Portes MC 1115 7300 ± 120 6040 / 5600 av.  753,0 - 145,8 0 Coquilles marines 

Mas Grand Chaumont MC 671 6560 ± 90 5310 / 4900 av.  745,4 - 143,7 0 Cardium 

Villa des Sables MC 813 6730 ± 120 5520 / 5020 av.  743,9 - 143,3 0 Cardium 

Petit Travers Ly 1511 7050 ± 190 5960 / 5250 av.  736,7 - 141,4 0 Coquilles marines 

      
 

  

    Bazile, 1976     

Marais de Scamandre MC 1161  4190 ± 70 2491 / 2121 av. ?  0 Cardium 

Le Repiquet MC 1162 4160 ± 50 2422 / 2138 av.  765,8 - 151 0 Nassa nitida 

Les Dix Portes MC 916 7050 ± 100  5760 / 5410 av.  751,3 - 147,1 0 Coquilles marines 

Port Vieil MC 917  3800 ± 130 2620 / 1830 av.  751,3 - 147,1 0 Coquilles marines 

Les Dix Portes MC 918 2350 ± 100 770 / 200 av.  751,3 - 147,1 0 Coquilles marines 

  
   

  
 

  

 
  

 L’Homer & al. 
1981 

  
 

  

Etang de la Marette MC 1366 5830 ± 120 4530 / 4000 av.  747,5 - 143,3 0 Coquilles marines 

       

   L'Homer, 1987    

Marais de la Fosse Ly 1265 3820 ± 140 2189 / 1473 av.  764,79 - 145,8 0 Cardium 
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    L'Homer, 1993     

Le Canet Ly 1264 1720 ± 130 30 / 600 ap. 754,3 - 139,9 0 ? 

Baisse de Mondragon Ly 1764 1090 ± 150 1008 / 1521 av. 751,94 - 133,7 0 Coquilles marines 

Ventadis Ly 1765 1880 ± 230 4 / 1000 ap.  751,57 - 132,7 0 Coquilles marines 

Les Dix Portes MC 1364 6800 ± 130 5600 / 5090 av.  752,7 - 145, 6 0 Coquilles marines 

La Pataquière Ly 1514 5460 ± 160 4245 / 3550 av.  748,4 - 142,7 0 Coquilles marines 

Grand Travers Ly 1512 6080 ± 110 4780 / 4330 av.  753,7 - 141,4 0 Coquilles marines 

Bergerie Haute plage Ly 1513 6060 ± 170 5534 / 4821 av.  742,99 - 143,2 0 Coquilles marines 

Tableau 3. Datations réalisées sur les cordons littoraux fossiles d’Aigues-Mortes et dans  

les marais de Scamandre et de la Fosse (2 . Données Rey, 2005). 
 
 
 
 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Figure 30. Répartition géographique des datations réalisées par Bazile (1974, 1976) et 

L’Homer (1981, 1987, 1993) en Petite Camargue (Rey, 2005). 
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3.8. LES DONNEES ICONOGRAPHIQUES ANCIENNES ET LES MANUSCRITS 

 

L’étude des métamorphoses fluviales historiques à partir des cartes anciennes 

permet de signaler la variation des flux liquides et solides (Schumm, 1981). Les 

chenaux peuvent être rectilignes, à méandres, tressés ou anastomosés (Schumm). 

Chaque style exprime donc un ajustement des variables internes aux flux hydriques 

(Schumm, 1981). Dès lors, si le bras mort fluvial est rapidement et convenablement 

fossilisé, sa géométrie de surface sera significative du fonctionnement hydrologique du 

chenal au moment de son abandon. Ainsi, la géométrie du chenal abandonné constitue 

un élément important dans la reconstitution des paléoenvironnements et dans 

l’interprétation paléohydrologique. La géométrie du chenal informe aussi sur la 

dynamique de transport de ce dernier. Quant à l’étude approfondie de la géométrie du 

chenal (rapport largeur/profondeur) et de la nature des matériaux déposés à l’intérieur 

de celui-ci, elle conduit à proposer des scénarii de fonctionnements hydrologiques 

(Leopold & Wolman, 1957 ; Miall, 1985 ; Tricart, 1977 ; Schumm, 1981 ; Bravard & 

Petit, 1997). Il existe donc une interdépendance entre les variables hydrologiques et 

hydrauliques de sorte que la géométrie du lit constitue une réponse morphologique aux 

facteurs internes et externes.  

 

Plusieurs cartes anciennes furent utilisées pour retracer les rivages successifs, 

positionner les graus et les theys aux embouchures et identifier le réseau 

hydrographique. L’usage de nombreuses cartes fut limité en raison du manque de 

précision géométrique, l’absence d’échelle et d’un nord géographique inhérent à la 

pluralité des auteurs et de leur aspiration. Seules les cartes les plus fiables (Tassin, 

1634 ; De Lisle, 1715 ; Bellin, 1764 ; Cassini, 1777 ; Martin Charles, 1874) ont été 

traitées par un logiciel de Système d’Information Géographique (MapInfo®) et 

interprétées (Annexe 2). Les cartes topographiques récentes ont été géoréférencées à 

partir des points de coordonnées terrestres indiqués sur le document. Le système de 

coordonnée utilisé pour le sud de la France est le système français méridien de Paris et 

la projection Lambert III sud. Les croisillons Lambert, présents sur les cartes 

topographiques, sont utilisés comme points d’amer. Un minimum de trois points d’amer 

est nécessaire au Système d’Information Géographique pour réaliser le 

géoréférencement. Au delà, la précision augmente et s’affine en fonction du nombre de 

points d’amer. Les cartes topographiques servent donc de base pour les autres cartes, du 

moins celles qui ne disposent pas des coordonnées terrestres. Dans ce cas, il est 

nécessaire de trouver des points d’amer similaires entre la carte topographique déjà 

géoréférencée et les cartes les plus anciennes. Ces points d’amer correspondent le plus 
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souvent à d’anciens mas, des zones de confluences fluviales, des monuments historiques 

(Tour Carbonnière, Tour Constance, abbaye de Psalmodi), des fortifications (remparts 

d’Aigues-Mortes)... 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 31. Utilisation des cartes anciennes pour reconstituer l’évolution historique du 

delta du Rhône (Rey, 2005). 

 
A) Carte générale de toutes les costes de France : partie de la coste de Languedoc (Tassin, 1634) 
 

 

B) Environs d ’Aigues-Mortes, de Peccaïs et de la Petite Camargue (Jacques Nicolas Bellin, 1764) 
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La mauvaise géométrie de certaines cartes anciennes a nécessité l’intégration d’un 

maximum de points d’amer pour augmenter la précision du calage géographique. 

Néanmoins, une marge d’erreur subsiste, estimée à environ cinquante mètres pour les 

cartes les plus anciennes. À l’issue de ce travail, on dispose d’une base de données géo-

archéologiques. Pour pallier l’absence de données chronologiques antérieures au XVIe 

siècle, les scénarii paléogéographiques s’appuient sur un corpus de datations 

radiocarbones. 

L’utilisation de manuscrits anciens a été limitée. L’information donnée par les auteurs 

s’avère très souvent subjective. Un devis daté de 1532 (Ménard, 1753) a été exploité 

plus en détail (Annexe 1). 
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PARTIE II. Histoire hydrologique et sédimentaire des 
paléochenaux rhodaniens en Petite Camargue 

 

 

 

Cette seconde partie est consacrée à l’étude des chenaux apparents en surface de la 

partie occidentale du delta rhodanien. Les paléochenaux repérés en surface et 

cartographiés par les travaux de L’Homer (L’Homer, 1975, 1987 et 1993) permettent 

d’implanter les sondages carottés dans les paléochenaux. On cherche à caractériser le 

fonctionnement hydrologique du chenal à partir de 1) la datation de leur période 

d’activité et d’avulsion, 2) des caractéristiques sédimentaires (granularité et structures 

sédimentaires) et 3) de l’établissement de séquence type de fonctionnement et de 

colmatage. 

Les quatre chapitres consacrés aux paléochenaux rhodaniens de la plaine deltaïque 

de Petite Camargue sont présentés chronologiquement grâce aux données 14C acquis 

dans leur charge de fond et aussi grâce à des informations textuelles historiques.  
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CHAPITRE 1 
LA PLAINE DELTAÏQUE DE PETITE CAMARGUE ET LE RHONE DES 

TOURRADONS 
 

 

 

1.1. CADRE GEOMORPHOLOGIQUE  

 

Le delta du Rhône actuel se divise en deux espaces : en rive gauche du Petit 

Rhône, la Camargue et en rive droite, la Petite Camargue qui constitue la partie 

occidentale du delta rhodanien. D’Est en Ouest la Petite Camargue s’étend de Saint-

Gilles à l’étang de l’Or. Du Nord au Sud, la différenciation des paysages permet de 

séparer les espaces circonscrits entre les Costières et le cordon des Sables d’un 

deuxième espace qui se limite entre le cordon des Sables et le rivage actuel.  

Le secteur étudié s’inscrit dans la partie septentrionale de la plaine deltaïque de 

Petite Camargue isolée entre le talus des Costières (composé de galets) et au sud par le 

cordon fossile des Sables (Figure 32). Le paysage est celui des zones humides où les 

marais côtoient de vastes étangs plus ou moins saumâtres. 

Entre les Costières et le cordon des Sables, A. L’Homer a cartographié et décrit les 

empreintes alluviales comme celles d’un chenal alluvial nommé Rhône mort des 

Tourradons (L’Homer & al., 1981 ; L’Homer, 1987). De plus, les historiens et les 

archéologues suggèrent que le port de commerce protohistorique d’Espeyran fondé sur 

les hauteurs des Costières (Barruol & Py, 1978) et le gisement archéologique de 

l’époque Romaine découvert dans les marais de la Fosse (Jéolas, 1979) sont 

probablement installés le long d’un chenal et d’une lagune.  

En revanche, plusieurs arguments contradictoires conduisent à interpréter 

différemment ces formes :  

- Le chenal étroit n’est plus visible sur le terrain alors qu’ailleurs les paléochenaux 

demeurent tout à fait visibles (Saint-Ferréol, Ulmet, Peccaïs...). 

- Il n’y a pas d’embouchure marquée ni par des cordons ni par un appareil 

d’embouchure quelconque comme pour les autres grands chenaux du delta. 

- D’autres auteurs (Russel, 1942 ; Kruit, 1955) ont interprété les empreintes de 

divagations comme appartenant à une crevasse fluviale et non à un chenal alluvial. 
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- La chronologie du fonctionnement du chenal des Tourradons identifié comme tel reste 

très incertaine car elle ne repose que sur la courbe des variations du niveau marin 

(L’Homer & al., 1981). 

Si l’on s’en tient aux formes de surface terminales repérées par photographies 

aériennes, le bras mort fluvial des Tourradons possède une longueur minimale de 

quatorze kilomètres. Orienté est-ouest, le tracé s’avère très rectiligne. Ce tracé fluvial 

peut être lié (1) à un contrôle artificiel du bras mort fluvial maintenu en eau sous la 

forme d’une roubine, (2) à un guidage entre les Costières et le cordon des Sables et (3) 

aux processus qui sont à l’origine de sa formation.  

Cet espace a subi des colmatages fluviaux et garde l’emprunte de défluviations. La 

configuration des dépôts de surface, l’empreinte fluviale ainsi que l’absence d’exutoire 

et d’appareil d’embouchure nous invitent à envisager deux origines possibles : il 

pourrait s’agir d’une crevasse avortée ou d’un chenal de crevasse.  

 
Figure 32. Plaine deltaïque de Petite Camargue (Rey, 2005) 
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Ce secteur étant un point clé de notre étude, 6 carottages et 3 sondages à la tarière ont 

été effectués depuis le bord des Costières. Par souci de clarté, seule une partie des 

sondages est exposée dans ce chapitre, le reste des données est placé en annexe. Les 

sondages permettent de caractériser les dépôts palustres et lagunaires de la plaine 

deltaïque et de recouper le supposé chenal des Tourradons. L’identification du mode 

d’évolution de cet espace est donc menée à partir d’un transect stratigraphique effectué 

de façon à recouper l’ensemble des dépôts depuis les Costières au cordon des Sables. 

 

 

1.2. L ITHOSTRATIGRAPHIE DES DEPOTS DU SITE DES TOURRADONS 

 

Les carottages ont révélé 3 grandes unités sédimentaires organisées de la base au 

sommet et du sud au nord comme suit : un environnement lagunaire progressivement 

confiné vers le nord (Unité 1), à une crevasse fluviale abandonnée puis réactivée (Unité 

2), colmatée par des dépôts de plaine d’inondation proximale et un bassin d’inondation 

distal ou un étang (Unité 3) se prolongeant de part et d’autre de la crevasse fluviale 

fossile. L’organisation des milieux de sédimentation est synthétisée dans un transect 

stratigraphique (Figure 33). Celui-ci résulte de l’analyse stratigraphique et 

sédimentologique des sondages dont trois d’entre eux (Figures 34, 35 et 36) sont 

détaillés dans ce chapitre, les autres figurant en annexe. Les sondages ont permis de 

réaliser deux transects lithologiques (Figures 37 et 38) et un transect stratigraphique 

détaillé (Figure 39). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 

Figure 33. Transect stratigraphique synthétique des Costières au cordon des Sables (Rey, 2005). 
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UNITE SEDIMENTAIRE 1 - Les dépôts de l’unité 1 sont caractérisés par un 

granoclassement décroissant vers le Nord. Quant à la malacofaune, elle situe le milieu 

dans la zone littorale. Du Sud vers le Nord, les six carottages mettent en évidence trois 

sous-unités.  

 

- La sous-unité 1.a, située entre -8 et -4 mètres NGF, est composée de sables 

limoneux massifs accompagnés de coquilles entières et brisées ainsi que de bois flottés 

(Figure 37). La fraction sableuse représente entre 75 % et 70 % du poids total de 

l’échantillon. L’étude de l’histogramme montre un mode variant entre 200 et 110 µm. 

L’indice de tri (1,4 à 1,25) est médiocre tandis que l’indice d’asymétrie (-0,3 à 0,4) 

révèle un enrichissement en sables fins. Les limons représentent 15 % à 20 % du poids 

total à sec du sédiment. L’étude granulométrique révèle le mélange de stocks 

sédimentaires différents. Les dépôts sont issus pour l’essentiel de la suspension 

uniforme en mode énergique (Figure 40). La malacofaune est composé des faunes de 

milieux émergés steppiques – une valve de Cernuella virgata, marins de l’étage infra-

littoral - Bittium Reticulatum et Venus verrucosa et principalement des faunes 

lagunaires saumâtres - Abra alba, Abra ovata, Cerastoderma glaucum, Hydrobia acuta 

et Solen marginatus ou Ensis sp. Ces faunes très diverses déposées dans une lagune 

eurytherme et euryhaline pourraient provenir d’un cône de débordement de tempêtes 

lors de l’éventration du cordon littoral (Figure 39). Entre -6,75 et -6,5 mètres NGF, une 

forte proportion de macro et micro-restes végétaux est fossilisée dans une matrice de 

sables vaseux (grain moyen compris entre 80 et 100 µm). Ce niveau organique (cote : -

6,5 m. NGF) a été daté au radiocarbone sur un fragment de bois (Gymnospermae) entre 

5460 et 4810 av. J.C. (GdA-15610). 

 

 
Figure 40. Image CM de l’unité sédimentaire 1.a (Rey, 2005). 
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- Au Nord, la sous-unité 1.b est caractérisée par un dépôt de 35 cm de vases 

sableuses organiques recouvrant sans discontinuité érosive les sables limoneux de la 

sous-unité précédente (Figure 34). La fraction sableuse représente moins de 15% du 

poids total à sec tandis que le reste de l’échantillon se caractérise par des limons et des 

argiles présentant un grain moyen inférieur à 30 µm. Les dépôts sont mis en place par 

suspension uniforme en mode calme (Figure 41). Des macro-restes végétaux fossilisés 

dans le sédiment (cote : –3,3 m. NGF) ont été déterminés par L. Chabal. Il s’agit de bois 

probablement Vitis vinifera et de charbons de Salix qui ont servi à dater la formation 

vers 4770-4500 av. J.-C. (Figure 35). Seule une coquille de Abra sp. a été trouvée dans 

le dépôt. Cette sous-unité correspond à un milieu lagunaire semi-fermé, éloigné et/ou 

déconnecté du rivage et du cordon littoral.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

- À trois kilomètres plus au nord, la sous-unité 1.c (cote : -4,8 à –3,6 m. NGF) est 

constituée de limons argileux gris clair à la structure compacte et plastique. Cette sous-

unité repose sur le toit des cailloutis pléistocènes (Figure 36). Les coquilles de Abra 

alba, Cerastoderma glaucum, Loripes lacteus, sont en bonne état de conservation, peu 

abondantes, et reflètent un milieu lagunaire eurytherme et euryhalin fermé. 

 

Vers -3,6 mètres, le faciès devient tourbeux. La tourbe brune à noire (cote : -3 à -3,6 m. 

NGF) est relativement pure avec de rares lamines limoneuses millimétriques. Le niveau 

tourbeux montre des signes d’altération post-sédimentaire qui génère des agrégats 

humiques en « marc de café » responsables d’une texture grossière, avec de rares 

macro-restes végétaux non identifiés. Les altérations post-sédimentaires témoignent de 

phases d’exondation du marais lors de leur mise en place ainsi que l’influence des 

ingressions d’eau de crue (Bruneton, 1999). La recrudescence de la fraction organique 

 
Figure 41. Image CM de l’unité sédimentaire 1.b et 1.c (Rey, 2005). 
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au détriment de la fraction minérale rappelle un milieu confiné et des apports détritiques 

peu importants. 

La régression du plan d’eau lagunaire permet la mise en place d’une tourbe datée au 

sommet (cote : -3 m.) autour de 4460-4060 av. J.-C. (Gda-457).  

 

UNITE SEDIMENTAIRE 2 - Les dépôts de l’unité 2 sont caractérisés par une grande 

variabilité texturale et malacologique que l’on observe de bas en haut et également du 

Sud vers le Nord. Les six sondages carottés mettent en avant huit sous-unités 

sédimentaires correspondant à une formation relativement homogène d’une extension 

d’au moins 200 mètres et comprise entre -4 mètres et -0,6 mètre NGF. 

 

- La sous-unité 2.a (-4 à -3,3 m. NGF) est composée de sables moyens (grain 

moyen : 225 µm) homogènes reposant sur l’unité 1.a par contact diffus (Figures 37 et 

38). Les sables sont mis en place par suspension graduée (Figure 42). La macrofaune, 

peu abondante, comporte quelques espèces aquatiques d’un milieu saumâtre - Abra sp., 

Cerastoderma et Hydrobia acuta - ainsi que deux espèces aquatiques de milieu doux à 

saumâtre, Bythinia tentaculata et Theodoxus fluviatilis. Cette sous-unité 2.a suppose un 

changement de milieu de sédimentation par rapport aux faciès précédemment décrits. 

Bien qu’il n’existe pas de coupure texturale nette, le lithofaciès évolue vers des dépôts 

détritiques relativement grossiers et le biofaciès exprime un adoucissement du milieu. 

La formation est donc interprétée comme une crevasse fluviale (Figure 39). Le 

sommet de l’unité est daté sur un morceau de bois noueux non identifiable entre 2920 et 

2680 av. J.-C. (GdA-365).  

En direction du Nord, la poursuite latérale du faciès ne dépasse pas 70 mètres. L’unité 

2.a disparaît rapidement. Les dépôts fluviatiles incisent les faciès lagunaires (unité 1.b). 

Les dépôts lagunaires auraient été expulsés lors de l’arrivée de la crevasse fluviale.  

Des faciès analogues ont été identifiés en Camargue. Le lithofaciès des paléocrevasses 

fluviales se caractérise par des sables fins ou des sables limoneux (grain moyen compris 

entre 70 et 95 µm) à structure massive et présentent généralement une épaisseur 

comprise entre 50 cm et 1,50 m (Arnaud-Fassetta, 1998 et 2002). 

 

- La sous-unité 2.b, située entre -3,3 et -2,7 m. NGF (Figure 37), est constituée de 

lamines limono-sableuses (grain moyen compris entre 55 et 112 µm) subhorizontales et 

de débris végétaux. La texture du dépôt constitue une coupure franche par rapport à 

l’unité précédente. L’indice de tri, médiocre à mauvais, exprimerait des dépôts rapides 

sans tri granulométrique. Les limons sableux sont mis en place par suspension uniforme 

(Figure 42). Le faciès se développe latéralement mais plus au Nord. Dans le sondage 
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RT.2, l’épaisseur du dépôt diminue pour avoisiner 50 cm. Au sommet de la sous-unité, 

la macrofaune aquatique est caractéristique des milieux doux et saumâtres : Abra ovata, 

Cerastoderma glaucum, Crepidula Moulinninsi, Hydrobia acuta, Theodoxus fluviatilis. 

La sous-unité pourrait correspondre au colmatage alluvial de la crevasse fluviale 

(Figure 39). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

- La sous-unité 2.c est constituée de sables fins (grain moyen : 185 µm) azoïques 

(cote : -3 à -2,5 m. NGF – sondage RT.2 en annexe 3) (Figure 37). Elle présente un 

contact érosif avec la sous-unité précédente. Le mauvais tri signifierait un sédiment 

déposé par un transport généralement court sans aucun tri granulométrique. Les sables 

fins proviennent d’un transport mixte (suspension graduée et uniforme en mode 

 
Figure 42. Image C/M des dépôts de la crevasse fluviale des Tourradons (Rey, 2005). 
 



PARTIE II. - Chapitre 1. La plaine deltaïque de Petite Camargue et le Rhône des Tourradons 

 115 

énergique) qui indique que le site est soumis à des courants d’intensité variables mais 

plus puissants pour les grains plus grossiers que la moyenne (Figure 42). La sous-unité 

2.c. se poursuit latéralement vers le Sud sur une distance de 70 mètres. 

 

- Au Sud, la texture du dépôt de la sous-unité 2.d s’affine. Le dépôt, épais de 35 

cm, est constitué de limons sableux. Il présente un contact érosif avec la sous-unité 2.b 

précédente. Cette sous-unité a été datée par le radiocarbone entre 5480-5320 av. J.-C. 

(GdA-332). Les limons sableux sont mis en place par suspension uniforme (Figure 42). 

Les sous-unités 2.d (RT.1) et 2.c (RT.2) pourraient correspondre à des dépôts de 

crevasse dont l’hydro-dynamisme apparaît plus soutenue vers le Nord (Figure 38).  

 

- La sous-unité 2.e est composée de limon argileux caractérisé par un litage peu 

net et des traces de racines. La sédimentation apparaît assez lente. L’épaisseur du dépôt 

mesure 1,4 mètres au Sud (sondage RT.1) et diminue progressivement vers le Nord 

(Figures 37 et 38). Il atteint quarante centimètres d’épaisseur dans le sondage Msca.1 et 

n’apparaît pas dans le sondage Msca.2. (Annexe 4) Les limons et les argiles 

représentent respectivement 65% et 35% du poids total à sec de l’échantillon. Le grain 

moyen varie de 30 à 65 µm. L’indice de tri (1,5) varie du médiocre au mauvais et 

l’asymétrie (-0,3) révèle un enrichissement vers les particules grossières. Les limons 

argileux indiquent un processus de décantation (dépôt de courant non tractif). Les 

battements de la nappe phréatique actuelle provoquent la création de tâches 

d’oxydoréduction de couleur ocre qui teintent le sédiment. Le lithofaciès comporte des 

traces de bioturbation et une faune abondante d’un milieu (étang ?) dulçaquicole et 

palustre composée de coquilles de : Bythinia tentaculata, Hydrobia acuta, Hydrobia 

ventrosa, Planorbis carinatus, Theodoxus fluviatilis. 

La palynologie révèle à l’intérieur de cette formation sédimentaire une tendance au 

colmatage et à la diminution de la tranche d’eau (Figure 43) :  

 Zone 1a : une phase d'eau libre caractérisée par la présence d’algues planctoniques 

d'eau douce, telles que Botryococcus, Mougeotia et Pediastrum, déposées dans un étang 

en eau toute l'année.  

 Zone 1b : la phase initiale d’eau libre évolue vers un plan d’eau bordé d'aulnes et 

d'hélophytes.  

 Zone 2 : la végétation décrit un milieu marécageux recouvert par les roseaux lesquels 

se développent généralement dans moins d’un mètre d'eau. 

Le lithofaciès exprime un bassin d’inondation distal ou un étang dominé par des 

conditions de basse énergie favorables au processus de décantation. La tranche d’eau 

diminue au cours du colmatage du plan d’eau (Figure 38). 
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- Les dépôts de la sous-unité 2.f reposent sur la sous-unité précédente par un contact 

net mais sans discontinuité érosive. Les dépôts massifs atteignent environ cinquante 

centimètres d’épaisseur (-1,2 / -0,7 m. NGF). Ils se composent de sables limoneux 

(grain moyen : 125 µm), azoïques et contiennent de nombreux fragments de bois roulés 

(Figure 37). L’indice de tri médiocre pourrait révéler un dépôt rapide sans tri 

granulométrique. Les sables limoneux sont mis en place par suspension uniforme 

associée à de la suspension graduée (énergie modérée). Ce dépôt pourrait correspondre 

à un dépôt de crevasse fluviale dont le faciès est analogue à des dépôts de crevasses 

fluviales observés sur le site du Pont Noir en Camargue (Arnaud-Fassetta, 2002). Mais 

il paraît possible d’interpréter cette sous-unité comme un signal sédimentaire « local » 

lié à un renforcement de l’hydro-dynamisme. La sous-unité 2.f se poursuit latéralement 

vers le Sud (sous-unité 2.g) et le Nord (sous-unité 2.h) bien que la granularité du dépôt 

diminue. 

 

- La sous-unité 2.g, située entre -0,8 et -0,6 mètres NGF (Figure 37), est 

constituée de limons sableux homogènes. Le grain moyen des échantillons de cette 

sous-unité varie entre 35 et 75 µm. Les sédiments sont issus de la suspension uniforme 

(Figure 42). 

 

- La sous-unité 2.h se compose d’un sédiment limoneux (grain moyen compris 

entre 60 et 80 µm.) légèrement sableux (Figure 38). Les limons sont mis en place par 

suspension uniforme en mode calme (Figure 42). 

 

De part et d’autre de la sous-unité 2.f (RT.2) la texture du sédiment s’affine. On 

suppose que les sous-unités 2.g (RT.1) et 2.h (Msca.1 et 2) appartiennent à la même 

formation 2.f. (Figure 38).  

L’interprétation du dépôt reste délicate. Qu’il s’agisse d’un dépôt consécutif à une 

crevasse réactivée ou à des débordements de crue, le flux hydrique responsable des 

sous-unités f, g et h est élevé. Cette « phase » hydro-sédimentaire paraît plus active et 

soutenue au Sud (sondages RT.1 et RT.2) et semble s’atténuer en direction du Nord 

(sondages Msca 1 et 2). 

 

UNITE SEDIMENTAIRE 3 - On observe deux sous-unités correspondant à la mise en 

place d’une plaine d’inondation proximale et au remplissage sédimentaire d’un étang ou 

d’un bassin d’inondation distal. 
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- La sous-unité 3.a est composée de limons grossiers entrecoupés de quelques lits 

centimétriques de sables très fins (Figure 37). L’épaisseur du dépôt avoisine un mètre. 

Le grain moyen des échantillons de la sous-unité varie entre 41 et 90 µm. L’indice 

d’asymétrie indique un enrichissement vers les sables très fins et le bon tri du sédiment 

indiquerait des conditions d’énergie régulières. Les sédiments sont mis en place par 

suspension uniforme en mode calme et énergique associée à la suspension graduée 

(Figure 42). La forte bioturbation du sédiment apparaît sous la forme de traces de 

racines et de terriers qui détruisent les litages plans. Les battements de la nappe 

phréatique actuelle génèrent de petites concrétions d’oxyde de fer. Vers le sommet, la 

granularité des dépôts s’affine. Le sédiment est de plus en plus bioturbé par les racines 

et les organismes fouisseurs. Les charbons trouvés à la base du dépôt ont été datés entre 

260 et 420 ap. J.-C. (GdA-331). Cette sous-unité correspond à une plaine d’inondation 

proximale. 

 

- La sous-unité 3.b, limono-argileuse, est épaisse de 1,5 mètres (Figure 38). Les 

sables sont totalement absents. Le sédiment de couleur claire est relativement pauvre en 

matières organiques hormis quelques débris végétaux éparses. Le grain moyen varie 

selon les niveaux prélevés entre 5 et 40 µm. Les limons argileux sont mis en place par 

un processus de décantation (dépôt de courant non tractif). La formation présente 

quelques coquilles caractéristiques des milieux dulçaquicoles et palustres : Bythinia 

tentaculata, Hydrobia ventrosa, Planorbis carinatus, Theodoxus fluviatilis et des 

Limnées.  

Une formation analogue à l’unité 3.b a été identifiée plus au sud dans le sondage HAS.1 

(Annexe 5). La formation, épaisse de quatre mètres (cote –3 / +1 m. NGF), est 

composée de limon argileux massif (Figure 38). Cette formation repose à –3 m. NGF 

sur la sous-unité 1.a par un contact franc mais sans discontinuité érosive. Quelques rares 

lamines de limons grossiers s’intercalent de manière éparse dans le sédiment. De la base 

au sommet, le grain moyen des échantillons varie de 24 à 5 µm. Le mauvais tri signifie 

un transport sans aucun tri granulométrique. Dans l’ensemble du faciès, les coquilles 

bien conservées reflètent un milieu aquatique saumâtre (Abra sp., Cerastoderma 

glaucum, Hydrobia acuta, Viviparus vulgari) analogue au faciès observé plus au Nord. 

Vers la surface, le sédiment est de plus en plus bioturbé surtout par des organismes 

fouisseurs et des racines.  

Les sous-unités 3.a et 3.b présentent une modification latérale et verticale de faciès. La 

granularité des dépôts décroît vers le Nord et le Sud à partir des sondages RT.1 et RT.2. 

Les lithofaciès exprimeraient un milieu progressivement distal vers le Nord et le Sud de 

façon à évoquer un bassin d’inondation ou un étang colmaté par des fines jusqu’à 
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l’atterrissement du milieu (Figure 38). Enfin, ce milieu se caractérise par une 

sédimentation de basse énergie issue pour l’essentiel des processus de décantation.  

 
 
1.3. ÉVOLUTION DES ENVIRONNEMENTS DE DEPOTS  

 

Le site des Tourradons a permis de suivre l’évolution des paléoenvironnements 

entre les Costières et le cordon des Sables depuis le Néolithique jusqu’à l’Antiquité 

tardive. Une partie des conclusions demeure hypothétique car les sondages carottés ne 

fournissent qu’une image discontinue de la paléotopographie. 

 

La plaine deltaïque de Petite Camargue 

 

Dans tous les sondages réalisés depuis les Costières jusqu’au cordon des Sables, 

une succession de paléoenvironnements lagunaires est observée dans la plaine deltaïque 

de Petite Camargue depuis 6650-6400 av. J.-C. (Gda. 666) jusqu’au début du IVe 

millénaire avant notre ère. Les faciès observés montrent que le milieu lagunaire est plus 

ou moins fermé en fonction de l’éloignement du littoral. Au Sud, la lagune est bien 

abritée du cordon littoral et reçoit juste en arrière d’une probable barrière dunaire des 

apports au cours des tempêtes (Unité 1.a) sous la forme de dépôt de submersion 

(washover). Par contre, plus au Nord, la lagune (Unités 1.b et 1.c) est plus abritée de 

ces dynamiques du fait de l’éloignement du littoral.  

 

La crevasse fluviale des Tourradons 

 

Sur la formation lagunaire repose un dépôt épais de 70 cm et grossier (Unité 2.a) 

correspondant à la charge de fond d’une crevasse fluviale (des Tourradons). 

L’interprétation de la crevasse fluviale des Tourradons s’appuie sur :  

- la stratigraphie des dépôts. Elle permet d’identifier une crevasse fluviale remplie 

par environ 3,5 mètres de sédiments alluviaux. Le colmatage se révèle complexe : la 

crevasse des Tourradons est périodiquement réactivée, incisée, partiellement remplie et 

abandonnée. Le colmatage présente plusieurs phases de récurrences de crues de plus ou 

moins fortes intensités, des surfaces d’érosion ...  

- un corpus de crevasses identifiées dans les deltas du Rhône (Arnaud-Fassetta, 

1998 et 2002) et du Rhin-Meuse (Smith & al., 1989 ; Stouthamer, 2001 ; Farell, 2001). 

En Camargue, les dépôts de crevasses fluviales ont une épaisseur variable de 70 cm à 

2,5 mètres. Ils sont composés de sables fins à moyens à stratifications légèrement 

obliques. Dans le delta du Rhin-Meuse, certaines crevasses fluviales peuvent être  
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remplies par quatre mètres de sédiments avec une organisation des dépôts (Figure 44 – 

Transect AA’) parfois très complexe (Farell, 2001 ; Stouthamer, 2001). 

- la cartographie des dépôts de surface (L’Homer, 1987) fait apparaître 

l’empreinte d’une crevasse fluviale. 

 

L’empreinte de la crevasse se prolonge bien au delà de sa zone de formation. En 

s’étirant vers l’ouest, les dépôts de surface évoquent la présence d’un chenal. Cette 

morphologie constitue par ailleurs un analogue à la crevasse de Zuid-Stuivenberg qui 

comporte un chenal de crevasse clairement identifié (Figure 44). Mais l’absence dans 

les carottages d’une géométrie de chenal, d’une charge de fond clairement identifiée ou 

encore l’absence d’épisode de tourbification dans le colmatage de la crevasse des 

Tourradons ne permet pas à ce jour d’interpréter les dépôts comme étant consécutifs à 

un chenal de crevasse. Les sondages n’ont peut-être pas recoupé de chenal de crevasse. 

Ce dernier serait plus étroit, situé soit plus au Sud, soit plus au Nord. La question reste 

en suspens.  

 

La crevasse fluviale des Tourradons provient d’une rupture de levée de berge 

située dans la convexité d’un méandre rhodanien. La formation de la crevasse fluviale 

est datée autour de 2920-2680 av. J.-C. (GdA-365) mais cette date peut aussi 

caractériser l’abandon de la crevasse car ces systèmes fluviaux ont parfois un 

fonctionnement très bref. Stouthamer (2001) signale que la crevasse de Zuid-

Stuivenberg observée dans le delta du Rhin Meuse a eu une activité proche de cinq cent 

ans avant son abandon.  

La crevasse des Tourradons amorcerait son abandon vers 2920-2680 av. J.-C. 

(GdA-365). La diminution de la compétence des courants se traduit par une réduction de 

la granularité (Unité 2.b). Néanmoins les rythmes de sédimentation demeurent 

temporairement rapides.  

Par la suite, le colmatage de la crevasse s’effectue par :  

 1) des dépôts de plus en plus fins qui s’apparentent à des faciès de bassin 

d’inondation ou d’étang (Unité 2.e). Les rythmes de colmatage palustre sont lents 

(dépôts d’alluvions fines à très fines dans un bassin d’inondation / étang) même si 

quelques passées plus grossières attestent de crues puissantes peu fréquentes. Les 

apports détritiques sont donc peu importants et les conditions de très basse énergie 

prédominent. Ce milieu semble alors à l’écart des dynamiques fluviales directes. 

 2) des dépôts épais (50 cm) qui sont attribués à deux phases hydro-sédimentaires 

actives. Ces dépôts sont associés à la réactivation sporadique de la crevasse fluviale des 

Tourradons. Ils ravinent le sommet des dépôts palustres. La première réactivation 
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reconnue (unités 2.c et 2.d) est datée vers 5480-5320 av. J.-C. (GdA-15610). Cette date 

est rejetée car elle est incohérente avec la chronoséquence établie avec les autres dates 
14C. Cet échantillon provient d’un dépôt mis en place par des flux hydriques soutenus 

qui auraient provoqué le remaniement de matériaux plus anciens. Cette phase est alors 

postérieure à 2920-2680 av. J.-C. (GdA-365) et antérieure à 260-420 ap. J.-C. (GdA-

331). La seconde phase hydro-sédimentaire active se terminerait vers 260 - 420 ap. J.-C. 

(GdA-331). Cet épisode hydrologique se poursuit latéralement en direction du Nord 

(unités sédimentaires 2.g, 2.f et 2.h).  

 

Après l’Antiquité tardive, le colmatage palustre est effectué par des dépôts fins 

(unité 3.a). La vitesse de sédimentation est lente, proche de 1mm/an (Figure 45).  
 

 
Figure 45. Rythmes de sédimentation (en mm/an) dans le colmatage de la crevasse 

fluviale des Tourradons (Rey, 2005). 

 

De part et d’autre de la crevasse fluviale, les dépôts alluviaux acquis dans les 

sondages HAS.1 et Msca.3 sont effectués dans un bassin d’inondation ou un étang en 

colmatage (unité 3.b), situé en arrière du cordon littoral des Sables. Les apports 

détritiques apparaissent peu importants et les conditions de très basse énergie prévalent. 

Les sites sondés apparaissent trop éloignés des dynamiques fluviatiles directes pour 

enregistrer les variations hydrologiques de la crevasse fluviale et des chenaux 

rhodaniens. Ces sites constituent des indicateurs environnementaux intéressants, de 

façon à indiquer la configuration du milieu avant, pendant et après la mise en place de la 

crevasse fluviale des Tourradons.  

Un établissement archéologique daté entre le Ier s. av. et le Ier s. ap. J.-C. a été 

découvert dans les marais de la Fosse (Jéolas, 1979). Les éléments sédimentologiques et 

malacologiques acquis lors du sondage HAS.1 (réalisé à proximité du site 
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archéologique) ainsi que les cartes anciennes (Tassin, 1634) témoignent de la présence 

d’un plan d’eau (nommé étang d’Escoute) jusqu’au XVIIIe siècle (Figure 46). Cet 

établissement se serait installé sur de petites éminences topographiques (levée alluviale 

ou d’étang) au milieu d’un paysage composé de marais et d’étangs. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

L’étude pollinique a été menée sur les faciès de basse énergie de type bassin 

d’inondation / étang (cote -3,74 à -1,94 m. NGF). Les pollens piégés dans le colmatage 

du bassin d’inondation / étang présentent surtout des plantes locales qui composent un 

paysage dominé par des formations halophiles littorales et des marais à hélophytes. 

L’image pollinique met en avant une expansion de l’étendue aquatique marécageuse qui 

affecte les associations végétales dulçaquicoles, oligohalines, saumâtres et euryhalines. 

Ces associations végétales ont été observées en Camargue dans des proportions 

 
Figure 46. Carte du golfe de Lion (De Lisle, 1715). Le cercle blanc localise 

l’établissement archéologique (Ier s. av. / Ier s. ap. J.-C.) sur la rive septentrionale de 

l’étang d’Escoute. 
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relativement proches (Cambon & al., 1997) mais aussi dans un dépôt de marécages 

d’eau douce et saumâtre identifié dans le colmatage du paléochenal d’Ulmet (Arnaud-

Fassetta, 1998). 

Les données polliniques permettent de visualiser le paysage après 2920-2680 av. J.-C. et 

avant 260-420 ap. J.-C. Lors des phases de déconnexion « partielle » ou totale de la 

crevasse fluviale du chenal principal, le bassin d’inondation ou les étangs demeurent en 

eau. L’alimentation en eau de ces milieux s’effectuerait par les crevasses, les crues du 

Rhône, les vallats et éventuellement par les résurgences à travers les cailloutis 

Pléistocène (observées dans l’étang de Scamandre).  

 

 

1.4. RECONSTITUTION MORPHO -HYDRO-SEDIMENTAIRE  

 

À partir d’un transect nord–sud, on tente d’identifier les milieux de la plaine 

deltaïque formés entre les Costières et le cordon des Sables et leur évolution avant la 

mise en place de la crevasse des Tourradons. La construction de la plaine deltaïque est 

influencée par les variations du niveau marin (Vella, 1999), la formation des cordons 

littoraux, certaines phases de fort détritisme reconnues dans la vallée du Rhône et la 

progradation du prisme alluvial du Vidourle et du Vistre. Enfin, l’évolution de la 

crevasse des Tourradons est replacée au sein de la progradation de la plaine deltaïque de 

Petite Camargue. 

 

1.4.1. La plaine deltaïque de Petite Camargue antérieure à la mise en place de la 

crevasse des Tourradons  

 

Malgré la remontée du niveau marin qui positionne le rivage entre –6 et –4,5 

mètres sous le niveau actuel (Vella, 1999), les cordons des Dix Portes et des Sables, 

datés entre 6040-5600 av. J.-C. (MC 1115) et 5500-4900 av. J.-C., auraient eu une taille 

suffisamment élevée pour éviter l’ennoiement de la plaine deltaïque de Petite Camargue 

par la transgression marine (Figure 47). De nos jours, le cordon des Dix Portes est 

enfoui à -2 mètres NGF. Il avoisinait donc au minimum 4 mètres de hauteur au moment 

de sa formation. Quant à la hauteur actuelle du cordon des Sables, il affleure à +2 

mètres NGF. Au moment de la remontée eustatique, le cordon des Sables devait 

atteindre entre 6,5 et 8 mètres de hauteur. Les cordons des Dix Portes et des Sables ont 

alors constitué une barrière dunaire en arrière de laquelle s’est mise en place une lagune 

recevant les dépôts de crue du Rhône ainsi que ceux des tempêtes. La lagune est déjà en 

place vers 6650-6400 av. J.-C. (GdA-666) (Figure 47). 



PARTIE II. - Chapitre 1. La plaine deltaïque de Petite Camargue et le Rhône des Tourradons 

 125 

 

 

 

 
Figure 47. Paléotopographie entre 6650 av. J.-C. et 4800 av. J.-C. (Rey, 2005). 

 

Autour de 4460-4060 av. J.-C. (GDA-547), le plan d’eau lagunaire disparaît en 

contrebas des Costières. Le milieu devient suffisamment doux et le niveau des eaux bas, 

pour que de la tourbe se forme (Figure 48). Quelques lamines limoneuses 

millimétriques observées dans la formation tourbeuse indiquent des ingressions d’eau 

de crue. La mise en place des tourbes dans un milieu relativement doux a été favorisée 

par 1) l’éloignement du rivage, 2) l’apport d’eau douce par le Rhône et les vallats des 

Costières ainsi que 3) les résurgences à travers les cailloutis Pléistocène.  

La tourbe se forme pendant une phase de ralentissement ou de stagnation du niveau 

marin lequel est coté entre -3,2 et -3 mètres NGF au cours du quatrième millénaire avant 

notre ère (Vella, 1999). Le ralentissement de la montée du niveau marin a probablement 

provoqué une régression du plan d’eau lagunaire suffisamment importante pour 

favoriser la formation d’une tourbe dulçaquicole.  

À quatre kilomètres au sud des Costières, le plan d’eau lagunaire est toujours 

présent. Il est daté 4770-4500 av. J.-C. (Saclay-1376) (Figure 48). La lagune est 

également présente à environ dix kilomètres plus à l’ouest. Sur le site de Saint-Laurent 

d’Aigouze, les dépôts lagunaires sont datés 4700-3370 av. J.-C. (Blanchemanche & al., 

2003a).  
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Figure 48. Paléotopographie autour de 4770 et 4060 av. J.-C. (Rey, 2005) 

 

L’ouverture de la lagune ne semble pas directement reliée à la trangression marine qui 

semble n’avoir jamais ennoyée le site des Tourradons. Par contre, la remontée du niveau 

de la mer a très bien pu générer une transgression lagunaire en arrière des cordons des 

Dix Portes et des Sables. La lagune ennoierait tous les sites jusqu’au Néolithique 

moyen. En direction de l’étang de l’Or (site de Port Vieil), une lagune est en cours de 

régression depuis 4700 av. J.-C. (Blanchemanche & al., 2003a). 

 

La plaine deltaïque de Petite Camargue se caractérise par un milieu aquatique 

lagunaire dès le septième millénaire avant notre ère jusqu’à l’Antiquité (Blanchemanche 

& al., 2003a). Mais l’extension spatiale de la lagune n’est donc pas continue et ce 

milieu ne subsiste pas sur toute la plaine. La fermeture de la lagune et son colmatage 

dépendent de multiples facteurs : la configuration du littoral, les variations du niveau 

marin et surtout le régime hydro-sédimentaire du Rhône, du Vidourle et du Vistre. À 

l’est, l’extension du prisme alluvial du Vidourle et du Vistre provoquerait la régression 

des eaux lagunaires (Figure 49). 
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1.4.2. La formation de la crevasse des Tourradons 

 

La crevasse fluviale des Tourradons se formerait ou serait abandonnée vers 2920 - 

2680 av. J.-C. Elle est inscrite dans la plaine deltaïque de Petite Camargue qui est 

occupée par un environnement lagunaire. La mise en place de la crevasse entre les 

Costières et le cordon des Sables a généré trois milieux distincts : au nord de la crevasse 

fluviale, un plan d’eau légèrement saumâtre s’est soustrait à la dynamique laguno-

marine et littorale tandis qu’au sud de la crevasse, une lagune semi-fermée a perduré 

(Figure 50). Dans les marais de Scamandre, des mollusques lagunaires (Nassa Nitida et 

Cardium) ont été datés entre 2491-2121 av. J.-C. (MC-1162) et autour de 2422-2128 av. 

J.-C. (MC-1162). Plus au Sud, dans les marais de la Fosse, le milieu lagunaire a été daté 

vers 2189-1473 av. J.-C. (Ly-1265). 

 
Figure 49. Configuration de la plaine deltaïque de Petite Camargue du Néolithique au Bronze 

moyen (Rey, 2005). 
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Figure 50. Paléotopographie autour de 3000 av. J.-C. (Rey, 2005) 

 

Aucune crevasse fluviale n’a encore été identifiée dans le delta du Rhône pour 

cette période. En effet, les crevasses identifiées dans le delta du Rhône se forment entre 

le VIe s. av. et le VIe s. ap. J.-C. Sur le chenal de Saint Ferréol, trois crevasses fluviales 

ont été reconnues : la première est datée entre le Ier s. av et le Ier s. ap. J.-C. (Arnaud-

Fassetta, 2002), la seconde est postérieure à 470-590 ap. J.-C. et la dernière se met en 

place vers le VIe siècle ap. J.-C. (Arnaud-Fassetta, 1998). Sur le chenal d’Ulmet, deux 

crevasses fluviales ont été datées entre le Ier s. av et le Ier s. ap. J.-C. (Arnaud-Fassetta, 

1998). Dans la partie orientale du delta, des crevasses récentes ont été identifiées à 

proximité du méandre de l’Escale (Vella, 1999). Enfin, une crevasse fluviale postérieure 

à 290 ap. J.-C. a été observée dans le colmatage alluvial d’un bras mort rhodanien sondé 

à proximité d’Arles (Arnaud-Fassetta, 2004).  

 

La formation de la crevasse des Tourradons peut avoir une signification en terme 

de fonctionnement hydrologique du Rhône.  

Autour de 3000 av. J.-C., le delta du Rhône se caractérise par des changements 

environnementaux importants dont les causes peuvent être interdépendantes : 

 - récurrence des apports liquides et solides du Rhône (Arnaud-Fassetta, 1999 ; 

Bruneton & al., 2001). 

 - progradation du littoral (Vella & al., 2005).  

 - stabilité du niveau marin (Vella & Provansal, 2000).  
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 - avulsions majeures : il s’agit de l’avulsion du Rhône à Arles-Trinquetailles, post 

2900–2503 av. J.-C. et de l’avulsion de l’ancien cours de Saint-Ferréol, post 3030–2775 

av. J.-C. (Arnaud-Fassetta, 1998 et 2004).  

La formation de la crevasse peut être liée au renforcement des débits des chenaux. 

Quant à son abandon, il serait favorisé par l’éloignement du rivage et des graus et dans 

un même temps par la baisse du gradient hydraulique (Zagwijn, 1989). La crevasse 

fluviale aurait alors manqué de puissance spécifique pour expulser sa charge 

sédimentaire. À ces variables, s’ajoute le rôle du puissant cordon des Sables situé au 

Sud de la crevasse. Il aurait empêché les chenaux de se jeter dans le golfe d’Aigues-

Mortes. Le seul exutoire se serait situé plus à l’est en direction de l’étang de l’Or mais la 

trop longue distance au rivage aurait conduit à l’avulsion manquée (Southamer, 2001) 

de la crevasse des Tourradons (Figure 51).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

La crevasse fluviale des Tourradons est épisodiquement réactivée. La dernière 

réactivation se produit entre le IIIe et le Ve s. ap. J.-C. Cette phase hydro-sédimentaire 

active se déroule au cours d’une période dite de « crise hydrologique » enregistrée dans 

le Bas-Rhône. En effet, plusieurs crevasses fluviales ont été identifiées entre le IVe s. 

av. et le IVe s. ap. J.-C. Leur formation serait à relier à l’augmentation des paléodébits 

du Rhône (Bruneton & al., 2001 ; Arnaud-Fassetta, 2002).  

 

 

 
Figure 51. Configuration du delta du Rhône lors de la mise en place et de l’abandon de la 

crevasse fluviale des Tourradons (Rey, 2005).  
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CONCLUSION ET SYNTHESE 

 

 

Les premiers carottages réalisés dans cet espace fluvio-palustre révèlent toute leur 

originalité.  

1) De l’étang de l’Or à Espeyran, l’extension spatiale de la lagune n’est donc pas 

continue. Sur l’ensemble des sites la lagune est en cours de colmatage à des vitesses qui 

varient d’est en ouest. L’élévation du niveau marin ne se répercuterait pas directement 

sur les espaces en arrière des cordons littoraux. Par contre, elle favoriserait les 

transgressions et les ingressions lagunaires ainsi que la mobilité du rivage. La régression 

des eaux lagunaires est aussi influencée par les apports rhodaniens et l’extension du 

prisme alluvial du Vidourle et du Vistre (Figure 49). L’absence de système fluvial 

progradant entre les Costières et le cordon des Sables aurait permis à la lagune de 

maintenir son extension spatiale dans ce secteur.  

Le manque de résolution spatiale ne permet pas d’affiner la délimitation géographique 

de la lagune, les rythmes d’ingressions et de régressions lagunaires et les vitesses de 

colmatage.  

 

2) La stratigraphie des dépôts confirme l’empreinte laissée par les dépôts fluviatiles. 

L’éventail digité est lié à la formation d’une crevasse fluviale qui s’est mise en place 

après que les eaux du Rhône aient percé une levée de berge située sur la convexité d’un 

méandre. La cartographie des dépôts de surface évoque la présence d’un chenal de 

crevasse, lequel s’il existe, n’a pas été sondé. Quoi qu’il en soit, toutes les crevasses 

fluviales ne conduisent pas à une avulsion (Smith & al., 1989). Et même si cela a été le 

cas pour la crevasse des Tourradons, l’avulsion a soit avorté, soit été partielle 

(Stouthamer, 2001). Malgré son ancienneté, l’empreinte de la crevasse reste visible en 

surface. Les phases de réactivations pourraient expliquer la pérennité du tracé.  

 

3) La formation de la crevasse fluviale des Tourradons et les phases de réactivations 

sont contemporaines d’une instabilité du Rhône à la fin du Néolithique puis à 

l’Antiquité tardive. 

 

4) Le fonctionnement de la crevasse fluviale est bien antérieur à la fondation du 

comptoir protohistorique d’Espeyran. Son activité intermittente a peut-être suffi à 

alimenter en eau les étangs côtiers adjacents ; les vastes étangs de Scamandre et de 

Charnier (profondeur maximale : deux mètres) en constitueraient les dernières traces. 

Un plan d’eau lagunaire a subsisté à proximité de la rive orientale de l’étang de l’Or 
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entre le VIe s. av. J.-C. et le Ier s. ap. J.-C. (Blanchemanche & al., 2003a). Au cours de la 

protohistoire, le paysage pouvait être celui d’une vaste zone humide composée de 

marais et de plans d’eau (lagune ? / étangs) navigables par des embarcations à fond plat.  

 

5) Les unités géomorphologiques associées à la crevasse fluviale des Tourradons 

auraient en partie leur analogue dans le delta du Danube. En effet, vers 11700 - 7500 

B.P., la « flèche initiale de Jebriani-Letea-Caraorman » se forme et scinde en deux 

parties le delta du Danube avec respectivement une plaine deltaïque fluvio-palustre et 

l’espace côtier (Panin, 1997). La plaine deltaïque du Danube s’est édifiée en arrière de 

la « flèche initiale », colmatée par les alluvions des chenaux qui ne possédaient pas 

encore d’exutoire à la mer. Cette phase a été nommée « le delta bloqué du Danube » 

(Panin, 1997). Par la suite, une première percée fluviale s’est produite dans la flèche 

initiale de façon à édifier le premier système d’embouchure deltaïque du Danube « le 

lobe de Saint George I » daté autour de 9000-7200 B.P. (Panin, 2003). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Figure 52. Évolution du delta du Danube pendant l’Holocène et modifications 
correspondantes du trait de côte (D’après Panin, 2003). 

 

Légende :  

1 : Flèche initiale (11700-7500 ans BP) 

2 : Delta St.George I (9000-7200 ans BP) 

3 : Delta Sulina (7200-2000 ans BP) 

4 : Position du trait de côte à ~100 ans AD 

5 : Deltas St.George II et Kilia (2800 ans BP à l’Actuel) 

6 : Delta Cosna-Sinoie (3500-1500 ans BP). 
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Dans les deltas du Rhône et du Danube, les imposantes formations littorales, le 

vaste cordon des Sables et la flèche initiale de Jebriani-Letea-Caraorman, auraient isolé 

les espaces en arrière des cordons. Le cloisonnement de la plaine deltaïque de Petite 

Camargue est accentué par la présence des Costières. La formation et l’évolution de la 

crevasse fluviale des Tourradons s’effectue donc dans un environnement relativement 

fermé. D’une part, la crevasse fluviale ne disposait pas d’un exutoire maritime proche 

(barrière dunaire du cordon des Sables). D’autre part, la présence des Costières et du 

cordon des Sables semble avoir eu des répercussions sur l’orientation des eaux fluviales 

lesquelles se seraient préférentiellement écoulées vers l’étang de l’Or. En conséquence, 

de 6500 av. J.-C. à l’époque Romaine, la progradation de la plaine deltaïque de Petite 

Camargue s’est faite entre les Costières et le cordon des Sables (Figure 53).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Le cordon des Sables est percé par le Rhône de Daladel (Chapitre 3) et le Rhône de 

Peccaïs (Chapitre 4). Une nouvelle étape dans la progradation deltaïque de la plaine de 

Petite Camargue s’amorce alors à partir de ces chenaux, lesquels vont construire des 

appareils d’embouchure en direction du golfe d’Aigues-Mortes (Partie III - Chapitre 1). 

 
Figure 53. Configuration du littoral du delta du Rhône à l’époque Romaine (Rey, 2005). 
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CHAPITRE 2 
LE RHONE DE DALADEL  

 

 

2.1. CADRE GEOMORPHOLOGIQUE  

 

Le Rhône mort de Daladel a été décrit comme un chenal alluvial (L’Homer & al., 

1981). Les traces terminales du bras mort fluvial restent perceptibles sur les 

photographies aériennes (SPHAIR 2000) sous la forme d’une lône en eau, étroite et peu 

profonde, située sur la face externe du cordon des Sables (Figure 54). Le chenal de 

Daladel rejoignait la mer Méditerranée après avoir traversé le cordon des Sables. Le 

lobe de Daladel est redessiné à partir de la cartographie de L’Homer (1993) et de 

l’interprétation des photographies aériennes (Partie III – Chapitre 1).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Les flèches blanches indiquent le sens des paléocourants des 
chenaux de Daladel et de Peccaïs 

Figure54.  
 
 

A) Plaine deltaïque de Petite Camargue  
 
 
 

B) Tracé terminal du Rhône de Daladel 
et localisation du sondage VER.1. (Rey, 2005). 
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La répartition spatiale de l’inondation de décembre 2003 laisse supposer un ancien 

tracé fluvial pouvant appartenir au paléochenal de Daladel. Les eaux de débordement du 

Petit Rhône ont utilisé des microtalwegs à partir du village d’Albaron et se sont 

écoulées dans les marais de La Fosse puis à travers le cordon des Sables avant de se 

jeter dans l’étang de Lairan. En tenant compte de ces éléments, le paléotalweg du Rhône 

mort de Daladel aurait eu un tracé de quatorze kilomètres de long (Figure 55).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

La période d’activité principale du Rhône de Daladel n’est pas établie. De plus, 

le chenal n’est pas caractérisé sédimentologiquement, pas plus que sa géométrie ou son 

origine. Pour répondre à certaines incertitudes, un carottage de 6,9 mètres de profondeur 

(760 - 141,1 ; 0,5 m. NGF), nommé VER.1, a été réalisé dans l’axe terminal du 

paléochenal de Daladel (Figure 54 B).  

  
Figure 55. Inondation de la plaine deltaïque de Petite Camargue le 7 

décembre 2003 (Spot 4 - résolution de 20 mètres) 
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Les données stratigraphiques mettent en évidence l’existence d’un chenal principal 

plusieurs fois réactivé. La chronostratigraphie du colmatage alluvial du paléochenal de 

Daladel repose sur deux datations par le radiocarbone réalisées sur des macro-restes 

végétaux fossilisés dans le sédiment. 

 

 

2.2. L ITHOSTRATIGRAPHIE DU SONDAGE VER.1  

 

Unité sédimentaire 1. Située entre -6,4 à -5,26 mètres NGF, elle est composée de 

deux couches sédimentaires.  

La première couche est composée de sables moyens gris (2,5 Y 5/0) massifs 

(Figure 56). Le grain moyen décroît de 230 à 200 µm vers le sommet de la formation. 

L’indice d’asymétrie (1 à 0,6) signifie un enrichissement vers les fines et le sédiment 

bien classé exprime des conditions d’énergie régulière. Les sables moyens sont mis en 

place par suspension graduée (ensemble 1 – Figure 57). Quelques fragments de faune 

aquatique du genre Cardium ont été trouvés dans cette formation. Le dépôt est constitué 

de sables massifs représentant probablement la charge de fond transitant dans le chenal 

actif. Celle-ci s’interrompt brusquement vers -5,26 mètres NGF.  

Une deuxième couche sédimentaire rompt avec le faciès précédent. Le dépôt, 

épais de six centimètres, est composé de sable limoneux et de macro-restes végétaux 

fossilisés dans le sédiment (Abies, Tamarix et Angiospermae). La réduction de la 

granularité marque ainsi par une surface de contact franche l’abandon du chenal et le 

début du colmatage. La fin de l’activité du chenal a été datée sur bois à 1920 ± 35 B.P. 

(Saclay-1381) (Partie I – Chapitre 3). 

 

Unité sédimentaire 2 – L’unité 2 (-5,2 à –3,4 m. NGF) est composée de limons 

de couleur olive (5 Y 5/4) dont le grain moyen décroît de 50 à 20 µm vers le sommet de 

la formation. Le dépôt comporte une alternance de lamines limoneuses et limono-

sableuses millimétriques légèrement obliques. Les limons sont mis en place par 

suspension uniforme en mode énergique puis en mode calme (ensembles 3 et 5 – Figure 

57). Le faciès exprime alors un chenal en cours de colmatage et d’obturation 

probablement déconnecté du chenal actif principal (Figure 56).  

 

 

 

 

 



PARTIE II. - Chapitre 2. Le Rhône de Daladel 

 136 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
mmm 



PARTIE II. - Chapitre 2. Le Rhône de Daladel 

 137 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



PARTIE II. - Chapitre 2. Le Rhône de Daladel 

 138 

Unité sédimentaire 3 – Entre –3,4 et –3,2 m. NGF, les dépôts sont composés de 

sables associés à une forte proportion de débris coquillés (non identifiables) ainsi que de 

débris végétaux. Les sables fins présentent un grain moyen variant entre 200 et 100 µm. 

Quant à l’indice de tri, il est très bon.  

La texture s’affine entre -3,2 à –2,9 m. NGF. Le dépôt se caractérise par des sables 

limoneux gris. La fraction sableuse représente 60% du dépôt, le reste du sédiment étant 

composé de limons (30%) et d’argiles (10%). Le grain moyen est inférieur à 100 µm. 

Quelques coquilles d’eau douce à saumâtre comme les limnées et les planorbes ont été 

trouvées en bon état de conservation. Ces faunes sont typiques d’un marais proche d’un 

chenal.  

Entre -2,9 et –2,45 m. NGF, la granularité du dépôt s’accroît et la structure apparaît plus 

massive. Les sables gris (2,5 Y 5/0) sont bio-détritiques. Ils possèdent un grain moyen 

compris entre 145 et 190 µm. Les coquilles apparaissent trop brisées pour qu’une 

détermination malacologique soit tentée. L’indice de tri révèle des conditions d’énergie 

moyennes et variables et l’indice d’asymétrie montre un enrichissement vers les grandes 

tailles. Les dépôts proviennent pour l’essentiel de suspensions graduées (ensemble 2 – 

Figure 57) mais certains échantillons se confondent avec le dépôt de la charge de fond 

du chenal actif (ensemble 1). Les données sédimentologiques et granulométriques 

montrent une augmentation de la compétence des courants tractifs (Figure 56). 

La formation évoque des récurrences de crues et/ou la mise en place d’une crevasse 

fluviale consécutive à une percée de berge 

 

Unité sédimentaire 4 - La base de l’unité 4 (-2,45 à -0,10 m. NGF) se 

caractérise par quelques lamines sablo-limoneuses. Par la suite, la granularité du dépôt 

décroît. Le sédiment devient limono-argileux (grain moyen < 40 µm) et légèrement 

organique. Les grains sont mis en place par suspension uniforme en mode calme et par 

décantation (ensemble 5 – Figure 57). Le sommet du dépôt s’enrichit en macro-restes 

végétaux et en malacofaunes. La malacofaune est composée de coquilles aquatiques 

comme Lymnaea stagnalis, Planorbis carinatus. Quelques intrusions de sables fins 

perturbent aussi le sédiment en empruntant un ancien réseau racinaire. Les tâches 

d’oxydation indiquent les effets des battements de la nappe phréatique actuelle.  

Les dépôts de colmatage reflètent un milieu de bassin d’inondation, palustre et confiné 

(Figure 58). 
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Unité sédimentaire 5 - Les vingt derniers centimètres de l’unité 5 (-0,10 à +0,50 

m. NGF) sont composés de limons sableux (grain moyen proche de 110 µm), gris (2,5 Y 

5/0), finement lités. L’indice de tri illustre des conditions d’énergie moyennes et 

variables. L’image CM confirme une mise en place par suspension uniforme en mode 

énergique (ensemble 3). Un pseudosol se forme autour de 1284 – 1393 ap. J.-C. 

(Saclay-2636) (cf. Partie I – Chapitre 3). Il est caractérisé par une structure grumeleuse 

associée à quelques faunes de milieux steppiques émergés (Cernuella virgata). La 

formation du pseudosol signe un arrêt temporaire de la sédimentation détritique.  

Des lamines limoneuses et limono-sableuses à petites stratifications obliques reposent 

sur ce dernier.  

Les données sédimentologiques et granulométriques rappellent un milieu de levée de 

berges (Figure 59) observé dans certains remplissages sédimentaires de chenaux 

camarguais (Arnaud-Fassetta, 1998). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

  
Figure 59. Sondage VER.1 - Unité sédimentaire 5 (Rey, 2005). 
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2.3. EVOLUTION DES ENVIRONNEMENTS SEDIMENTAIRES  

 

La charge de fond transitant dans le chenal actif est composée de sables moyens 

(Unité sédimentaire 1) et de fragments de Cerastoderma sp. Ce fait n’est pas isolé, des 

coquilles de Cerastoderma ont également été retrouvées dans les bras morts fluviaux du 

Rhône d’Ulmet en Camargue (Arnaud-Fassetta, 1998 ; Burot, 1998 ; Raccasi, 2003). La 

présence de ces faunes aquatiques témoigne d’un environnement estuarien oligohalin 

(Carrio, 1988). La position du front salé, la configuration du rivage ainsi que la 

dynamique des graus pourraient être responsables du développement des Cerastoderma 

sur le fond du chenal. Le Rhône de Daladel est actif jusqu’au Haut Empire (2 - 212 ap. 

J.-C. _ Saclay 1381). 

 

L’abandon du chenal se traduit par une réduction de la granularité des dépôts 

(Unité sédimentaire 2) marquant ainsi une rupture avec le lithofaciès sous-jacent. Les 

premiers dépôts mis en place après l’abandon du chenal apparaissent assez grossiers 

malgré une nette diminution de la compétence des courants tractifs. Par la suite, la 

diminution du courant dans le chenal génère des dépôts de plus en plus fins. Le chenal 

de Daladel cesse de fonctionner au cours du Haut Empire.  

 

Le remblaiement alluvial est effectué par des dépôts grossiers (grain moyen : 145 

à 193 µm), épais (50 cm), dans lesquels s’inscrivent de nombreuses coquilles brisées 

(Unité sédimentaire 3). La sédimentation grossière souligne une période hydro-

sédimentaire active à relier aux récurrences de crue et/ou à la mise en place d’une 

crevasse ou de chenaux secondaires de crevasse réactivés à plusieurs reprises (non daté 

en raison du manque de débris végétaux). L’alluvionnement est actif : le taux de 

sédimentation varie de 7 à 9 mm/an entre les Ier-III e s. aux XIIIe-XIV e s. (Figure 60).  

Par la suite, le colmatage du chenal est effectué par des dépôts fins à très fins avec 

quelques lits millimétriques plus grossiers (unité sédimentaire 4). Le faciès évoque un 

milieu de type bassin d’inondation dans lequel l’alluvionnement reste assez actif.  

 

La partie supérieure du remblaiement alluvial souligne le retour d’apports 

minéraux accompagnant des écoulements plus turbulents. Tout d’abord, une levée de 

berge (unité sédimentaire 5) se serait développée le long de l’ancien chenal de Daladel. 

Ce processus d’accrétion latérale a été mis en évidence sur d’autres cours rhodaniens 

(Raccasi, 2003), il consiste au rapprochement des berges vers l’axe du paléochenal 

(Kraus & Larson, 2002). Par la suite, un pseudosol composé de débris végétaux et de 

faunes terrestres s’est formé sur la levée. Il a été daté par le radiocarbone entre 1280 et 
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1390 ap. J.-C. (Saclay-2636). Le pseudosol est recouvert par des apports fluviatiles 

détritiques qui traduisent plusieurs épisodes de crue aux énergies régulières. Cela 

pourrait signifier que la levée de berge a évolué sous l’impulsion d’un autre chenal 

(Peccaïs ?) sous la forme d’une plaine d’inondation proximale. Finalement, le milieu 

apparaît soumis à des énergies modérées et fortes liées à la proximité du chenal de 

Peccaïs, lequel a été actif jusqu’au XVIe s.  

De 1280-1390 à nos jours, la vitesse de sédimentation sur la plaine d’inondation 

proximale varie de 1 à 1,3 mm/an (Figure 60), soit un taux sensiblement proche 

d’estimations comprises entre 0,6 et 1,6 mm/an réalisées sur d’autres sites en Camargue 

(Arnaud-Fassetta, 1999). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

2.4. RECONSTITUTION PALEOGEOGRAPHIQUE  

 

Le cours d’Albaron constituerait la partie amont du Rhône de Daladel (Figure 61). 

Sur la base des indices archéologiques recensés autour de cet axe fluvial, le Rhône 

d’Albaron a fonctionné dès le IIe s. av. J.-C. jusqu’au Moyen Age (Martin, 1995 ; 

Richer, 1994 et 1996 ; Landuré 1996). À proximité du cours de Daladel, seul un 

établissement daté entre le Ier s. av. et le Ier s. ap. J.-C. a été découvert (Jéolas, 1979). A 

la fin de son fonctionnement, le chenal de Daladel s’écoulait parallèlement au cordon 

des Sables sur au moins trois kilomètres. Des gisements archéologiques datés entre le 

VI e / Ve s. av. J.-C. puis entre le IIe s. av. J.-C. et le Ier s. ap. J.-C. ont été recensés sur le 

Figure 60. Taux de sédimentation en mm/an dans le colmatage alluvial du paléochenal de 

Daladel (Rey, 2005). 
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cordon des Sables (Raynaud, 2005). Installés sur des cordons fossiles, la présence des 

établissements signifierait surtout l’existence d’un chenal actif. 

Compte tenu des indices archéologiques et des datations 14C, la période d’activité 

du chenal de Daladel pourrait s’échelonner depuis la fin du deuxième âge du Fer 

jusqu’au Haut Empire.  

L’occupation du cordon des Sables est plus dense autour du Mas du Grand Saint 

Jean (Figure 62). Sur le même secteur, la face interne du cordon des Sables est 

partiellement éventrée tandis que la face externe est longée par le chenal de Daladel. 

Sans vouloir faire une interprétation trop rapide et donc hasardeuse, cette zone pourrait 

constituer un lieu de transbordement pour relier la côte aux espaces en arrière du littoral.  

 

 
Figure 61. Configuration du delta du Rhône à l’époque Romaine (Rey, 2005) 
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CONCLUSION CHAPITRE 2 
 

 

Le colmatage du chenal abandonné de Daladel apporte de riches informations 

paléoenvironnementales néanmoins elles demeurent circonscrites à l’échelle du site et à 

la période du remblaiement du bras mort fluvial.  

La période d’activité du chenal de Daladel pourrait s’échelonner depuis la fin du 

deuxième âge du Fer jusqu’au Haut Empire. Le chenal est colmaté par des dépôts 

essentiellement détritiques, légèrement organiques mais jamais tourbeux. La 

déconnexion avec le chenal principal semble rapide, de sorte que les courants tractifs 

« disparaissent » rapidement après la défluviation. Néanmoins, les niveaux micro-

laminés relativement grossiers laissent supposer l’existence de courants résiduels et/ou 

de rythmites. Le colmatage sédimentaire s’est effectué par des faciès grossiers issus de 

périodes hydro-sédimentaires actives (dépôts de crues / crevasses fluviales ?/ chenaux 

secondaires de crevasse ?). Quant aux dépôts les plus fins, ils sont effectués dans un 

bassin d’inondation assujetti aux crues du Rhône. Le paléochenal est scellé par des 

dépôts qui suggèrent le rétrécissement du chenal par progradation de la berge vers le 

centre de l’écoulement. Par la suite, une plaine d’inondation proximale s’est formée 

peut-être à partir des apports fluviatiles détritiques du Rhône de Peccaïs.  

Le chenal de Daladel est resté en eau malgré sa déconnexion avec un chenal principal. Il 

aurait continué à canaliser et à évacuer les eaux de crue et les courants résiduels. Ce 

n’est qu’à la fin du processus de comblement que les dépôts se sont effectués dans un 

bassin d’inondation. 

Le Rhône de Daladel serait le premier chenal à avoir percé le cordon des Sables. 

C’est à partir de ce chenal que les lobes deltaïques vont se succéder dans le golfe 

d’Aigues-Mortes. L’abandon du Rhône de Daladel coïnciderait avec la formation du 

chenal de Peccaïs dont le fonctionnement est discuté dans le chapitre suivant. 
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CHAPITRE 3 
LE RHONE DE PECCAÏS  

 

 

 

3.1. CADRE GEOMORPHOLOGIQUE  

 

Le paléochenal de Peccaïs demeure apparent dans le paysage actuel du delta. A 

partir de la ville d’Albaron, le tracé terminal du Rhône de Peccaïs s’étend sur plus de 

quinze kilomètres (Figure 63). La photo-interprétation indique que le chenal de Peccaïs 

pourrait constituer le prolongement du cours d’Albaron. Si l’on se base sur les sites 

archéologiques positionnés sur l’axe du Rhône d’Albaron (Leveau, 2004a), celui-ci 

serait actif dès le IIe s. av. J.-C. jusqu’au Moyen Age.  

Entre les communes d’Albaron et de Sylveréal, le Petit Rhône actuel constitue la 

section la plus ancienne du Rhône de Peccaïs encore active. Le long de cette section, le 

chenal décrit globalement un style méandriforme. Quant à l’environnement, il présente 

une dominante fluvio-palustre. 

À proximité de la commune de Sylveréal, un méandre mort appartenant au 

paléochenal de Peccaïs reste visible sur les photographies aériennes. L’une des 

premières cartes à mentionner la présence de ce méandre date de 1631 (Atlas de Louis 

XIII, 1631). Cette boucle, située entre Sylveréal et Montcalm, serait contemporaine de 

la détérioration du chenal de Peccaïs après 1552 (Kruit, 1955). L’ancien chenal de ce 

méandre reste préservé comme une étroite ceinture marécageuse et montre une largeur 

avoisinant moins de dix mètres. Encore aujourd’hui, le tracé de ce méandre mort 

contribue à délimiter les départements du Gard et des Bouches-du-Rhône.  

Après avoir décrit cette boucle, le tracé du paléochenal de Peccaïs est rectiligne. De 

Sylveréal à la mer Méditerranée, une partie du tracé fluvial a été repris par le canal du 

même nom.  

 

L’étude du paléochenal de Peccaïs a été entreprise dans cet environnement 

composé d’anciens cordons littoraux, de chenaux abandonnés, d’étangs, de zones 

palustres et de marais salants. Le sondage-carotté a été réalisé à environ 1300 mètres au 

sud du Fort de Peccaïs. Le carottier à piston stationnaire a été positionné dans l’axe du 

paléochenal encore en eau, encadré par des micro-berges.  
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La réalisation de ce sondage carotté (31 mètres) répond à un triple objectif, 1) dater la 

période d’activité du fleuve, 2) caractériser les modalités de remplissage sédimentaire à 

l’intérieur du chenal et 3) étudier les dépôts sous-jacents dans le cadre du programme 

scientifique Groupe de Recherche MARGES. La chronologie du colmatage alluvial du 

paléochenal de Peccaïs est appréhendée par quatre datations au radiocarbone 14 réalisées 

sur des macro-restes végétaux fossilisés dans le sédiment et sur de la matière organique 

diffuse. 

 

 

3.2. L ITHOSTRATIGRAPHIE DU SONDAGE FP.3 

 

L’étude des faciès marins acquis lors du sondage FP3 fait l’objet du programme 

G.D.R. MARGES. Ces dépôts marins sont brièvement décrits à partir des méthodes 

sédimentologiques et granulométriques et interprétés grâce aux données existantes dans 

les deltas du Rhône, du Tibre, de l’Ebre ou encore du Nil. 

 

Unité sédimentaire 1 - Entre –10 et –19 mètres (alt. absolues), le lithofaciès 

présente une alternance de lits sableux très fins et de lamines limoneuses et argileuses 

(Figure 65). Les dépôts comportent aussi de nombreuses bioturbations perçues par les 

traces de terriers ainsi par la macrofaune essentiellement composée de turritelles. 

L’alternance des dépôts suggère le transport des sables fins par des courants actifs. Par 

contre, les périodes plus calmes se caractérisent par des sédiments plus fins qui se 

déposent et s’accumulent par décantation. Par analogie aux travaux de Oomkens (1967), 

Bellotti & al. (1994) et Stanley & Warne (1998) le lithofaciès exprime une formation 

prodeltaïque (Figure 67). 

 

Unité sédimentaire 2 - De –10 à –6,5 mètres (alt. absolues), la granulométrie des 

sédiments s’accroît. Le dépôt montre une alternance de lits de sables très fins (grain 

moyen de 100 à 150 µm) et de lamines limoneuses (grain moyen de 60 à 30 µm), 

correspondant peut-être à des rides de courants (Reineck & Singh, 1986). Les dépôts 

expriment la présence de courants tractifs très faibles. Entre –6,5 et –5,2 mètres, le 

dépôt comporte des sables moyens à grossiers et présente des stratifications 

subhorizontales (Figure 66). Les sédiments les plus grossiers se caractérisent par un 

grain moyen proche de 250 µm.  

Le faciès exprime une formation du front deltaïque (Figure 65) analogue à celles 

décrites par Oomkens (1967), Bellotti & al. (1994) et Stanley & Warne (1998) (Figure 

67). Le milieu de sédimentation marin semble soumis à des énergies variables où 
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alternent des périodes soutenues et calmes, rappelant ainsi pour les faciès grossiers des 

dépôts issus des courants tractifs relativement puissants (tempêtes marines, crues du 

Rhône). 
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Unité sédimentaire 3 - A -5,2 mètres, la base de l’unité sédimentaire 3 érode 

l’unité précédente (Figure 68). Le dépôt (alt. absolues : -5,2 et -4,88 mètres) est 

composé de galets et de graviers inscrits dans une matrice sableuse. La longueur des 

galets avoisine cinq centimètres, ils sont arrondis et semblent être imbriqués les uns 

contre les autres (Figure 69). Les dépôts les plus grossiers (>2mm) n’ont pas pu faire 

l’objet de mesures granulométriques poussées, néanmoins ces dépôts transitant dans le 

chenal actif sont probablement issus du roulage (ensemble sédimentaire 1). Les sables 

détritiques et azoïques présentent un grain moyen compris entre 180 et 260 µm. Le tri 

(0,7) exprime un classement moyen et l’asymétrie indique une prépondérance vers les 

grandes tailles. Ils proviennent de la saltation (ensemble sédimentaire 2). Le dépôt 

constitue la charge de fond transitant dans le chenal actif. Le mode de transport évoque 

alors une compétence des courants tractifs très élevée. L’identification du sommet de la 

charge de fond représente la fin du fonctionnement du chenal, laquelle est datée par le 

radiocarbone vers 580-680 ap. J.-C. (GdA-456). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 70. Image C/M de l’unité sédimentaire 3 - Paléochenal de Peccaïs (Rey, 2005) 
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Figure 69. Sondage FP.3 - Carotte -4 à -5 mètres (Rey, 2005) 
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Unité sédimentaire 4 - La texture moins grossière des dépôts marque un 

changement brutal de faciès, sans discontinuité érosive. La formation (altitude absolue : 

-4,88 à -4,5 mètres) présente une alternance de limon et de lits centimétriques limono-

sableux. De rares graviers et cailloux (inférieurs à deux centimètres de longueur) se 

situent à la base du dépôt. Le tri du sédiment montre un mauvais classement. Cette unité 

se distingue aussi par la présence de nombreux débris végétaux. Les dépôts sont mis en 

place par suspension uniforme (ensemble 3) illustrant ainsi une nette diminution des 

courants de traction (Figure 71). Vers le sommet de la formation, la texture du sédiment 

s’affine et devient plus massive. La macrofaune se limite à des vers annelés tubicoles 

laguno-marins, entremêlés et en position verticale dans un lit sableux épais de quatre 

centimètres (Figure 69).  

Le lithofaciès signe l’abandon du chenal et le début du colmatage. Cette formation est 

postérieure à l’unité 3 datée 580-680 ap. J.-C. (GdA-456) et antérieure à l’unité 5 datée 

1460-1640 ap. J.-C. (GdA-455). Le taux de sédimentation est très lent, il varie de 0,35 à 

0,48 mm/an. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 71. Image C/M des unités 4, 5 et 6.a - Paléochenal de Peccaïs (Rey, 2005). 

 

Unité sédimentaire 5 - La formation comporte une vase fibreuse noirâtre du type 

Gyttja qui se développe sur environ 30 cm d’épaisseur (alt. absolue : -4,5 à -4,3 m.). Le 

grain moyen est inférieur à 50 µm, l’indice de tri est médiocrement classé et l’indice 

d’asymétrie montre une forte asymétrie vers les petites tailles (Figure 68). La 

recrudescence de la fraction organique (16%) au détriment de la fraction minérale 

évoque le confinement du milieu. Les dépôts vaseux traduisent la prédominance de la 

suspension uniforme en mode calme (ensemble 3 - Figure 71). La macrofaune installée 

dans le bras mort fluvial s’avère extrêmement intéressante (Figure 69). En effet, un 

Murex brandaris entier (Photographie 8), en position de vie, a été extrait de la vase 
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organique. Au dessus de cet escargot des mers, plusieurs vers annelés tubicoles laguno-

marins de type Ficopomatus enigmaticus ont été identifiés. Entremêlés et en position de 

vie, ils sont en excellent état de conservation, mesurent de 3 à 25 mm de long et de 1 à 3 

mm de large (Photographie 8).  

Le chenal abandonné fonctionnerait comme un plan d’eau lagunaire de basse énergie 

daté entre 1460 et 1640 ap. J.-C. (GdA-455). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Unité sédimentaire 6 - Les dépôts de l’unité 6 sont caractérisés par une 

granulométrie décroissante vers le sommet. De bas en haut, on distingue trois sous-

unités superposées. 

 

- La sous-unité 6.a est postérieure à l’unité 5 datée 1460-1640 ap. J.-C. (GdA-

455). La texture du dépôt marque un changement brutal de faciès. La formation 

grossière (alt. absolues : -4,3 à -3,6 m.) comporte des cailloux anguleux et quelques 

graviers inscrits dans une matrice limono-sableuse. Les épais lits limoneux associés aux 

intercalations pluricentimétriques de limons légèrement sableux suggèrent une 

sédimentation rapide (Figures 68 et 69). Le grain moyen varie de 20 à 80 µm. La 

fraction minérale parait relativement élevée au regard de la fraction organique qui est 

inférieure à 5%. Les dépôts sont mis en place par suspension uniforme en mode calme 

(ensemble 3 – Figure 71). 

La sous-unité correspond à un milieu de bassin d’inondation qui enregistre des apports 

fluviatiles détritiques accompagnant des récurrences de crues de forte intensité. La 

sédimentation relativement grossière souligne la présence d’écoulements turbulents et 

peut-être un renforcement de l’hydrodynamisme.  

 
Photographie 8. Malacofaune extraite de la vase organique (cliché Rey., 2004) 
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- La sous-unité 6.b est formée de plusieurs lits limoneux et limono-argileux d’une 

épaisseur totale de 160 cm (alt. absolue : -3,6 à -1,5 m). La granularité du dépôt est fine 

(grain moyen compris entre 10 et 60 µm), hormis quelques lamines millimétriques de 

limons grossiers qui s’intercalent dans le sédiment (Figure 68). Le sédiment de couleur 

grise caractérise des dépôts minéraux riches en fer réduit malgré une hausse de la 

fraction organique. Le tri (2) indique des sédiments médiocrement classés (dynamiques 

de décantation). Les dépôts les plus grossiers proviennent de la suspension uniforme en 

mode calme, quant aux grains les plus fins, ils se déposent par décantation (ensemble 4 

– Figure 72). La macrofaune paraît absente et les débris végétaux restent rares.  

La sous-unité correspond à un milieu de bassin d’inondation à épisodes palustres, de 

basse énergie, subissant des ingressions d’eaux de crue d’intensité faible et de fréquence 

variable (Figure 68). La réduction de la granularité par rapport à la sous-unité 

précédente traduit une diminution de l’hydrodynamisme. La vitesse de sédimentation 

apparaît assez lente. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 72. Image C/M des sous-unités 6.b et 6.c - (Rey, 2005). 

 

- La sous-unité 6.c (alt. absolue : -1,5 à -0,4 m.) se caractérise par un faciès moins 

grossier qui le différencie nettement de l’unité précédente (Figure 73). La sous-unité 

comporte un sédiment limono-argileux qui s’affine vers le sommet (argile organique au 

grain moyen inférieur à 10 µm). L’indice de tri varie du médiocrement classé au très 

mal classé illustrant alors des dynamiques peu sélectives de basse énergie (Figure 68). 
À partir de -80 centimètres, le sédiment comporte des tâches d’oxydation dont le 

gradient de couleur suggère une concentration de plus en plus élevée vers le sommet. 

Les dépôts les plus grossiers proviennent de la suspension uniforme en mode calme, 

quant aux grains les plus fins, ils se déposent par décantation (ensemble 4 – Figure 72). 

La macrofaune essentiellement composée de limnées et la recrudescence de la fraction 

organique au détriment de la fraction minérale évoquent un milieu d’eau douce à sau- 
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-mâtre relativement confiné.  

De -60 à -40 cm, des gastéropodes terrestres comme Cernuella virgata se concentrent 

dans un niveau caractérisé par des concrétions carbonatées dont l’origine s’apparente 

vraisemblablement aux battements de la nappe phréatique actuelle à la minéralisation 

élevée. Les dépôts caractérisent un milieu palustre émergé caractérisé par une 

sédimentation lente. 

Ce niveau est ensuite recouvert par un niveau de remblai caractérisé par des limons 

assez grossiers associés à des morceaux de briques et de cailloux modernes.  

 

 

3.3. EVOLUTION DES ENVIRONNEMENTS SEDIMENTAIRES  

 

Le sondage FP3 a permis de suivre une succession d’environnements soit, de bas 

en haut, un milieu littoral immergé (Unités 1 et 2), un chenal probablement actif au 

Bas-Empire (Unité 3) puis un colmatage alluvial au cours du Haut Moyen Age (Unité 

4) et la période moderne, suivi d’un colmatage fluvio-lagunaire au cours de la période 

moderne (Unité 5) et enfin un remblaiement fluviatile de la période moderne à nos jours 

(Unité 6). 

La séquence sédimentaire I correspond à un milieu de prodelta aggradant et 

progradant (Unité 1) dont les dépôts sont recouverts par les dépôts progradants du front 

deltaïque (Unité 2). Les faciès du prodelta et du front deltaïque apparaissent analogues 

aux dépôts deltaïques immergés décrits dans les deltas du Tibre et du Nil (Bellotti & al., 

1994 ; Stanley & Warne, 1998). Les faciès reflètent des conditions d’énergie variables 

probablement dépendantes des dynamiques hydro-sédimentaires marines et du régime 

fluvial du Rhône. Le dépôt du front deltaïque est recouvert par les accumulations 

fluviatiles détritiques de la charge de fond transitant dans le chenal de Peccaïs (Unité 3).  

 

La charge de fond transitant dans le chenal actif est composée de galets et de 

graviers inscrits dans une matrice de sables grossiers (Unité 3). Ces dépôts pourraient 

exprimer soit une compétence très élevée du fleuve, soit un épiphénomène. La fine 

épaisseur de la charge de fond (50 cm) suggère la bonne circulation de la majorité des 

sables transitant sur le fond du chenal. En effet, la forme pointue du lobe de Peccaïs 

traduit l’existence de larges volumes sableux expulsés de l’embouchure. Les sables sont 

par la suite repris par les vagues et les courants côtiers qui les transportent sur les plages 

pour y édifier des cordons littoraux (Partie III – Chapitre 1). Deux datations faites sur la 

charge de fond montrent une légère inversion (les marges d’erreur se recouvrent tout de 

même) mais indiquent clairement l’âge de mise en place de ce dépôt autour de 600-685 
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ap. J.-C. (–530 cm ; GdA-457)) et 580-680 ap. J.-C. (–494 cm ; GdA-456)). Nous 

préférons utiliser la date 580-680 ap. J.-C. positionné sur le sommet de la charge de 

fond. Le Rhône de Peccaïs est alors actif vers le VIe s. ap. J.-C. Cet âge est en accord 

avec l’âge d’un cordon d’embouchure construit par ce chenal entre 465 et 965 ap. J.-C. 

(L’Homer, 1987). 

Le début du colmatage du chenal est effectué par des graviers et des cailloux 

inscrits dans une matrice limono-sableuse. Ce niveau suggère l’existence de turbulence 

sur le fond et de courants résiduels relativement actifs. Pourtant, le taux 

d’alluvionnement (<0,9mm/an) est très lent (Figure 74). 

Figure 74. Taux de sédimentation en mm/an dans le paléochenal de Peccaïs (Rey, 2005). 

 

Au cours du processus de comblement, des dépôts fluvio-lagunaires se mettent en 

place sur la formation précédente. Le dépôt vaseux et organique signe l’abandon du 

chenal de Peccaïs dès 1460 et 1640 ap. J.-C. (GdA-455). Les documents 

cartographiques de la seconde moitié du XVIIIe siècle confirment cet abandon (Figure 

75). Kruit (1955) avait daté la défluviation du chenal de Peccaïs vers le Petit Rhône 

actuel en 1552.  

Les eaux salées du bras mort fluvial transforment le milieu fluvial initial en un 

environnement laguno-marin dans lequel s’est développée une macrofaune composée de 

vers annelés tubicoles et de Murex brandaris. L’avulsion du chenal aurait réduit les 

apports en eau douce propice à la remontée du front salé suffisamment en amont dans le 

bras mort fluvial pour y développer un écosystème laguno-marin. Une seconde 

hypothèse envisage la fermeture du grau de Peccaïs. L’absence d’exutoire aurait conduit 
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le bras mort fluvial à fonctionner comme une lagune dépendante des dynamiques 

côtières (ouverture et fermeture des graus). La carte des « Environs d’Aigues-Mortes, de 

Peccaïs et de la Petite Camargue » indique clairement que le bras mort fluvial de 

Peccaïs ne disposait plus d’exutoire maritime dès le XVIIIe siècle (Figure 75). Le milieu 

fluvial initial s’est probablement modifié en un environnement aquatique confiné et plus 

salé analogue à une lagune ou un étang périlittoral. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 75. Environs d’Aigues-Mortes, de Peccaïs et de la Petite Camargue (Bellin, 1764)  
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La macrofaune est très intéressante : originaire d'Australie, le Ficopomatus 

enigmaticus est un ver annelé tubicole laguno-marin. L'animal vit dans des endroits 

confinés tels que les estuaires, les ports, les marais maritimes, les canaux, les lagunes. Il 

y trouve une eau turbide riche en matière organique (filtreur actif), de faibles courants 

propices à la construction du tube calcaire et un milieu semi-fermé permettant le 

maintien des larves au voisinage des colonies d'adultes. Dans ces milieux sélectifs à la 

salinité variée, le vers annelé tubicole subit peu de concurrences. Cet animal apparaît 

pour la première fois en France au début du XXe siècle, pourtant ces vers, situés en 

position de vie à -4,45 m de profondeur dans un dépôt fluvio-lagunaire, ont été datés 

entre 1460 et 1640 ap. J.-C. (GdA-455). L’arrivée de cet animal sur les côtes 

languedociennes apparaît donc plus précoce par rapport aux données actuelles et surtout 

révèle leur disparition pendant au minimum trois siècles ! Le taux de sédimentation à 

l’intérieur du bras mort fluvial de Peccaïs (compris entre 8 et 12 mm/an entre 1460-

1640 ap. J.-C. et l’actuel) a peut-être été trop rapide pour permettre à ces espèces 

laguno-marines de perdurer (Figure 74). L’absence d’analogue au sein du delta du 

Rhône nous impose d’être prudent sur l’interprétation de ces faunes. Les recherches 

pour comprendre la présence de ces faunes se poursuivent 

 

Après le XVe siècle, le colmatage redevient à dominante fluviale. 

L’alluvionnement semble temporairement important. Par la suite, le colmatage alluvial 

ralentit en dépit des ingressions d’eaux de crue d’intensité modérée à faible. Le taux de 

sédimentation atteint au minimum 8 mm/an entre le XVe siècle et l’actuel (Figure 74). 

Les débris végétaux s’accumulent alors sous l’effet des faibles courants de transport. 

Leur décomposition provoque une hausse de la teneur en matière organique. La partie 

terminale du colmatage alluvial est datée 1160-1280 ap. J.-C. (GdA-453). Cette date 

n’est pas cohérente avec les autres dates 14C. La datation de matière organique diffuse 

est probablement à l’origine de cette inversion. 
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CONCLUSION CHAPITRE 3 

 

 

De –20 à –10 mètres, un long faciès prodeltaïque se développe. Progressivement 

la granularité des dépôts s’accroît avec une alternance de sables très fins et de silts. Ces 

dépôts épais de 4,5 mètres correspondent au front deltaïque. 

La fin de la séquence marine se traduit par la formation du chenal de Peccaïs. Le 

chenal fonctionne très probablement dès le Bas-Empire. Il amorce son colmatage au 

cours du Haut Moyen Age. Ce chenal se caractérise par une bonne circulation des 

matériaux sur le fond du chenal (faible épaisseur de la charge de fond). Les matériaux 

sont en majorité expulsés hors de l’embouchure et repris par la dynamique côtière pour 

accroître la taille du lobe (pointu) de Peccaïs. Le taux maximal de sédimentation est 

extrêmement lent, il est inférieur à 0,45 mm/an entre 680 et 1460 ap. J.-C. Le taux de 

colmatage alluvial avoisine 3,7 mm/an entre 680 ap. J.-C. et l’actuel, une vitesse 

sensiblement similaire à celle acquise dans le remplissage du Rhône de Saint-Ferréol 

dont le rythme varie de 2,4 à 3,1 mm/an entre 680-850 et 1500 ap. J.-C. (Arnaud-

Fassetta, 1998). Les caractéristiques sédimentaires et malacologiques du colmatage 

alluvial font apparaître la déconnexion du chenal de Peccaïs et son confinement. Bien 

qu’il reçoit des alluvions fluviatiles, l’environnement fluvial régnant dans le chenal 

abandonné disparaît temporairement au profit d’un milieu laguno-marin en place entre 

1460 et 1640 ap. J.-C. La transformation du milieu est à relier à la remontée du front 

salé dans le bras mort fluvial et à l’influence des dynamiques littorales (la migration des 

graus). Par la suite, le bras mort fluvial fonctionne comme un bassin d’inondation 

assujetti à des récurrences de crue d’intensité modérée à faible. Le taux de 

sédimentation est élevé, il est de 12 mm/an de 1640 ap. J.-C. à nos jours. Enfin, le 

sommet du remplissage est scellé par des remblais probablement liés à l’activité 

salinière sur le site. 
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CHAPITRE 4 
LES CHENAUX TERMINAUX  

 

 

 

Nous avons fait le choix de regrouper les chenaux du Moyen Age Central (Rhône 

de La Ville) à ceux de l’époque moderne (Rhône de Saint-Roman et Rhône Vif) pour 

trois raisons (Figure 76). La première est d’ordre morphologique : les chenaux de La 

Ville et de Saint-Roman reflètent une morphologie analogue avec pour particularité une 

embouchure déviée par l’allongement des flèches littorales. Deuxièmement, leur 

évolution morphologique (l’allongement du tracé fluvial, la baisse du gradient 

hydraulique…) a semble t-il conditionné en partie leur abandon. La troisième raison 

concerne le chenal du Rhône Vif qui à l’inverse des deux précédents chenaux constitue 

l’une des premières tentatives de chenalisation en Petite Camargue. En dépit de sa 

courte période d’activité, il demeure que la séquence de remplissage sédimentaire à 

l’intérieur de ce bras mort fluvial comporte des similarités avec les deux précédents 

chenaux. La proximité avec le littoral pourrait être un premier élément de réponse. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

  
Figure 76. Cadre géographique des paléochenaux terminaux (source : Landsat 2000). 
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4.1. LE RHONE DE LA VILLE  

 

4.1.1. Cadre géomorphologique 

 

Le Rhône mort de La Ville constitue le prolongement du cours de Peccaïs. Il 

apparaît clairement dans le paysage : le lit fluvial demeure en eau, encadré par des 

cordons littoraux fossiles. Le tracé du chenal atteint un peu plus de cinq kilomètres. En 

amont, le paléochenal de La Ville mesure deux cents mètres de large. En aval, la largeur 

du lit rétrécit considérablement pour atteindre moins de cinquante mètres à proximité de 

sa dernière embouchure, le Grau de La Chèvre. A la fin de sa période d’activité, le 

chenal possédait un tracé fluvial rectiligne et quasi-parallèle au rivage (Figure 77). Le 

rivage est constitué par le cordon de Listel mis en place de part et d’autre de 

l’embouchure.  

 

- En amont de l’embouchure, le cordon de Listel constituerait la rive gauche du 

chenal. Le cordon littoral a une morphologie étirée et rectiligne : la largeur maximale 

atteint 1,3 km et la longueur au minimum dix kilomètres (Figure 77). L’allongement des 

formations littorales a entraîné la migration de l’embouchure vers le Nord-ouest et dans 

un même temps a bloqué et canalisé l’écoulement du fleuve. Comme les flux liquide et 

solide sont déviés vers le Nord-ouest, les sédiments fluviatiles ne parviennent pas sur la 

rive gauche. Son édification a probablement été impulsée par les apports marins et 

éoliens. En surface, la malacofaune observée est constituée de nombreux Murex 

brandaris et d’Aporrhais pespelecani qui constituent des faunes du milieu littoral 

sableux. Ce cordon a été nivelé lors de la plantation de vignes ; seules les dépressions 

interdunaires permettent de différencier les cordons littoraux fossiles. 

 

- En aval de l’embouchure, le cordon de Listel constituerait la rive droite du Rhône 

de La Ville. Il est large (~ 1 à 1,7 km) et atteint une hauteur maximale de deux mètres. 

La longueur du cordon (~ 7 km) est approximative car en direction du Grand Travers le 

cordon se juxtapose à des formations littorales plus anciennes (Figure 77). Quelques 

dunes subsistent : elles sont végétalisées, larges et présentent une hauteur parfois 

supérieure à 2,5 mètres. La migration de l’embouchure a engendré la déviation des 

apports solides vers le Nord-Ouest. La rive droite serait alors composée d’alluvions 

fluviatiles qui ont été remobilisées par les courants côtiers puis déposées sur le rivage. 
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La période d’activité du Rhône de La Ville repose sur des datations absolues 

réalisées sur le cordon d’embouchure de Fangassier édifié par le Rhône de Peccaïs et sur 

le cordon de Listel (L’Homer, 1993). La fin de l’activité du chenal est établie à partir de 

données historiques (Florençon, 1996). 

 

Le Rhône Mort de La Ville n’est pas caractérisé sédimentologiquement, pas plus 

que ne sont définies sa géométrie et son origine. Afin d’étudier son remplissage, nous 

avons entrepris des sondages au carottier (BVIL.1 et 2) et à la gouge (BVIL.6, 7 et 8) 

dans l’axe du paléochenal et à proximité (Photographie 9). Les sondages présentés dans 

les figures 78 et 79 et dans l’annexe 6 permettent la réalisation d’un transect 

lithostratigraphique (Figure 80).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Photographie 9. Sondages réalisés dans le paléochenal de La Ville : BVIL.1, 2,6, 7 et 8 

(Cliché Rey, 2005). 
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4.1.2. Lithostratigraphie 

 

Unité sédimentaire 1 - La formation est constituée de différentes couches 

sédimentaires, des sédiments fins (vases) et des sédiments plus grossiers (grain moyen : 

135 µm à 150 µm). La structure présente une alternance de sables fins et de lamines 

limoneuses à stratification subhorizontale (Figure 78 – BVIL 1, 2 et 7). L’épaisseur du 

dépôt (trois mètres) n’est qu’une approximation, les carottes sédimentaires n’atteignant 

vraisemblablement pas sa base. Les coquilles de Venus verrucosa et Turritella 

communis et les débris coquilliers indiquent un caractère marin. D’après la nature 

lithologique et malacologique, l’unité pourrait correspondre à un milieu situé en dessous 

de la limite d’action de la houle.  

 

Unité sédimentaire 2 – A -2 mètres NGF, les sables sont plus grossiers (grain 

moyen de 190 µm), massifs, azoïques et bien lavés (Figure 78 – BVIL 1 et 2). L’unité 2 

présente alors des caractéristiques analogues au cordon de Listel situé à quelques mètres 

des sondages BVIL 1 et 2. Compte tenu de la proximité du cordon littoral de Listel, le 

dépôt pourrait correspondre à la partie basale du cordon. La mise en place de cette 

formation a été datée entre 1008 et 1521 ap. J.-C. (Ly 1764 - L’Homer, 1987).  

 

Unité sédimentaire 3 – L’unité sédimentaire 3 est constituée de sables moyens 

massifs (grain moyen : 120 à 230 µm) à structure subhorizontale (Figure 78 – BVIL 6 et 

8). On note comme pour le chenal de Daladel la présence de Cerastoderma sp. Les 

sables massifs constituent probablement la charge de fond transitant dans le chenal actif 

(Figure 79). Le faciès de la charge de fond se retrouve verticalement et latéralement à 

des altitudes sensiblement différentes. Dans la partie la plus interne du chenal, le 

sommet de la charge de fond est atteinte à -4,8 mètres NGF tandis que quelques mètres 

en retrait de l’axe, le sommet de cette dernière a été prélevée à partir de -4 mètres NGF 

(Figure 78). Ces éléments suggèrent une topographie irrégulière du fond du chenal avec 

probablement des formes de fond typique comme les dunes hydrauliques.  

 

Unité sédimentaire 4 – L’unité 4 comprend trois sous-unités superposées 

appartenant au colmatage alluvial du chenal.  

 

- Le dépôt de la sous-unité 4.a est composé de lamines limoneuses et limono-

sableux (grain moyen compris entre 25 et 50 µm) avec quelques micro-lamines 

sableuses (Figure 78 – BVIL 6 et 8). La réduction de la granularité marque un 

changement brutal de faciès. Les niveaux limoneux montrent une dégradation du tri 
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dans les fractions plus grossières évoquant des dépôts de crue en mode calme dans un 

plan d’eau. La sous-unité contient surtout des coquilles de type Cerastoderma glaucum. 

Ces dernières, trouvées en abondance, expriment probablement la remontée du front 

salé. Une seule espèce d’eau douce a été trouvée, il s’agit de Planorbis planirbis. 

Les dépôts marquent l’abandon du chenal et le début du colmatage (Figure 79). À 

l’intérieur de ce dernier, un milieu aquatique de type lagunaire se forme et enregistre 

des ingressions d’eaux de crue d’intensité modérée.  

 

- La sous-unité 4.b (-1,7 à -0,4 mètres NGF) est composée de limon-sableux 

(Figure 78 – BVIL 7, 8 et 6). Le contenu malacologique (Cerastoderma sp., Bythynia 

tentaculata) indique un milieu oligohalin à euryhalin. Cette sous-unité correspond à un 

milieu lagunaire développé dans un bras mort fluvial. Ce plan d’eau enregistre les 

apports fluviatiles détritiques (dépôts de crue) et les apports sableux des cordons 

littoraux (Figure 79). 

 

- La sous-unité 4.c (20 à 40 cm d’épaisseur) est constituée de vases et de sables 

très fins organiques (Figure 78). L’épaisseur, la texture et la fraction organique 

diminuent de l’axe du paléochenal vers les rives. Les dépôts pourraient correspondre à 

une plaine d’inondation influencée par les apports sableux des cordons littoraux 

fossiles. Par contre, l’axe du paléochenal est encore en eau, il canalise donc les flux 

résiduels. Mais l’absence d’exutoire assimile ce bras mort fluvial à un bassin 

d’inondation (Figure 79).  

 

4.1.3. Evolution des environnements sédimentaires 

 

Les sondages ont permis de suivre une succession d’environnements depuis un 

milieu littoral (Unités 1 et 2) puis un chenal actif (Unité 3) et enfin un colmatage 

fluvio-lagunaire (Unité 4). La multiplicité des sondages permet de proposer un transect 

stratigraphique de part et d’autre du paléochenal (Figure 80). 

 

Une formation marine, peut-être infra-littorale, (Unité 1) précède une formation 

littorale (Unité 2). L’unité 2 constitue probablement la partie basale du cordon de Listel 

dont la mise en place est réalisée entre 1008 et 1521 ap. J.-C. (Ly 1764 - L’Homer, 

1987).  

 

La charge de fond (Unité 3) transitant dans le chenal actif du Rhône de La Ville a 

une texture moins grossière que les paléochenaux de Daladel (>200 µm) ou de Peccaïs 
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(sables, graviers et galets). Ces données granulométriques pourraient être induites par le 

faible gradient hydraulique inhérent à la proximité de l’embouchure. Les matériaux les 

plus grossiers pourraient être retenus plus en amont.  

La période de fonctionnement du Rhône de La Ville repose sur l’âge des cordons 

de Fangassier et de Listel (Figure 81). 

- Le cordon de Fangassier constitue l’un des derniers cordons d’embouchure 

appartenant au lobe deltaïque de Peccaïs ; il est daté entre 770 et 1050 ap. J.-C. (Gda-

15750).  

- Le cordon de Listel est un cordon d’embouchure édifié par le Rhône de La Ville et 

les apports marins. Il est daté entre 1008 et 1521 ap. J.C. (Baisse de Mandragon - Ly 

1764 - L’Homer, 1993).  

Compte tenu de ces éléments, le chenal de La Ville est probablement actif dès la fin du 

Haut Moyen Age. 

 

L’abandon du Rhône de La Ville a généré une baisse du flux d’eau douce 

favorable à la remontée du front salé dans le bras mort fluvial. Dans ce dernier, une 

lagune euryhaline s’est formée (Unité 4.a). Au cours du colmatage, le plan d’eau 

lagunaire reçoit les débordements de crues du Rhône mais aussi les sables issus du 

sapement des berges (Unité 4.b). L’érosion des berges  atteint une efficacité majeure 

lors des inondations. Corrélativement à la diminution de la tranche d’eau, le plan d’eau 

saumâtre se confine (Unité 4.c).  

 

Le colmatage alluvial est rapide (8 mm/an) et puissant (cinq mètres de dépôt). La 

capacité de transport reste relativement importante durant toute la durée du colmatage 

fluvio-lagunaire. Les sédiments détritiques sont abondants auxquels s’ajoutent les 

apports des cordons littoraux. Les taux de sédimentation élevés pourraient être liés à un 

engorgement du chenal à proximité de son embouchure.  

 

L’abandon du Rhône de La Ville est à relier au processus de formation du cordon 

de Listel. Le chenal a édifié ce cordon d’embouchure progradant (coalescence de 

flèches littorales) mais poussé par le courant de dérive littorale, le cordon de Listel a 

dévié l’écoulement fluvial vers l’Ouest (Figure 81). On suppose que les apports 

fluviatiles ont été repris par les courants côtiers de façon à édifier un cordon 

d’embouchure en rive droite. Par contre, la formation du cordon de Listel en amont de 

l’embouchure s’est sûrement faite grâce aux apports marins et éoliens. À la fin de son 

fonctionnement, le Rhône de La Ville s’écoulait parallèlement au rivage. L’allongement 

du profil longitudinal du chenal causé par l’étirement du cordon de Listel (partie III, 
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chapitre 1) s’est sûrement accompagné d’une baisse du gradient hydraulique 

défavorable à l’expulsion des sédiments hors de l’embouchure. Que ce soit une 

fourniture détritique abondante ou une baisse de la puissance spécifique, le chenal s’est 

ensablé très rapidement. Il est devenu inadapté à l’évacuation des débits solides et 

liquides en période de crue. Cette situation conforte l’idée que le cours d’eau s’est 

engorgé au niveau de son embouchure.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Compte tenu de l’ensablement du chenal et ses répercussions sur la ligne d’eau, 

les éléments semblaient alors réunis pour qu’une crue perce le cordon de Listel (Figure 

82 C). Cette dernière se serait produite entre 1357-1364, période à laquelle des textes 

historiques mentionnent une percée dans le cordon de Listel (Florençon, 1996). Cette 

défluviation des eaux a probablement provoqué la formation d’un chenal (Saint-

 
Figure 81. Rhône de La Ville et cordons d’embouchure associés (Rey, 2005) 
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Roman ?) et donc l’abandon du chenal de La Ville (Figure 82 C). En 14081, 

l’embouchure (le Grau de La Chèvre) est fermée sans qu’il soit possible d’identifier la 

nature de cette obturation (L’Homer, 1987). L’abandon du cours de La Ville se 

produirait alors entre 1357 et 1408. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Figure 82. Évolution d'un grau dominé par un courant de dérive littorale 
unidirectionnel et relativement puissant (Rey, 2005). L'accrétion des cordons littoraux se 

fait dans le sens de la dérive littorale. Ils entraînent la migration progressive du Grau et la déviation du 

chenal dans le sens de leur formation. L'allongement du profil longitudinal entraîne une baisse de la 

puissance spécifique. À terme, le chenal et l'embouchure peuvent s'ensabler. L'ensablement est 

probablement accéléré par l'étirement du cordon littoral. 

                                                
1 Cet auteur n’indique pas de quelle manière il est arrivé à cette conclusion. 
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4.2. LE RHONE DE SAINT -ROMAN  

 

4.2.1. Cadre géomorphologique 

 

L’empreinte fluviale de Saint-Roman est encore nette dans le paysage. D’une part 

la majorité du paléotalweg demeure en eau, et d’autre part, l’ancien lit fluvial est 

délimité au nord par le cordon fossile de Listel et au sud par le cordon fossile de 

Figuerasse. Le chenal de Saint-Roman mesure plus de six kilomètres de long et la 

largeur varie entre 170 et 60 mètres d’amont en aval. Le tracé du chenal contourne le 

cordon de Listel sur environ deux kilomètres (Figure 83). Par la suite, le tracé est 

rectiligne de Terre Neuve jusqu’au Grau de Madame. La profondeur maximale est 

atteinte à 1,5 mètres ce qui montre que le chenal est quasi colmaté.  

 

À la fin de son fonctionnement, le chenal de Saint-Roman avait un tracé fluvial 

quasi-parallèle au rivage. Son embouchure terminale, le Grau Madame, partageait le 

cordon de Figuerasse en deux parties (Figure 84). Celui-ci s’étire du Sud-est au Nord-

ouest. Dans certains secteurs, le cordon littoral atteint plus de trois cents mètres de 

large.  

 

L’allongement du cordon de Figuerasse a provoqué la migration de la passe et la 

déviation du flux hydrique vers le Nord-ouest. Compte tenu de cette configuration, il 

semble qu’une partie de ce cordon située en amont de l’embouchure terminale ait été 

alimentée par les courants côtiers et le vent. Cela se confirme par la présence de grandes 

dunes fossiles légèrement végétalisées à proximité de Terre Neuve (Figure 84). 

La rive droite de ce chenal est moins perceptible. Elle semble se suivre du Grau 

Madame au Grand Travers en prenant appui sur le cordon de Listel (Figure 83). 

 

Le Rhône de Saint-Roman n’est pas caractérisé sédimentologiquement, pas plus 

que sa géométrie ou son origine. Les dépôts de surface indiquent un remblaiement plus 

rapide dans l’axe du paléochenal (alluvions fines) tandis que l’érosion des berges 

sableuses engendre un processus de comblement latéral (Figure 84). Pour répondre aux 

interrogations, un carottage de 4,6 mètres de profondeur a été réalisé dans l’axe terminal 

du paléochenal occupé par de vastes îlots argileux (Photographie 10). Plusieurs 

sondages ont été réalisés dans l’eau au pied des berges des rives droite et gauche mais le 

matériau sableux ne nous a pas permis de sonder à plus d’un mètre de profondeur. 

La période d’activité du Rhône de Saint-Roman repose sur des textes historiques 

(Ménard, 1753 ; L’Homer, 1987 ; Florençon, 1996). 
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Figure 83. Localisation du Rhône mort de Saint-Roman et du cordon de Figuerasse (Rey, 

2005) 

 

Figure 84. Localisation du sondage 

ROM.1 (Rey, 2005) 
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4.2.2. Lithostratigraphie du sondage ROM.1 

 

Unité sédimentaire 1 – L’unité 1 est constituée de sables moyens à fins, massifs, 

légèrement coquillés et contenant entre 5 et 10 % de matière organique (Figure 85). 

Cette unité est caractérisée par un granoclassement normal : le grain moyen varie de 230 

à 100 µm. L’indice d’asymétrie indique une forte asymétrie vers les grandes tailles. Les 

sables sont très mal triés ce qui est significatif de conditions d’énergie irrégulière. Les 

échantillons les plus grossiers sont placés au dessus du segment RS de l’image CM, ils 

sont mis en place par suspension graduée, tandis que les dépôts plus fins s’alignent 

parallèlement au segment RS (Figure 86). Ce type de dépôt mixte signifie que le chenal 

actif se caractérise par des courants d’intensité variable et décroissant. Les grains les 

plus grossiers proviennent de courants puissants mis en suspension par la turbulence du 

fond (ensemble sédimentaire 1), alors que les sables fins proviennent de courants moins 

puissants déposés en suspension uniforme en mode énergique (ensemble sédimentaire 

1). La teneur élevée en CaCO3 proviendrait des débris de coquilles trouvés dans le 

sédiment. Cette formation contient quelques fragments de Cerastoderma sp. Leur 

présence a été observée dans la charge de fond des paléochenaux de Daladel et de La 

Ville (Figure 85).  

On assimile ce dépôt massif à la charge de fond du chenal. À -3,3 mètres (alt. Absolue), 

le sommet de la charge de fond s’interrompt brusquement par le dépôt de sédiments 

 
Photographie  10. Localisation du sondage ROM.1 (Cliché Rey, 2005). Le 

paléochenal de Saint-Roman est encadré par deux anciens cordons littoraux. Le bras 

mort demeure en eau malgré la présence de plusieurs îlots qui colmatent son axe. 
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moins grossiers. Ce dépôt marque ainsi par une surface de contact franche l’abandon du 

chenal et le début du colmatage.  
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Figure 86. Image C/M de l’unité 1 - Paléochenal de Saint-Roman (Rey, 2005). 

 

 

Unité sédimentaire 2 – L’unité 2 comprend deux sous-unités superposées 

appartenant au colmatage du chenal.  

 

- La texture plus fine constitue un nouveau faciès par rapport à l’unité précédente. 

La sous-unité 2.a (alt. absolues : -3,3 à -1 m.) se caractérise par des lamines pluri-

centimétriques subhorizontales limoneuses et limono-sableuses à passées sableuses. Le 

grain moyen n’excède pas 50 µm hormis pour un lit sableux où le grain moyen s’élève à 

plus de 100 µm. Les sédiments sont mal triés, ils proviennent de dynamiques 

relativement faibles par suspension uniforme en mode énergique (Figure 87 - ensemble 

sédimentaire 2). La fraction minérale parait relativement élevée au regard de la fraction 

organique inférieure à 4%. Le contenu malacologique, Cerastoderma sp. et Hydrobia 

acuta, montre des espèces aquatiques oligohalines. Le milieu pourrait correspondre à 

une lagune oligohaline qui se met en place dans le bras mort fluvial (Figure 85). Le plan 

d’eau subit des ingressions d’eaux de crue d’intensité et de fréquence variables et des 

apports des cordons littoraux. Le dépôt suggère également l’existence de courants 

résiduels.  

 

- La sous-unité 2.b est constituée de limons bioturbés. L’indice de tri, 

généralement mauvais, semble signifier la faiblesse des courants et la prépondérance de 

la décantation (Figure 88 - ensemble sédimentaire 3). La teneur en matière organique 
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s’élève de 10 à plus de 30% de même que le taux de CaCO3 qui atteint plus de 6% du 

poids total de l’échantillon. Le biofaciès est dominé par Cerastoderma glaucum. Par 

ailleurs, cette espèce aquatique eurytherme et euryhaline vit actuellement sur les fonds 

vaso-sableux du paléochenal de Saint-Roman. La sous-unité évoque un plan d’eau 

saumâtre de basse énergie (Figure 85).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Figure 87. Image C/M de la sous-unité 2.a - Paléochenal de Saint-Roman (Rey, 2005). 
 

 
Figure 88. Image C/M de la sous-unité 2.b - Paléochenal de Saint-Roman (Rey, 2005). 
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4.2.3. Evolution des environnements sédimentaires 

 

Le sondage ROM.1 a permis d’identifier une succession d’environnements 

typique de chenal alluvial et de son colmatage, de bas en haut, un chenal probablement 

actif au Moyen Age Central (Unité 1) puis un colmatage fluvio-lagunaire de la période 

moderne à nos jours (Unité 2). 

 

Le dépôt de la charge de fond (Unité 1) transitant dans le chenal actif du Rhône de 

Saint-Roman est composé de sables massifs.  

La chronologie du fonctionnement du chenal est basée sur des documents historiques et 

une datation absolue. Florençon (1996) signale qu’une percée dans le cordon de Listel 

vers 1357-1364 a généré la formation d’un chenal. Cet auteur ne nomme pas le chenal 

en question mais il s’agit très vraisemblablement du Rhône de Saint-Roman. En effet, la 

configuration actuelle de la plaine deltaïque de Petite Camargue indique clairement que 

le Rhône de Saint-Roman s’est mis en place après avoir percé le cordon de Listel. Par 

ailleurs, ce chenal est postérieur à la formation du cordon de listel daté entre 1008 et 

1521 ap. J.-C. (L’Homer, 1993). Enfin, le grau de La Chèvre, situé sur le cordon de 

Listel, est fermé en 1408 (Denizot, 1959). Ces éléments indiquent donc que le chenal de 

Saint-Roman est actif dès la fin du XIVe siècle ou depuis 1408.  

 

Le colmatage fluvio-lagunaire est relativement puissant (trois mètres de dépôt) et 

rapide (~6 mm/an entre 1530 et nos jours). La sédimentation est surtout détritique. Les 

apports proviennent des courants modérés à faibles liés aux ingressions d’eaux de crue 

et des cordons littoraux de Listel et de Figuerasse (Unité 2). La diminution de la tranche 

d’eau s’accompagne d’une réduction de la granularité : les courants sont plus faibles et 

les dépôts sont issus de dynamiques de basse énergie. Les apports détritiques et la 

capacité de transport restent relativement élevés au cours du colmatage fluvio-lagunaire 

même si la vitesse de sédimentation semble diminuer dans la partie supérieure du 

remplissage. Les vastes îlots argileux situés au centre du paléotalweg pourraient 

indiquer une vitesse d’alluvionnement plus rapide sur cet axe. 

Comme pour le cordon de Listel, l’accrétion du cordon de Figuerasse a provoqué 

la migration de l’embouchure du Rhône de Saint-Roman vers le Nord-ouest ainsi que 

l’allongement du profil en long du chenal (Figure 82 page 173). La capacité du cours à 

expulser les sédiments hors de l’embouchure s’en est retrouvée réduite. 

Progressivement, le distributaire s’est ensablé. Les dynamiques côtière et fluviale ont 

alors été propices à l’engorgement du chenal au niveau de l’embouchure.  
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En réponse à cet ensablement, la défluviation provoquée du chenal de Saint-Roman est 

réalisée en 1532 (Ménard, 1753 ; Combes, 1951). Les eaux sont détournées plus au Sud 

au moyen d’un batardeau (Ménard, 1753). La défluviation du Rhône de Saint-Roman a 

été faite alors que le chenal était encore actif. Cet élément est essentiel car il a influencé 

les modalités de remblaiement du chenal.  

 

L’artificialisation du milieu, la configuration du site et les modalités de colmatage 

suggèrent que le chenal reste fonctionnel non plus comme un chenal actif mais un 

chenal secondaire ou un plan d’eau lagunaire.  

En 1532, la déviation artificielle des eaux du Rhône de Saint-Roman a permis de former 

le Rhône Vif (Ménard, 1753). 

 

 

4.3. LE RHONE VIF  

 

4.3.1. Cadre géomorphologique 

 

La photo-interprétation permet de délimiter les traces terminales du paléochenal 

du Rhône Vif jusqu’au Grau Neuf. Aujourd’hui, ce chenal mesure près de deux 

kilomètres de longueur. Mais cette donnée est tronquée par l’érosion littorale qui 

masque alors la véritable extension du chenal et de son embouchure. Sur ce secteur 

l’érosion littorale est très active, l’embouchure du chenal aurait reculé de 1700 mètres 

en moins de quatre siècles (Partie III, chapitre 1).  

 

Le Rhône Vif est un chenal artificiel créé en 1532 (Ménard, 1753) pour remplacer 

le Rhône de Saint-Roman trop ensablé pour être navigable. L’installation de pieux sur 

les berges a permis de maintenir un tracé fluvial rectiligne jusqu’à l’embouchure (Figure 

89). Jusqu’au XVIIIe siècle ce chenal s’est écoulé à travers le Grau Neuf obstrué 

aujourd’hui par un enrochement artificiel (Photographie 10).  

 

Les témoignages historiques (textes et cartes anciennes) attestent de son activité au 

cours du XVIe siècle. Mais ce chenal continue à fonctionner par intermittence jusqu’au 

XVIII e siècle, au gré des ouvertures et des fermetures du Grau Neuf. Ce chenal semble 

donc soumis à une importante contrainte littorale.  

 

La réalisation d’un sondage dans l’axe du paléochenal permet de caractériser 

sédimentologiquement le chenal et d’indiquer les modalités de colmatage (Figure 89). 
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Le sondage a été réalisé à moins de deux cent mètres du rivage actuel, sur un îlot situé 

au centre du bras mort fluvial (Photographie 10).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Figure 89. A) Partie occidentale du delta du Rhône ; B) Chenal du Rhône Vif et 

localisation du sondage RN.1 (Rey, 2005). 
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4.3.2. Lithostratigraphie du sondage RN.1 

 

Le remblaiement alluvial du Rhône Vif  s’organise en trois unités sédimentaires 

différentes. La superposition des formations permet de suivre une succession 

d’environnements mis en place depuis la seconde moitié du XVIe siècle, soit de bas en 

haut, un chenal actif (Unité 1), un colmatage fluvio-lagunaire (Unité 2) puis littoral 

(Unité 3).  

 

Unité sédimentaire 1 - L’accumulation constituant l’unité 1 est à dominante 

minérale. Elle est composée de sables moyens à fins (grain moyen : 196 à 160 µm), 

massifs, dans lesquels s’inscrivent quelques fibres végétales indéterminées. L’indice 

d’asymétrie indique une forte asymétrie vers les grandes tailles. Le très mauvais tri du 

dépôt est significatif de conditions d’énergie irrégulière. L’unité se caractérise par une 

décroissance granulométrique qui dénote une atténuation des dynamiques de transport. 

On interprète ce dépôt sableux massif comme la charge de fond transitant dans le chenal 

actif (Figure 90).  

 

 

 

 

 
Photographie 11. Sondage RN.1 réalisé sur l’îlot sablo-vaseux situé à proximité de 

l’ancienne embouchure du Rhône Vif (Cliché Rey, 2005). 
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Unité sédimentaire 2 – Cette unité marque une rupture sédimentaire franche par 

rapport au faciès précédent. Entre -5 et -4 mètres NGF, les dépôts issus des courants 

résiduels et des débordements de crue sont composés de limons organiques associés à 

des micro-lamines limono-sableuses. Cette accumulation suggère une sédimentation 

rapide. Les sédiments présentent une couleur gris fer caractéristique de dépôts minéraux 

riches en fer réduit.  

La granularité de la formation décroît vers le sommet de l’unité. Entre -4 et -3,5 mètres 

NGF, les lamines plurimillimétriques limoneuses et limono-argileuses traduisent une 

succession de crues. Le contenu malacologique (Loripes lacteus et Abra alba) montre 

des espèces lagunaires franchement saumâtres.  

Ce dépôt marque l’abandon du chenal et le début de son colmatage. À l’intérieur du bras 

mort fluvial, un milieu aquatique de type lagunaire se forme. Le colmatage fluvio-

lagunaire est effectué par des sédiments provenant de faibles courants et des ingressions 

d‘eaux de crue (Figure 90). 

 

Unité sédimentaire 3 - La base de l’unité 3 érode la formation précédente. Épais 

de deux mètres, le dépôt est constitué de sables moyens azoïques, sans litage apparent. 

Dans la partie supérieure du remplissage sédimentaire, le dépôt, épais de trente 

centimètres, est composé de sables limoneux. L’unité sédimentaire 3 représente plus de 

35% du colmatage total. 

Cette unité pourrait correspondre à des dépôts littoraux émergés liés à des événements 

de submersion des cordons qui provoquent la constitution de dépôts de débordement 

vers l’intérieur du littoral (Figure 90). Une séquence sédimentaire d’une laisse de 

tempête a été décrite sur la plage de Napoléon (Delta du Rhône) après la tempête de 

janvier 1995 (Bruzzi & Provansal, 1996 ; Bruzzi, 1998). La structure sédimentaire 

montre une organisation sédimentaire séquentielle des dépôts traduisant la succession 

chronologique des plus fortes houles puis de la surcote.  

 

4.3.3. Evolution des environnements sédimentaires 

 

La charge de fond transitant dans le Rhône Vif est composée de sables moyens à 

fins (unité 1) ; leur mise en place est contemporaine à 1532, date de la défluviation 

provoquée des eaux du Rhône de Saint-Roman (Ménard, 1753).  

Le Rhône Vif est donc un chenal artificiel. Sa mise en place a été immédiatement 

accompagnée de travaux hydrauliques décrits dans le devis extrait de la Chambre des 

Comptes de Paris (Ménard, 1753). Sur le chenal de Saint-Roman, un batardeau a été 

construit pour dévier les eaux vers le Sud (Figure 91). En aval du batardeau la largeur 
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du lit a été limitée à 60 mètres alors que la largeur de l’embouchure fut fixée à 40 

mètres. À partir de l’exutoire, 596 mètres de pieux en bois ont été plantés dans les terres 

basses et sableuses (Ménard, 1753). Ces travaux avaient pour vocation de renforcer les 

levées de berge du chenal de façon à maintenir un tracé fluvial stable.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Le colmatage du bras mort fluvial est très rapide (11 mm/an) et puissant (quatre 

mètres de dépôt). Il est effectué majoritairement par des dépôts minéraux. Les rares 

niveaux organiques (limons organiques) se situent préférentiellement dans les 

accumulations lagunaires. Les niveaux tourbeux sont absents de ce remblaiement 

alluvial. 

- Une partie du colmatage est effectuée par des apports fluviatiles détritiques et 

lagunaires (Unité 2). La vitesse de sédimentation apparaît assez rapide. Le bras mort 

fluvial s’apparente à un plan d’eau lagunaire qui subit des courants modérés à faibles et 

des ingressions d’eaux de crue.  

Corrélativement à la diminution de la tranche d’eau, l’énergie des courants résiduels à 

l’intérieur du plan d’eau lagunaire s’affaiblit provoquant ainsi une sédimentation plus 

lente. 

 
Figure 91. Aménagements « hydrauliques » réalisés en 1532 pour dévier les eaux du 

Rhône et stabiliser le gabarit du Rhône Vif et son embouchure (Rey, 2005).  
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- La partie supérieure du colmatage alluvial serait effectuée par des dépôts littoraux 

émergés (Unité 3). Ils proviennent probablement d’événements de submersion des 

cordons qui ont provoqué la constitution de dépôts de débordement vers l’intérieur du 

littoral. Nous ne savons pas s’il s’agit d’un seul événement, néanmoins, en représentant 

plus de 35% du colmatage total, cette accumulation fossilisée dans le bras mort fluvial 

montre l’existence de connexions entre les chenaux deltaïques et la dynamique littorale. 

 

Le processus de comblement alluvial s’accélère à l’abandon du Rhône Vif qui aurait 

lieu en 1552 (Kruit, 1955) lorsque les eaux du Rhône de Peccaïs/ Rhône Vif ont 

emprunté un nouveau tracé plus oriental. Les eaux entraînèrent ainsi la formation du 

Petit Rhône. Malgré la défluviation, une partie des eaux du Rhône Vif a continué à 

s’écouler vers la mer. L’abandon du chenal n’a donc pas été immédiat. L’écoulement a 

perduré au gré de l’ouverture et de la fermeture du Grau Neuf. 

La taille actuelle du bras mort fluvial n’excède pas dix mètres de large alors que le devis 

de 1532 signale un lit mineur de soixante mètres de large. Le chenal aurait donc perdu 

plus de six dixième de sa largeur initiale en moins de cinq siècles. La vitesse de 

sédimentation horizontale serait consécutive au déplacement des levées de berge vers la 

partie interne du chenal (Kraus & Larson, 2002).  

 

Les dimensions hydrauliques du Rhône Vif sont inférieures à celles des chenaux 

terminaux précédents (Rhône de La Ville et de Saint-Roman). Le gabarit devait 

répondre aux problèmes d’ensablement rencontrés dans les anciens chenaux de La Ville 

et de Saint-Roman (ainsi que leur grau), lesquels auraient manqué de puissance 

spécifique pour évacuer leur charge sédimentaire. Pour éviter l’ensablement du Rhône 

Vif, la contraction du lit fluvial a probablement favorisé l’autocurage et le transit des 

grains les plus grossiers. Enfin, le maintien d’un chenal et d’un grau suffisamment large 

et profond aurait amélioré les conditions de navigation. 

 

La période d’activité du Rhône Vif s’échelonne entre 1532 et 1552. Immédiatement 

après sa formation, la côte a rapidement progradé. Les gains de terre sont estimés à plus 

de 970 mètres entre 1530 et 1650 (Partie III, Chapitre 1). Près d’un siècle après la 

défluviation, cette évolution s’est inversée. Depuis 1650, l’érosion littorale est très 

active face à l’embouchure du Rhône Vif malgré les apports sédimentaires provenant de 

l’embouchure du Petit Rhône (Partie III, Chapitre 1).  
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CONCLUSION CHAPITRE 4 

 

 

Les chenaux terminaux représentent plus de six siècles de dynamiques fluviales 

qui ont permis d’accroître la plaine deltaïque de Petite Camargue. Ils ont été 

successivement abandonnés en raison de leur ensablement. Les modalités du 

remblaiement alluvial des paléochenaux indiquent l’existence de connexions entre les 

chenaux et la dynamique littorale : embouchure engorgée, mise en place d’un plan d’eau 

lagunaire après l’abandon du chenal…Les processus marins et éoliens ainsi que des 

apports sédimentaires abondants ont largement contribué à l’ensablement des chenaux 

et des graus : en effet, la dérive littorale a engendré la migration des cordons 

d’embouchure et l’allongement des profils longitudinaux. L’atténuation progressive de 

la pente hydraulique aurait diminué la puissance spécifique des chenaux de La Ville et 

de Saint-Roman à évacuer leur charge sédimentaire.  

Très tôt (début du XVIe siècle) la volonté d’améliorer la circulation dans le golfe 

d’Aigues-Mortes a nécessité des interventions humaines. Tout d’abord, l’ensablement 

des chenaux a conduit à des défluviations provoquées. Ensuite, pour faciliter 

l’autocurage du Rhône Vif, la partie terminale du lit fluvial a été calibrée et les berges 

ainsi que l’embouchure ont été stabilisées par des pieux. Les aménagements pourraient 

constituer une réponse à des conditions environnements « nouvelles » et plus difficiles. 

 

Les formes d’embouchure associées aux chenaux de La Ville et de Saint-Roman n’ont 

pas d’analogue connu au sein du delta du Rhône. Par contre certains deltas modernes 

possèdent le même type de formation littorale. En conséquence, ces deltas peuvent 

servir de modèle pour tenter d’interpréter les processus qui ont prévalu à la formation 

des cordons d’embouchure des chenaux de La Ville et de Saint-Roman. Nous tenterons 

également de cerner dans la Partie III les facteurs sédimentaires, anthropiques et 

éventuellement climatiques susceptibles d’influencer les vitesses de progradation de la 

plaine deltaïque de petite Camargue. 
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CONCLUSION DE LA DEUXIEME PARTIE  
 
 

Synthèse sur le fonctionnement des chenaux installés dans le paléogolfe 
d’Aigues-Mortes 
 

 

L’évolution de la plaine deltaïque de Petite Camargue et la caractérisation 

sédimentologique et géométrique du Rhône des Tourradons ont été abordées dans le 

Chapitre 1 de la Partie II. Les résultats ont surtout mis en avant l’existence d’une 

importante crevasse fluviale datée entre 2920 – 2680 av. J.-C. Celle-ci repose sur les 

faciès lagunaires de la plaine deltaïque qui est restée longtemps isolée et circonscrite 

entre les Costières et le cordon des Sables. Cette synthèse est consacrée aux chenaux 

(chapitres 2, 3 et 4) qui se sont mis en place dans le paléogolfe d’Aigues-Mortes. Tous 

postérieurs à la crevasse fluviale, ils ont activement participé à l’élargissement de la 

plaine deltaïque vers le sud.  

 

 

Chronologie 

Les étapes de la formation de la plaine deltaïque de Petite Camargue sont 

reconstituées grâce à l’imbrication des sites et des paléochenaux étudiés.  

Le colmatage du golfe d’Aigues-Mortes s’est accéléré à partir de l’antiquité grâce à 

l’arrivée des chenaux rhodaniens occidentaux (Figure 92). Le chenal de Daladel est 

abandonné entre le Ier et le IIIe s. ap. J.-C. A quelques kilomètres au Sud, le chenal de 

Peccaïs est daté entre le VIe s. et le VIIe s. ap. J.-C. Nous supposons que ce cours se met 

en place lors de la défluviation du Rhône de Daladel. Le fonctionnement du Rhône de 

La Ville est postérieur au VIIIe Siècle, il est actif au XIe s. et il est définitivement 

abandonné au début du XVe s. Entre 1357-1364 la défluviation du Rhône de La Ville 

permet la mise en place d’un nouveau bras fluvial (Florençon, 1996) constituant très 

probablement le Rhône de Saint-Roman. En 1532, les eaux du Rhône de Saint-Roman 

sont déviées vers le Sud à l’aide d’un batardeau. Il en résulte la formation du Rhône Vif. 

En 1552, ce chenal est partiellement abandonné à cause de la défluviation des eaux vers 

le Petit Rhône (Kruit, 1955).  

Entre le XIVe s. et le XIXe s. de nombreuses défluviations naturelles ou 

provoquées se sont produites. Ces évènements sont contemporains d’une progradation 

deltaïque très rapide dont les vitesses d’avancée sont à relier à une surcharge 

sédimentaire imputable aux effets du Petit Age Glaciaire (Provansal & al., 2003).  
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L’expansion de la plaine deltaïque a engendré l’allongement des profils longitudinaux et 

probablement une baisse du gradient hydraulique favorisant ainsi les défluviations. 

Chaque défluviation a permis d’accroître la taille du delta, elle constitue donc des 

processus très importants dans la construction de la plaine deltaïque.  

 

Hydraulicité des chenaux actifs 

La puissance des flux hydriques est appréhendée grâce à l’étude granulométrique 

des dépôts de la charge de fond alluviale. Mais l’interprétation de ces données reste 

délicate car il est difficile à partir de la stratigraphie obtenue par carottages de 

déterminer avec certitude qu’il s’agit des dépôts de la charge de fond. La réalisation des 

sondages à proximité de l’embouchure terminale des paléochenaux a probablement 

généré des biais. La taille du grain moyen est nécessairement plus petite par rapport à 

l’amont du delta. 

Le grain moyen des charges de fond transitant dans les paléochenaux inscrits dans 

la plaine deltaïque de Petite Camargue varie de 196 à 260 µm. Ces données excluent les 

matériaux les plus grossiers prélevés au sommet de la charge de fond du paléochenal de 

Peccaïs. Les galets et les graviers inscrits dans la matrice sableuse (grain moyen : 260 

µm) constituent probablement un épiphénomène au regard du grain moyen des dépôts 

de la charge de fond (Figure 93) prélevés dans les paléochenaux de Daladel (230 µm), 

de La Ville (230 µm), de Saint-Roman (230 µm) et du Rhône Vif (196 µm). Cependant 

la présence de galets est cohérente avec la matrice sableuse de taille importante. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Figure 93. Grain moyen de la charge de fond des paléochenaux de Petite Camargue (Rey, 2005) 
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La variabilité du grain moyen acquis dans les charges de fond des paléochenaux 

rhodaniens (Tableau 4) peut être due à plusieurs causes interdépendantes : la période de 

fonctionnement des chenaux, la pente hydraulique, l’anthropisation du bassin versant, 

les changements climatiques et les variations du niveau marin.  

En fonction de leur période d’activité les chenaux ne sont pas soumis aux mêmes 

dynamiques hydro-sédimentaires. L’anthropisation du bassin versant (défrichement ou 

re-végétalisation) les variations climatiques (crise hydrologique ou accalmie) se 

répercutent sur les débits liquides et solides des cours d’eau. L’ajustement des variables 

internes des chenaux est spatialement et temporellement différent. Par ailleurs, le delta 

ne constitue que le réceptacle des flux solides les plus fins, les matériaux plus grossiers 

sont probablement stockés en amont du delta. Les distributaires n’évacuent alors que les 

sédiments les plus fins masquant ainsi des « événements » sédimentaires reconnus plus 

en amont.  

 

Chenal Âge des dépôts Grain moyen de 

la charge de 

fond (µm) 

Compétence 

maximale 

(Cs)  

Rhône d'Ulmet 1 4720 / 4520 av. 321 ~ 400 

Rhône d'Ulmet 1 560 / 660 av. 253 ~ 500 

Rhône d'Ulmet 1 50 av. / 90 ap. ~ 200 ~ 700 

Rhône de Daladel 2 / 212 ap. 230 500 

Rhône de Saint-Ferréol 2 150 / 310 ap. 65 à 310 ~ 600 

Rhône d'Ulmet 1 410 / 540 ap. 240 ~ 700 

Rhône de Peccaïs 580 / 680 ap 260 > 2000 

Rhône de La Ville VIII ? XI ap. 230 1000 

Rhône de Saint-Roman ~ 1400 230 500 

Rhône Vif 1532 196 800 

Bras de Fer 2 1586 150 à 260 555 

Pégoulier 3 XVIII 210 ? 

Petit Rhône 4 actuel 370 ? 

Grand Rhône à 

l'embouchure 3 

actuel 200 à 425 ? 

Tableau 4. Comparaison des charges de fond des paléochenaux rhodaniens aux chenaux 

actuels du delta du Rhône (Rey, 2005). 1Raccasi, 2003 ; 2Arnaud-Fassetta, 1998 ; 
3Maillet & al., 2005 ; 4Quisserne, 2000. 
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Selon la configuration de la plaine deltaïque, qui est variable temporellement et 

spatialement, la dynamique hydro-sédimentaire des chenaux change. Dès l’époque 

romaine la partie centrale du delta est en grande partie formée grâce aux lobes de Saint-

Ferréol et d’Ulmet. Leur stade de maturité atteint, l’efficacité hydraulique décroît (500 

< Cs > 700 µm). À la même époque, la plaine occidentale du delta est probablement 

plus exiguë, circonscrite entre les Costières et le cordon des Sables (Partie II, chapitre 

1). Effectivement, l’édification des lobes occidentaux dans le paléogolfe d’Aigues-

Mortes ne fait que débuter. Bien que ces chenaux inscrits en Petite Camargue aient une 

charge de fond comparable aux autres chenaux du delta, leur Cs plus élevé (500 µm < 

Cs > 2000 µm) pourrait signifier un gradient hydraulique plus important.  

Utiliser le grain moyen comme seul critère granulométrique rend délicat la comparaison 

entre les chenaux de périodes différentes mais lorsqu’on y associe le Cs, les données 

permettent d’indiquer la variabilité du gradient hydraulique. La relative jeunesse des 

chenaux pourrait expliquer l’existence d’une pente plus forte (augmentation de 

l’efficacité hydraulique) dans le paléogolfe d’Aigues-Mortes alors que les lobes 

orientaux ayant atteint leur stade de maturité se caractériseraient par une décroissance 

de l’efficacité hydraulique (Roberts, 1997).  

 

La variabilité des flux hydriques est variable à très court terme et dépendante du 

site. Qu’il soit synchrone ou diachrone les chenaux ont une puissance du flux hydrique 

qui leur est propre. L’information hydro-sédimentaire est alors circonscrite et 

dépendante au site. Les rythmes de sédimentation et de progradation du littoral 

constituent des variables complémentaires qui permettent de dépasser l’échelle 

stationnelle et d’élargir les points de comparaison. 

 

Le sédiment de la charge de fond transitant dans les distributaires actuels est 

caractérisé par des sables ayant un grain moyen compris entre 200 et 425 µm pour le 

Grand Rhône à l’embouchure (Quisserne, 2000 ; Maillet & al., 2005) et avoisinant 370 

µm pour le Petit Rhône (Quisserne, 2000). La granularité de la charge de fond est 

supérieure à la majorité des paléochenaux rhodaniens (Tableau 4). Depuis la période 

Moderne, la réduction du nombre de chenaux actifs dans le delta a très 

vraisemblablement renforcé les flux dans les deux cours d’eau restants (Grand Rhône et 

Petit Rhône). Ces données granulométriques récentes sont influencées par la contraction 

artificielle des lits fluviaux visant à favoriser l’autocurage et donc le transit de grains 

plus gros.  
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Modalités de colmatage alluvial 

Chaque colmatage apporte de riches informations sur l’évolution des 

paléoenvironnements. Mais leur fonctionnement demeure circonscrit au site et à la 

période de remblaiement du bras fluvial.  

Dans la plaine deltaïque de Petite Camargue, les paléochenaux restent en eau 

longtemps après leur abandon. Leur colmatage présente une puissance de 5 à 6 mètres 

de dépôts analogue au bras mort de Pégoulier (Maillet & al., 2005). Les dépôts du 

colmatage alluvial reposent sur le sommet de la charge de fond avec parfois une 

discontinuité érosionnelle (Maillet & al., 2005). La charge de fond est 

préférentiellement composée de sables avec parfois des graviers et des galets associés 

(Arnaud-Fassetta, 1998 ; Arnaud-Fassetta, 2004 ; Raccasi, 2003 ; Maillet, 2005). La 

séquence type du colmatage est caractérisée par un granoclassement normal du fond de 

chenal vers la partie supérieure du remplissage, témoin d’une perte d’énergie du courant 

fluvial.  

Aucun des chenaux recoupés dans le delta du Rhône n’a révélé de niveaux 

tourbeux. L’abandon du chenal n’entraînerait jamais une sédimentation strictement 

autochtone (bras engorgé de matière organique) contrairement à d’autres chenaux de 

plaine alluviale (Carcaud & al., 2002 ; Cubizolle & al., 2002). L’absence d’un pôle 

organique (tourbe) après leur abandon laisse supposer que les chenaux inscrits dans la 

plaine deltaïque rhodanienne sont restés partiellement connectés aux chenaux 

principaux. Cela suppose donc la persistance d’un écoulement dans le bras mort fluvial.  

Les chenaux étudiés furent surtout le siège d’une sédimentation biogénique 

allochtone. Tout au long du processus de comblement, ils ont canalisé les courants 

résiduels et enregistré les récurrences de crues. Les dépôts sont composés de limons ou 

de limons argileux parfois organiques, à la structure massive. Des lits sableux peuvent 

s’intercaler entre ces dépôts de débordement de crues. Ils traduisent probablement des 

crues d’intensité plus élevée et/ou le rapprochement d’un chenal actif. La partie 

supérieure du remplissage est composée de limons argileux (processus de décantation) 

riches en macro-restes végétaux et en malacofaunes.  

Les bras morts fluviaux sont en cours d’atterrissement, certains d’entre eux 

évoluent vers un milieu de mares temporaires ou de bassin d’inondation. 

Les chenaux abandonnés peuvent aussi évoluer en fonction des environnements 

locaux : dans le delta du Rhône, la remontée du front salé et/ou la dynamique des graus 

ont influencé les modalités de colmatage des bras morts fluviaux mais aussi le type 

d’écosystème à l’intérieur de ceux-ci.  

- La baisse du flux d’eau douce provoque parfois la remontée du front salé en amont 

du bras mort fluvial.  
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- Les modalités du remblaiement alluvial sont aussi influencées par la dynamique 

littorale (ouverture et fermeture des graus). Le colmatage est alors caractérisé par des 

dépôts fluvio-lagunaires mais aussi laguno-marins. Au cours du colmatage, la tranche 

d’eau diminue. Les dépôts sont alors effectués dans un plan d’eau saumâtre (ou un 

bassin d’inondation) en mode calme par décantation. 

L’augmentation du taux de salinité des eaux du chenal abandonné favorise alors la mise 

en place d’un milieu fluvio-lagunaire oligohalin à euryhalin ou marin. 

 

Le colmatage sédimentaire des paléochenaux dépend du taux d’alluvionnement 

qui varie au cours du temps, sous le contrôle d’une variation des conditions 

environnementales d’origine naturelle ou anthropique.  

La pente et l’efficacité hydraulique ainsi que les vitesses d’écoulement et les 

connexions possibles avec un chenal principal ou lors des crues influencent la vitesse de 

sédimentation à l’intérieur du bras mort fluvial. La fréquence de débordement n’est 

cependant pas un paramètre invariant, et peut soit diminuer, soit augmenter. La 

diminution des récurrences de crues conduit au processus de comblement qui modifie 

les conditions d’écoulement dans le bras mort fluvial et limite les connexions avec un 

chenal actif. À l’inverse, l’augmentation du nombre de crues peut générer 

l’exhaussement du fond alluvial. Les courants résiduels et éventuellement des 

phénomènes de submersion à partir des cordons littoraux (cf. supra 4.3) influencent 

aussi les vitesses de sédimentation. De même que l’existence d’un exutoire maritime ou 

éventuellement lacustre permet l’évacuation des débits liquides et solides et donc le 

ralentissement du processus de comblement.  

 

Le comblement alluvial des chenaux de Peccaïs, de Daladel, La Ville, Saint-

Roman et Rhône Vif a été rapide (Figure 94). Ces taux ne constituent qu’une 

approximation compte tenu du faible nombre de datations 14C réalisées dans le 

remblaiement des chenaux. A terme, il faudra multiplier les datations pour obtenir une 

résolution temporelle suffisante. Par ailleurs, ces taux d’alluvionnement ne prennent pas 

en compte les effets induits par la topographie du fond alluvial (seuils et mouilles) et le 

style fluvial (rectiligne, méandriforme, tressé) qui engendrent aussi des accumulations 

sédimentaires variables.  

 

Les caractéristiques sédimentaires (faciès détritiques, micro et macro-lamines, 

faibles taux organiques) et les taux de sédimentation semblent indiquer que les bras 

morts restent « connectés » à la dynamique fluviale (débordement de crue et courants 

résiduels) et littorale (remontée du front salé, cônes de débordement de tempête) tout au  
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long du processus de comblement. Cela conforte l’idée que les chenaux abandonnés 

continuent d’évacuer les flux hydriques jusqu’à l’atterrissement. Leur efficacité doit 

probablement être maximale lorsqu’ils disposent d’un exutoire maritime ou lagunaire.  

Les vitesses d’alluvionnement dans des bras morts fluviaux contemporains ne sont pas 

identiques. Cette situation confirme la variabilité des conditions hydro-sédimentaires à 

très court terme et les effets de site dans la dynamique du dépôt et la diversité des 

modes de comblement (Kraus & Larson, 2002 ; Wen, 2004).  

 
Figure 94. Évolution du taux d’alluvionnement (mm/an) dans le colmatage des 

paléochenaux (Rey, 2006). 
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PARTIE III. Remplissage sédimentaire du paléogolfe d’Aigues-
Mortes 

 

 

La partie précédente était consacrée au fonctionnement hydrologique des bras 

morts fluviaux du Rhône et à la datation de leur période d’activité. Les cordons 

d’embouchure édifiés par ces chenaux restent visibles à l’heure actuelle. Ils ont tous 

participé au remplissage sédimentaire du paléogolfe d’Aigues-Mortes.  

Le premier chapitre porte sur l’étude de ces cordons littoraux fossiles. Leur 

morphologie distincte exprime des discontinuités sédimentaires intra-deltaïques. À 

partir de leur forme et par comparaison à un analogue de formations littorales modernes, 

nous tenterons d’appréhender les processus hydro-sédimentaires responsables de leur 

mise en place et de leur diversité morphologique. La datation par le radiocarbone 14 des 

paléochenaux (Partie II) et des cordons littoraux fossiles encadre chronologiquement cet 

espace.  

Le deuxième chapitre concerne les paramètres responsables de l’avancée des lobes 

deltaïques, ainsi sont analysés le rôle des apports fluviatiles, les forçages climato-

anthropiques et leur limite en terme d’interprétation (allocyclicité et autocyclicité des 

lobes deltaïques), le contrôle de la paléotopographie pléistocène et de l’espace 

d’accommodation. 
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CHAPITRE 1 
LES FORMATIONS DELTAÏQUES DU PALEOGOLFE D ’A IGUES-M ORTES 

 

 

 

L’étude des lobes deltaïques fossiles mis en place dans le golfe d’Aigues-Mortes 

repose sur : 

- la comparaison de cartes historiques et l’interprétation de photographies 

aériennes diachroniques.  

- la morphologie des cordons littoraux fossiles. 

- des prélèvements de surface, des sondages carottés et le relevé de coupes 

sédimentaires dans les cordons fossiles. 

- un corpus de datations au radiocarbone acquis dans les paléochenaux et 

sur les anciennes formations littorales. 

- un référentiel de deltas modernes 

- la position des épaves antiques situées au large du lobe fossile de Saint-

Ferréol (Long, 1997). 

 

La morphologie des anciens systèmes d’embouchure résulte du degré de 

dominance des processus marins et fluviatiles. Pour évaluer le fonctionnement 

hydrodynamique et sédimentaire des lobes fossiles, on s’appuie sur des classifications 

de deltas modernes plus ou moins bien élaborées (Reineck & Singh, 1986 ; Collela & 

Prior, 1990 ; Batthacharya & Walker, 1992 ; Orton & Reading, 1993 ; Suter, 1994 ; 

Reading & Collison, 1996 ; Hori & al., 2002). Batthacharya & Giosan (2003) ont décrit 

les différents systèmes d’embouchure, symétriques, asymétriques et déviés et les ont 

caractérisés grâce à un indice d’asymétrie A qui exprime la part de dominance du 

courant de dérive littorale sur le flux liquide du fleuve à l’embouchure (Figure 95).  

 

Avant d’entreprendre la description des lobes deltaïques fossiles établis dans le 

paléogolfe d’Aigues-Mortes, nous présentons les cordons littoraux édifiés entre 7500 et 

2000 B.P. Ceux-ci retranscrivent ainsi l’aspect du littoral à l’époque Romaine. 

 

 

 



PARTIE III - Chapitre 1. Les formations deltaïques du paléogolfe d’Aigues-Mortes 

 203 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 95. Diagramme des processus des deltas influencés par les vagues 
(D'après Bhattacharya & Giosan, 2003. Modifié). 
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1.1. LES CORDONS LITTORAUX ANCIENS (ENTRE 7500 ET 2000 B.P.) 

 

Trois cordons fossiles composés de sables et de galets ont été repérés et datés au 

nord et à l’ouest de la commune d’Aigues-Mortes (Bertrand & al., 1974 ; Bazile, 1974 

et 1976 ; L’Homer & al., 1981 ;  L’Homer, 1987 et 1993). L’étude paléoécologique des 

trois cordons littoraux fossiles indique la présence d’espèces littorales de fond de baie et 

de lagunes vivant à des profondeurs comprises entre zéro et trente mètres, sur un 

substrat sableux et plus rarement vaseux (Archambault-Guézou,1982).  

 

Le cordon le plus ancien est fossilisé sous les alluvions du Vistre à moins deux 

mètres sous la surface. Ce cordon, nommé cordon des Dix Portes, constitue le plus 

interne du système complexe du Golfe d’Aigues-Mortes. Il se suit de façon discontinue 

(Figure 96). Bazile (1974 et 1976) l’a daté vers 5960-5250 av. J.-C. au Grand Travers 

(Ly-1511), autour de 6040-5600 av. J.-C. à Port-Vielh (MC-1115) et entre 5760 et 5410 

av. J.-C. aux Dix Portes (MC-916). A partir de ces éléments, le tracé du rivage se serait 

incurvé près de Port-Vielh.  

 

Le second cordon littoral fossile s’observe en surface, à la Villa des Sables proche 

d’Aigues-Mortes jusqu’à Montcalm (Figure 96). De direction NE-SW, cette formation 

se compose de galets très émoussés, très évolués et de nombreuses coquilles roulées. 

Bazile (1974) a daté ce second cordon dunaire entre 5310 et 4900 av. J.-C. (MC-671) et 

entre 5520 et 5020 av. J.-C (MC-813) à la Villa des Sables (cote +1,5 mètres NGF). Les 

galets retrouvés lors des prospections de terrain révèlent une abondance de porhyre, de 

quartzite, de schiste et à l’ouest d’Aigues-Mortes une majorité de variolite. Les galets 

arrondis présentent une longueur moyenne de quatre centimètres et un degré 

d’aplatissement relativement faible contrairement aux galets du cordon de La 

Pataquière. La surface du cordon se caractérise aussi par des morceaux de grès de plage 

perforés par des lithophages (beach-rock) et par une faune marine abondante 

caractérisée par une usure extrêmement prononcée des coquilles. Leur aspect roulé et 

lissé traduirait l’action répétée des vagues. Ce niveau de galets où abondent les 

variolites et les quelques fragments de grès pourraient très bien correspondre à un 

remaniement des cailloutis pléistocènes depuis le large (Photographie 12). 
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La troisième formation littorale est nommée Cordon de la Pataquière en raison des 

petits galets blancs dont la forme arrondie ressemble à une ancienne monnaie 

provençale « le Patac ». Les galets mesurent entre deux et trois centimètres de long et 

présentent un aplatissement marin caractéristique. Les coquilles arrondies et lisses 

montrent une usure prononcée probablement sous l’effet de la houle. Le cordon de la 

Pataquière est daté entre 4530 et 4000 av. J.-C. (MC-1366, L’Homer & al., 1981) et 

entre 4245 et 3550 av. J.-C. (Ly-1514, L’Homer, 1993). Son orientation NE-SW est 

analogue au précédent cordon. Les récentes prospections archéologiques menées par Cl. 

Raynaud (2005) révèlent que l’affleurement des petits galets blancs (Photographie13) se 

suit de façon discontinue entre le Mas Bonafous et le Mas de l'Abbé (Figure 96).  

 

 

 

 

 

 

 
Photographie 12. Cordon littoral fossile – Villa des Sables (Cliché Rey, 2005). 
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Les trois premiers cordons littoraux fossiles présentés ci-dessus sont parallèles à la côte 

et discontinus. Entre le Grand Travers et la Villa des Sables, ils sont juxtaposés (Figure 

96). Ils sont constitués de sables et de matériaux grossiers issus très probablement de 

l’érosion des dépôts pléistocènes. Ces cordons littoraux fossiles n’ont que peu de 

rapport avec les apports fluviatiles provenant des embouchures rhodaniennes, ils sont 

plus anciens. Leur édification s’est effectuée par de faibles apports fluviaux. Il n’existe 

pas de lagunes ou de dépressions intercordons. Compte tenu de ces éléments, la vitesse 

de progradation apparaît lente. Depuis 7000 ans, l’avancée du trait de côte face au Grand 

Travers se « résumerait » à une progradation inférieure à sept cents mètres. 

Par contre, le cordon des Sables situé près de Montcalm appartient au lobe progradant 

du Rhône de Saint-Ferréol qui est plus récent que les cordons littoraux situés autour 

d’Aigues-Mortes (Figure 96). A proximité de Montcalm, la largeur des cordons et leur 

degré de préservation sont probablement liés à l’éloignement de l’embouchure du 

Rhône de Saint-Ferréol.  

 

Jusqu’à l’époque Romaine, les lobes deltaïques de Saint-Ferréol et d’Ulmet ont 

respectivement construit un lobe progradant en direction de la mer (Vella, 1999). Les 

flux rhodaniens se « concentrent » essentiellement dans la Camargue actuelle tandis que 

la plaine deltaïque de Petite Camargue demeure partiellement isolée des grandes 

dynamiques fluviales. A l’époque Romaine, le lobe de Saint-Ferréol a produit deux 

golfes de part et d’autre de son embouchure (Figure 97) : le golfe d’Aigues-Mortes et le 

golfe de Fos. 

 

 

 
Photographie 13. Cordon littoral fossile de la Pataquière. (Cliché Rey, 2005). 
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Figure 97. Configuration du delta du Rhône à l’Antiquité (Rey, 2005) 

 

Le littoral de la Petite Camargue est constitué du vaste cordon des Sables mis en 

place par la coalescence de cordons littoraux. Ces cordons coalescents appartiennent au 

système deltaïque du Rhône de Saint-Ferréol installé entre 4000 et 2000 B.P. (Vella & 

al., 2005). En conséquence, les systèmes deltaïques qui se sont formés en avant du 

cordon des Sables sont post-antiques.  

 

 

1.2. LE LOBE DE DALADEL   

 

Les cordons d’embouchure fossiles formés par le Rhône de Daladel apparaissent à 

proximité d’Aigues-Mortes (L’Homer & al., 1981) sous la forme de cordons littoraux 

progradants, découpés, discontinus et recourbés (Figure 98). Si tous les lambeaux 

reconnus appartiennent au lobe de Daladel, celui-ci apparaît relativement pointu et 

symétrique. Un cordon littoral fossile est daté entre 30 et 600 ap. J.-C. (Ly-1264) au lieu 

dit le Canet (L’Homer, 1993). Il pourrait constituer le stade de progradation maximale 

du lobe de Daladel avant son abandon. Cette date est cohérente avec le fonctionnement 

du chenal de Daladel dont l’abandon se produit entre le Ier et le IIIe s ap. J.-C. Compte 

tenu de ces éléments, le lobe de Daladel atteindrait sa maturité maximale entre 30 et 600 

ap. J.-C. avant d’être abandonné au profit d’un nouveau lobe deltaïque édifié par le 

Rhône de Peccaïs.  
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Figure 98: Le lobe de Daladel (Rey, 2005) 

 

 

1.3. LE LOBE DE PECCAÏS 

 

1.3.1. Géomorphologie du lobe deltaïque de Peccaïs 

 

La cartographie des formations superficielles (Guy, 1973 ; L’Homer & al., 1981 ; 

L’Homer, 1993) permet de visualiser les cordons littoraux fossiles édifiés par le Rhône 

de Peccaïs. Au moins quatre cordons d’embouchure de morphologie relativement longs 

et étroits et convexo-concaves se succèdent. Par ordre d’édification, il s’agit des cordons 

littoraux de Mourgue, de Tasse, de Fangassier et de Gaujouze (Figure 99). Leur hauteur 

dépasse rarement un mètre de la surface. En arrière de chaque cordon, la présence 

d’anciennes lagunes exprimerait une rapide progradation.  

Les cordons littoraux fossiles situés en rive gauche du Rhône de Peccaïs ont un degré de 

préservation moins élevé par rapport à ceux situés en rive droite. Leur érosion a été 

causée par les eaux du Rhône mort qui se sont déversées dans les étangs à partir de pri- 
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Figure 99. Formation des systèmes d’embouchure de Peccaïs (Rey, 2005) 

 

-ses d’eau situées sur le bras mort fluvial de Peccaïs. Les eaux du Rhône mort se sont 

écoulées dans les étangs de l’Arameau, de Malégal qui par coalescence ont formé un 

écoulement continu jusqu’au Grau de Fer. Les cartes du XVIIe au XIXe s. indiquent que 

cet axe fluvio-palustre et lagunaire a eu un fonctionnement intermittent dépendant de 

l’ouverture du Grau de Fer (Figures 100 et 101).  

La formation littorale de Saint-Jean pose problème car elle ne ressemble pas aux 

précédents cordons littoraux. Ce cordon est positionné face à l’embouchure du Rhône 

de Peccaïs. Sa mise en place a vraisemblablement entraîné la déviation de l’écoulement 

fluvial vers l’ouest. Compte tenu de ces éléments, le cordon de Saint-Jean exprimerait 

une dynamique hydro-sédimentaire différente de celle responsable de la mise en place 

des quatre cordons littoraux édifiés par le Rhône de Peccaïs.  
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Figure 100. Carte générale de toutes les costes de France : partie de la coste de 
Languedoc (Tassin, 1634). Les ronds blancs indiquent les prises d’eau sur le Rhône Mort 
de Peccaïs. 
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Figure 101. Environs d’Aigues-Mortes, de Peccaïs & de la Petite Camargue 

(Bellin, 1764). Les ronds blancs indiquent les prises d’eau sur le Rhône Mort de Peccaïs. 
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Le choix des cordons littoraux fossiles a été fonction de l’accessibilité aux sites et 

au gré des prospections de terrain. Les cordons de Mourgue et de Tasse ont alors été 

sondés au carottier russe et à percussion. Le cordon de Fangassier a fait l’objet de 

plusieurs relevés sédimentaires (Figure 102). Ce mode opératoire a permis d’acquérir 

des séquences de cordons progradants, parfois datées au 14C. Le cordon de Gajouze fera 

l’objet d’une étude ultérieure.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Figure 102. A) Delta du Rhône ; B) Paléogolfe d’Aigues-Mortes ; C) Localisation 

des sondages et des relevés de coupes sédimentaires réalisés sur les cordons 

d’embouchure fossiles édifiés par le Rhône de Peccaïs (Rey, 2005). 
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À proximité du Fort de Peccaïs, deux sondages distants de cinquante mètres ont 

été entrepris dans le cordon initial (cordon littoral de Mourgue) au système symétrique 

de Peccaïs (Figure 102). Nommés FP.1, et FP.2, ils ont respectivement atteint 7,2 et 9,2 

mètres de profondeur. (Figure 103). Aucune datation n’a pu être réalisée soit à cause de 

l’absence de bois flottés ou de débris végétaux, soit à cause du mauvais état de 

conservation des coquilles. Les corrélations lithostratigraphiques permettent la 

réalisation d’un transect stratigraphique présenté dans la figure 104. 

 

1.3.2. Unité morphosédimentaire du cordon d’embouchure de Mourgue  

 

1.3.2.1. Les unités sédimentaires du transect FP.1 et FP.2 

 

La succession des faciès 1 et 2 révèle une séquence de plage sableuse progradante 

formée pendant l’avancée du lobe deltaïque de Peccaïs. 

 

L’unité 1  est composée de sables fins entrecoupés par un litage de sables micacés 

très fins à fins. Son épaisseur ne peut être définie, le sondage n’atteignant 

vraisemblablement pas sa base. La granularité du dépôt s’accroît de la base au sommet, 

le grain moyen varie entre 100 et 150 µm (Figure 103). Les critères granulométriques et 

malacologiques (morceau de Mytilus sp.) traduisent un milieu de sédimentation marin 

de type avant plage. 

 

L’unité 2  se caractérise par un dépôt de sables fins, azoïques. Son épaisseur est de 

l’ordre de 80 à 110 cm. Le grain moyen varie entre 150 et 180 µm et le tri (0,2 à 0,4) 

révèle un sédiment très bien classé (Figure 103). Compte tenu de l’augmentation du 

grain moyen, de l’absence de faune et du très bon tri du sédiment nous pensons que la 

formation appartient à un domaine proche du domaine émergé ou sur l’arrière plage. 

 

L’unité 3  est constituée de lits limono-argileux et sablo-limoneux. Le dépôt moins 

grossier (épais de 90 cm) marque une rupture brutale avec la formation précédente. Le 

tri est très mauvais et l’asymétrie est totale. Seule une coquille d’eau douce – 

Trochoidea trochoides - a été trouvée dans le sédiment. Plusieurs traces de racines 

perturbent le sédiment.  

Le faciès lithologique indique un dépôt en milieu de plaine d’inondation (proximale ?) 

subissant des ingressions d’eaux de crue et éventuellement des apports d’origine 

éolienne (Figure 103). 
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Figure 104. Transect stratigraphique du cordon littoral fossile de Mourgue (Rey, 2005) 
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1.3.2.2. Interprétation paléoenvironnementale  

 

Les sondages FP.1 et FP.2 réalisés sur le cordon d’embouchure fossile de 

Mourgue permet de suivre une succession d’environnements sédimentaires superposés, 

soit de la base au sommet (Figure 104) : un faciès d’avant plage recouvert par des 

dépôts correspondant à un milieu proche de la plage émergée. Ces dépôts constituent 

une plage progradante. Celle-ci est enfouie sous les alluvions fluviatiles provenant très 

vraisemblablement des crues de débordement du Rhône de Peccaïs qui s’est écoulé à 

proximité du site carotté.  

Le transect stratigraphique ne permet pas de visualiser le sommet du cordon 

littoral. La première éventualité consiste à penser que les sondages ont été réalisés sur la 

partie basse du cordon. L’autre possibilité est une érosion post-dépôt. Mais d’une 

manière générale, le cordon de Mourgue atteint rarement plus d’un mètre NGF. La 

faible altitude de ce cordon est peut-être à mettre en relation avec une rapide 

progradation.  

Le cordon de Mourgue constitue l’un des premiers cordons littoraux édifiés par le 

Rhône de Peccaïs. Cette formation littorale est postérieure au stade de progradation 

maximale du lobe de Daladel daté entre 30 et 600 ap. J.-C. Compte tenu de sa position 

et de l’âge de la formation précédente, le cordon de Mourgue s’édifie après le Ier s. ap. 

J.-C. 

 

À 1700 mètres au sud-ouest du cordon littoral fossile de Mourgue, un sondage au 

carottier à percussion (TAS.1) a été réalisé sur le cordon littoral fossile de Tasse. L’âge 
14C obtenu Mars 1963 / Juillet 1970 (GdA-483) est incohérent avec le cadre 

paléogéographique. La présence de lamines millimétriques argileuses dans le niveau 

daté a peut-être constitué une couche imperméable propice au dépôt de matière humique 

issu de l’infiltration des eaux de pluies. 

 

1.3.3. Unité morphosédimentaire du cordon d’embouchure de Fangassier  

 

Des travaux effectués dans les salins d’Aigues-Mortes ont permis de caractériser 

sédimentologiquement l’un des derniers cordons d’embouchure édifié par le Rhône de 

Peccaïs. Parmi la multitude des coupes sédimentaires relevées sur le cordon de 

Fangassier, nous présentons ici deux logs de référence (FAN.3 et FAN.4) distants d’une 

centaine de mètres (Figure 105). Une coupe de cinq mètres sur laquelle a été réalisé le 

log FAN.3 est aussi présentée (Figures 102 et 106). L’âge du cordon d’embouchure de 

Fangassier est obtenu par deux datations au radiocarbone. 
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Figure 105. Cordon littoral de Fangassier - Séquence de cordon progradant (Rey, 2005). 
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Figure 106. Coupe sédimentaire relevée sur le cordon d’embouchure fossile de 

Fangassier (Rey, 2005) 
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L’unité sédimentaire 1 est composée de limon-sableux entrecoupés par quelques 

lamines millimétriques argileuses (Figure 105). Le grain moyen ne dépasse pas 75µm, 

l’indice de tri (> 2) présente un mauvais classement et l’indice d’asymétrie (0,5) montre 

un enrichissement vers les petites tailles.  

Ces données suggèrent un milieu de sédimentation marin de type avant plage.  

 

L’unité sédimentaire 2 constitue une transition assez nette avec la formation 

précédente. La texture du sédiment est plus sableuse. La structure comporte quelques 

lits plans sub-horizontaux ainsi que des stratifications obliques. Le tri indique des 

énergies variables et soutenues et l’asymétrie un enrichissement vers les petites tailles. 

La granularité du dépôt s’accroît surtout dans le niveau des sables coquilliers qui est par 

ailleurs caractérisé par une stratification oblique. La thanatocénose est constituée de 

coquilles marines de l’étage infralittoral comme Crepidula funguiformis, Spisula 

subtruncata, Venus verrucosa, plutôt brisées et associées à des débris végétaux. 

Cette unité correspond à la zone de flux et de reflux des vagues sur le rivage. La 

lithologie de cette unité  permet de suivre les dépôts du haut de l’avant plage à l’arrière 

plage (Figure 105).  

 

L’unité sédimentaire 3 se caractérise par un dépôt de sables fins bien lavés qui 

présente une stratification plane. Le grain moyen avoisine 200µm. Le bon classement du 

sédiment révèle des conditions d’énergie régulières et soutenues. La formation présente 

aussi des dépôts de laisses de mer qui se suivent sans discontinuité sur plusieurs 

centaines de mètres (Figure 105). Ces accumulations organiques ont été soumises à une 

analyse xylologique et anthracologique effectuée par L. Chabal. Les résultats présentent 

des fibres de Posidonia oceanica (Posidonie), d’épais morceaux d’Alnus sp. (Aulne 

glutineux), des tiges de Salix (Saule) et de Fagus ainsi que des débris non identifiés. Les 

morceaux de bois sont gorgés d’eau et ont un aspect « roulé ». L’Alnus sp. apparaît 

bombé sur une face (rotondité de la tige), avec une ramification, et plat sur l’autre 

(Figure 107). Les morceaux d'aulne proviendraient d’un gros rondin, fendu 

naturellement ou non, puis écrasé contre les sédiments accentuant ainsi le caractère 

« plat » de la face fendue. Un morceau d’Alnus date le dépôt vers 1080±60 B.P. soit 770 

/ 1050 ap. J.-C. (Gda – 15750).  

Quelques décimètres au dessus de ces dépôts organiques, un second niveau de 

laisses de mer est inscrit dans le sédiment sableux. Cette accumulation est composée de 

coquilles d’huîtres et de grands morceaux de bois. Ces derniers appartiennent à deux 

genres possibles, le Sequoia sempervirens ou le Sequoia gigantea (ou Sequoiadendron 

giganteum) et le Taxodium distichum (Cyprès chauve), de la famille des Taxodiaceae. 
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Ce niveau daté sur bois (Taxodiacea) à 1065±30 B.P. (920 / 1060 ap. J.-C. _ GdA-578) 

constitue un épiphénomène non observé ailleurs sur le cordon de Fangassier. 

La présence de ce morceau de Taxodiacea fossilisé dans le cordon littoral de Fangassier 

pose plusieurs interrogations car le Cyprès chauve a été introduit en Europe au XVIe 

siècle et le Séquoia vers le XIXe siècle. Les recherches se poursuivent donc pour 

comprendre les modalités de son introduction (élément de bateau, bois flotté, etc.) dans 

le golfe d’Aigues-Mortes entre le Xe et le XIe siècle, en tenant compte du calibre et de 

l’absence de travail du bois.  

 

L’unité sédimentaire 4 est constituée de sables fins (grain moyen > 200 µm) dont 

la granularité s’accroît vers le sommet. Compte tenu de la texture, du très bon tri du 

sédiment et des grandes stratifications, la lithologie du faciès indique un milieu dunaire.  

 

1.3.3.1. Interprétation paléoenvironnementale  

 

Les coupes sédimentaires et les logs relevés permettent de suivre une succession 

d’environnements sédimentaires.  

On observe sur la coupe de référence quatre formations sédimentaires superposées 

correspondant à des environnements sédimentaires littoraux, soit de la base au sommet, 

un milieu d’avant plage, le haut de l’avant plage, l’arrière plage, le haut de plage et la 

dune (Figure 106). 

Le haut de plage se distingue grâce à la présence de laisses de mer datées entre 

770 et 1050 ap. J.-C. (GdA-15750). Les débris végétaux comme l’aulne glutineux 

indiquent la proximité d’un milieu doux. En effet, cet arbre peut se développer à une 

faible distance du littoral à condition qu’il soit situé proche d’un environnement doux. 

Enfin, l'aulne glutineux peut s’installer sur de petites éminences topographiques comme 

les berges alluviales.  

La laisse de mer contient aussi du Hêtre. Sa présence n’apparaît pas étonnant. 

Jusqu’au Moyen Âge, le Hêtre a perduré à basse altitude, probablement dans des 

conditions à la fois un peu drainantes et à niveau phréatique proche. Ce n’est donc pas 

une espèce de milieu strictement doux sur ces cordons au même titre que l’Aulne, mais 

moyennant une topographie un peu différente de l’actuel, ils ont pu dans le passé se 

côtoyer sur les pentes et les bourrelets des berges alluviales. Ces dépôts organiques 

(aulne, hêtre, saule) reflètent des taxons provenant d’un environnement fluvial, expulsés 

vers la mer et remobilisés par les vagues et déposés sur le rivage pour constituer une 

laisse de mer.  
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Ce niveau a été soumis à une analyse palynologique menée par S. Müller. Les 

résultats n’ont révélé qu’un seul grain de pollen de Pin. Les autres particules 

correspondent à des débris de bois noirs très oxydés. La plus ou moins grande stérilité 

des cordons littoraux d’Aigues-Mortes avait été déjà remarquée par Planchais (1984).  
 

Les milieux de sédimentation traduisent au final l’édification de la plage et du cordon 

d’embouchure fossile de Fangassier qui appartiennet au lobe progradant du Rhône de 

Peccaïs. La plage de Fangassier s’édifie entre 770 et 1050 ap. J.-C. (GdA-15750) quant 

au cordon il s’édifie entre 920 et 1060 ap. J.-C. (Gda-578). 
 

1.3.4. Interprétation des formes d’embouchure et chronologie 
 

Le lobe de Peccaïs comporte au minimum quatre cordons d’embouchure distincts 

qui constituent des rivages successifs. Les cordons d’embouchure se sont formés par 

l’accroissement et l’émergence de barres d’embouchure immergées (Fitzgerald, 1982). 

Cet auteur signale que leur mise en place nécessite des apports fluviaux élevés 

combinés à une relative faiblesse du courant de dérive littorale (Figure 108).  

La série de quatre cordons d’embouchure indique une rapide progradation littorale 

à relier à des apports sédimentaires importants. La progradation du lobe de Peccaïs fut 

probablement continue obéissant à des phases d’impulsions sédimentaires imputables à 

des périodes de fortes activités hydrologiques. Entre le lieu dit le Canet et le cordon 

d’embouchure de Fangassier, la vitesse moyenne de progradation est estimée à 8 m/an. 

Cette avancée relativement rapide du lobe s’exprime par l’abandon d’espaces lagunaires 

ou marécageux en arrière des cordons d’embouchure et par la faible amplitude des 

cordons qui n’ont pas assez de temps pour s’accroître (Figure 109). Par ailleurs, cette 

rapide progradation est confortée par l’absence de préservation de sables dans la charge 

de fond transitant dans le chenal de Peccaïs. En effet, la majorité des sables a été 

expulsée hors de l’embouchure puis remobilisée vers les cordons d’embouchure. Ces 

éléments indiquent alors que la morphologie du lobe de Peccaïs est à relier à des apports 

fluviatiles relativement importants. 

Par analogie au fonctionnement hydro-sédimentaire des deltas symétriques 

modernes (Bhattacharya & Giosan, 2003 ; Hori & al., 2004), le Rhône de Peccaïs a 

construit un lobe proéminent et symétrique édifié grâce à des apports fluviatiles 

importants et une dérive littorale bi-directionnelle ou unidirectionnelle de faible 

intensité.  

 

Nous évoquions au début de ce chapitre que toutes les constructions fluvio-

deltaïques édifiées en avant du cordon des Sables sont post-antiques. Le Rhône de 
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Peccaïs édifie son lobe à partir du Ier s. ap. J.-C. en s’appuyant sur l’érosion du système 

deltaïque du Saint-Ferréol (Vella & al., 2005). Deux datations radiocarbones permettent 

d’affiner l’âge du lobe de Peccaïs. Le cordon de Mourgue confirme l’édification du lobe 

dès le Ier s. ap. J.-C. tandis que le cordon de Fangassier date la fin d’édification du lobe 

symétrique de Peccaïs vers le XIe s. ap. J.-C. La prochaine étape de nos recherches est la 

datation au radiocarbone du dernier cordon d’embouchure édifié par le Rhône de 

Peccais, le cordon de Gaujouze.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Figure 108. Évolution d'un lobe deltaïque dominé par l'influence fluviatile. Essai 

d'interprétation des mécanismes de sédimentation à proximité des paléoembouchures 

rhodaniennes à l'Holocène (d'après Fitzgerald, 1982. Modifié). La proéminence du lobe est à relier 

aux apports fluviatiles abondants et au courant de dérive littorale de faible intensité. 
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La croissance du lobe pointu et symétrique de Peccaïs a généré des cordons 

convexo-concaves. Leur morphologie a vraisemblablement modifié la réfraction des 

vagues à l’approche du rivage. Lorsque la crête des vagues dominantes est oblique au 

rivage et que le chenal (charge solide et liquide) a une influence secondaire, le courant 

de dérive littorale devient alors un facteur déterminant dans l’évolution du littoral 

(Pranzani, 2001 ; Bhattacharya & Giosan, 2003). L’embouchure est alors forcée de 

migrer sous l’action des vagues dominantes. La déviation s’avère d’autant plus efficace 

au cours d’une rapide progradation (Pranzani, 2001). Ce cas de figure a prévalu après le 

XI e siècle lorsque l’embouchure du Rhône de Peccaïs a commencé à migrer vers l’ouest 

sous l’action d’un nouveau cordon littoral. La formation de ce cordon nommé de 

Gaujouze signe la fin du lobe pointu et symétrique du Rhône de Peccaïs. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

La déviation s’est effectuée par l’émergence d’un cordon littoral (île barrière ?) nommé 

cordon de Saint-Jean face à l’embouchure du Rhône de Peccaïs. Le cordon de Saint-

Jean est rectiligne et orienté S-E / N-O. Sa longueur avoisine un kilomètre quant à sa 

 
Figure 109. Etapes d’édification du lobe de Peccaïs (Rey, 2005) 
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largeur elle est comprise entre 100 et 150 mètres. La formation du cordon de Saint-Jean 

confirme la prépondérance du courant de dérive littorale dans la progradation deltaïque.  

Le cordon de Gaujouze, postérieur au XIe siècle, marque alors la transition entre un lobe 

dominé par des apports fluviaux à un lobe de plus en plus dominé par la dérive littorale 

(Figure 110).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

1.4. LES CORDONS LITTORAUX DE L ISTEL ET DE FIGUERASSE 

 

1.4.1. Description morphosédimentaire du cordon de Listel 

 

La morphologie du cordon fossile de Listel marque une véritable rupture par 

rapport au lobe deltaïque pointu et symétrique édifié par le Rhône de Peccaïs. Le cordon 

fossile de Listel est composé de sables. Il a une morphologie rectiligne et s’étire vers le 

NNW. Il possède une largeur maximale de 1,3 km et une longueur minimale de dix 

kilomètres.  

Le cordon fossile de Listel constitue un vaste cordon d’embouchure progradant 

(Figure 111). Les sables expulsés de l’embouchure du Rhône de La Ville sont 

transportés par le courant côtier et déposés sur le cordon littoral. Le cordon dunaire 

 
Figure 110. Evolution d’un lobe dominé par les influences fluviales et l’action des 

vagues (d’après Fitzgerald, 1982. Modifié) 
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prograde par coalescence des cordons littoraux et s’étire dans le sens du transit 

sédimentaire dominant lequel est dirigé vers l’ouest. En direction d’Aigues-Mortes, le 

cordon de Listel se juxtapose aux anciens cordons littoraux (cf. supra 1.1). Seules les 

dépressions interdunaires (baisses de Mandragon et de Carre) permettent de différencier 

les cordons littoraux fossiles.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

L’allongement du cordon de Listel vers l’ouest a entraîné la déviation de 

l’embouchure du chenal de La Ville dans le même sens. Progressivement, le chenal 

s’est écoulé parallèlement au rivage, en même temps, le tracé fluvial s’est allongé 

(Figure 112). La morphologie du lobe confirme la prépondérance du courant de dérive 

littorale sur le débit liquide fluvial. 

 

 

 

 

 
Figure 111. Formation du cordon de Listel entre le XIe et XVe s. (Rey, 2005) 
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1.4.2. Description morphosédimentaire du cordon littoral de Figuerasse 

 

Le cordon fossile de Figuerasse constitue un vaste cordon d’embouchure 

progradant. Il est composé de sables fins (prélevés dans le sondage TN.1) ayant un grain 

moyen compris entre 180 et 220 µm (Figure 113). Sa morphologie rectiligne et étirée du 

Sud-est au Nord-ouest est analogue à celle du cordon de Listel. Sa largeur atteint plus 

de trois cents mètres. De grandes dunes fossiles dont la hauteur varie entre 15 et 17 

mètres N.G.F., reposent sur le cordon de Figuerasse (Photographie 14). Elles sont 

pourvues d’une végétation discontinue néanmoins suffisante pour les stabiliser. Les 

sables dunaires sont fins, le grain moyen est compris entre 225 et 260 µm.  

 

 

 
Figure 112. Essai d'interprétation des mécanismes de sédimentation à proximité des 

paléoembouchures rhodaniennes à l'Holocène (d'après Fitzgerald, 1982. Modifié). 
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La taille du cordon de Figuerasse et les grandes dunes associées traduisent des apports 

sédimentaires importants, l’existence d’un volume sédimentaire marin disponible et 

mobilisable ainsi que des vents suffisamment constants et puissants.  

On note, comme pour le cordon de Listel, que l’allongement du cordon littoral de 

Figuerasse a entraîné la déviation de l’embouchure du chenal de Saint-Roman pendant 

toute la durée d’édification du lobe. À la fin de son fonctionnement, le chenal a longé la 

face interne du cordon et s’est écoulé parallèlement au rivage (Figure 114). La 

morphologie du lobe confirme également la prépondérance du courant de dérive 

littorale sur le débit liquide fluvial. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

1.4.3. Interprétation morpho-dynamique des cordons de Listel et de Figuerasse 

 

Les cordons littoraux de Listel et de Figuerasse constituent des cordons 

d’embouchure progradants dominés par le courant de dérive littorale et secondairement 

 
Figure 114. Édification du cordon de Figuerasse au cours du XVe et XVIe siècle (Rey, 2005). 



PARTIE III - Chapitre 1. Les formations deltaïques du paléogolfe d’Aigues-Mortes 

 231 

par le débit fluvial. Les sédiments fluviatiles expulsés des embouchures des chenaux de 

La Ville et de Saint-Roman ont été repris par le courant de dérive littorale pour être 

remobilisés sur les cordons littoraux. Sous l’effet du transit sédimentaire principal, les 

cordons de Listel et de Figuerasse se sont allongés vers le Nord-ouest et leur 

progradation vers le large s’est probablement faite par la coalescence de cordons 

littoraux.  

L’étirement des cordons littoraux de Listel et de Figuerasse a entraîné la migration 

et l’éloignement des embouchures ainsi que l’allongement du profil longitudinal des 

chenaux de La Ville et de Saint-Roman. Progressivement, l’embouchure des chenaux 

fut déviée par un puissant courant de dérive littorale unidirectionnel. Les chenaux ont 

été séparés de la mer par l’édification des cordons littoraux et se sont écoulés 

parallèlement à la côte jusqu’à l’abandon du lobe. L’allongement du profil en long des 

chenaux s’est accompagné d’une diminution du gradient hydraulique défavorable à 

l’expulsion des sédiments hors de l’embouchure. Les conditions étaient alors réunies 

pour que les chenaux s’ensablent.  

Lorsqu’un cordon littoral bloque l’écoulement fluvial, le risque de percement est 

important (Wright, 1985). En période de crue, la percée se produit dans les espaces les 

plus fragiles qui se situent préférentiellement dans le coude du chenal où la force 

générée par la masse d’eau est la plus élevée (Fitzgerald, 1982). À cela s’ajoute 

l’exhaussement de la ligne d’eau du chenal consécutivement à l’ensablement progressif. 

Ces éléments étaient réunis pour qu’une percée dans le cordon de Listel se produise au 

cours de la seconde moitié du XIVe s. (Florençon, 1996) et provoque la défluviation 

naturelle du Rhône de La Ville (Fitzgerald, 1982 ; Wright, 1985). Cette dynamique a 

également été la cause de la défluviation provoquée du Rhône de Saint-Roman sur 

lequel un batardeau a été construit pour dévier les eaux vers le sud (Ménard, 1753). 

La progradation de ces deux lobes s’est effectuée lentement par l’allongement et 

l’élargissement des cordons littoraux. Ce mode d’évolution biaise les vitesses de 

progradation. Néanmoins, la morphologie étirée, la largeur des cordons et la présence de 

grandes dunes indiquent la mobilisation d’importants volumes sableux. L’engraissement 

rapide du cordon de Figuerasse et des dunes est lié à la mobilisation d’importants 

volumes sédimentaires provenant des alluvions du Rhône et peut-être de la destruction 

du sous-delta fossile du Rhône de Saint-Ferréol. 

 

Les cordons fossiles de Listel et de Figuerasse ainsi que les paléochenaux de La 

Ville et de Saint-Roman appartiennent au système d’embouchure déviée décrit par 

Batthacharya & Giosan (2003). Cette morphologie deltaïque se retrouve dans plusieurs 

deltas modernes comme les deltas du Saloum et du Sénégal (Ausseil-Badie & al., 1991) 
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ou encore le Mahanadi et le Devi (Meijerink, 1982 ; Ray, 1988 ; Mohanti, 1993). 

L’embouchure de ces distributaires actuels est déviée par une flèche littorale qui 

s’allonge dans le sens du transit sédimentaire principal (Annexe 7). Ces chenaux 

allongent leur cours de façon synchrone à l’extension des flèches littorales. L’exemple 

du Saloum est assez significatif : depuis 1900, treize embouchures du fleuve se sont 

succédées sous l’action des tempêtes, des crues et de l’avancement de la flèche de 

Sangomar (Barusseau & al., 1995). Dans ces deltas déviés, le courant de dérive littorale 

est unidirectionnel et relativement puissant par rapport au débit liquide du chenal 

(Batthacharya & Giosan, 2003).  

Par analogie aux embouchures déviées des deltas modernes, les cordons fossiles 

de Listel et de Figuerasse résulteraient de la coalescence de cordons dunaires établis 

sous la nette dominance du courant de dérive littorale. Ces cordons constituent alors des 

cordons littoraux progradants, aux embouchures déviées vers le nord-ouest. 

 

Sous l’impulsion du Rhône de La Ville, le cordon d’embouchure de Listel s’édifie 

vers le XIe s., en accord avec le cordon d’embouchure de Fangassier daté entre 920 et 

1060 ap. J.-C. (GdA-578) et le cordon de Listel daté entre 1008 et 1521 ap . J.-C. (Ly 

1764 -L’Homer, 1993). En considérant que le chenal et le cordon ont un fonctionnement 

synchrone, nous pouvons supposer que le cordon de Listel atteint sa configuration 

terminale en 1408 lorsque l’embouchure du chenal est fermée (Denizot, 1959). 

 

L’âge du cordon littoral de Figuerasse repose essentiellement sur des données 

textuelles. Il s’édifierait vers 1357-1364 ou autour de 1408 lorsque se met en place le 

chenal de Saint-Roman. Compte tenu de l’avulsion provoquée du chenal de Saint-

Roman en 1532 (Ménard, 1753) et de la position des cordons littoraux, le cordon de 

Figuerasse et les grandes dunes fossiles associées sont édifiés dès le XVIIe siècle 

(Figure 114). 

 

 

1.5. L’ EMBOUCHURE DU RHONE VIF  

 

Depuis le XIIIe siècle, l’ensablement des chenaux et des graus a nécessité 

l’entretien des voies navigables (Denizot, 1959). Pour contrecarrer l’ensablement, la 

digue La Peyrade a été édifiée à la fin du XIIIe siècle (Morize, 1914). La seconde 

intervention humaine de conséquence pourrait être l’avulsion provoquée du chenal de 

Saint Roman. En 1532, les eaux du Rhône de Saint-Roman sont détournées au moyen 

d’un batardeau construit un peu plus en amont (Ménard, 1753) (Partie II – Chapitre 4). 
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Le nouveau tracé, plus direct vers la mer, a formé le chenal du Rhône Vif. Celui-ci 

débouche dans la mer Méditerranée par le Grau Neuf. L’interprétation des formes 

littorales édifiées par ce chenal est délicate à cause de sa courte période d’activité. 

Pourtant, malgré un fonctionnement bref (1532-1552), l’embouchure (symétrique ?) du 

Rhône Vif a rapidement progradé. La vitesse d’avancée du lobe deltaïque est estimée à 

plus de 970 mètres entre 1530 et 1650 soit un taux supérieur à 8 m/an (Figure 115). 

Nous supposons que le gabarit contrôlé du Rhône Vif a permis une expulsion efficace 

de la charge sédimentaire favorisant ainsi l’avancée du littoral. La progradation rapide 

du lobe a généré l’abandon d’une lagune qui demeure « isolée » entre le cordon de 

Figuerasse et les cordons du XVIIe siècle.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Plusieurs années après la défluviation du Rhône Vif, l’embouchure de ce dernier 

(Grau Neuf) s’est mise à reculer. Entre 1650 et 1730, la côte a reculé de plus de 230 

 
Figure 115. Formation du Rhône Vif et des formations littorales associées du XVIe au 

XVIII e s. (Rey, 2005) 



PARTIE III - Chapitre 1. Les formations deltaïques du paléogolfe d’Aigues-Mortes 

 234 

mètres face au Grau Neuf ce qui équivaut à un taux d’érosion proche de 3 m/an. Pour la 

période 1895 – 2000, des taux de recul similaires (-3 à -5 m/an) ont été calculés face au 

village des Saintes-Maries-de-la-Mer (Sabatier & Suanez, 2003). Depuis 1650, le bilan 

sédimentaire est nettement déficitaire dans ce secteur et cela en dépit des apports 

fluviaux à partir du Grau d’Orgon. La diminution des apports liquides (abandon du 

Rhône Vif) et la modification du tracé de côte après régularisation ont pu générer un 

renforcement des courants côtiers.  

 

La cartographie des formes littorales progradantes mises en place depuis le XVe s. 

montre des changements hydro-sédimentaires indéniables. Les deux premiers cordons 

d’embouchure (Listel et Figuerasse) constituent des lobes progradants dominés par la 

dérive littorale. Par la suite, l’avancée de l’embouchure du Rhône Vif a été influencée 

par les apports fluviaux. 

 

 

1.6. LE LITTORAL DE LA PETITE CAMARGUE DU XVe SIECLE A NOS JOURS  

 

Depuis l’abandon du Rhône Vif au XVIe s., le littoral de la Petite Camargue est 

soumis à l’action des vagues et des courants côtiers. Les cartes anciennes les plus 

précises jusqu’aux données topographiques actuelles sont intégrées dans un système 

d’information géographique. Après avoir géo-référencées toutes les cartes, il est 

possible d’estimer les taux d’avancée et de recul côtier du XVe s. à nos jours (Figure 

116). Le littoral se divise désormais en deux espaces distincts : l’est de la côte est en 

érosion depuis 1650 tandis que la partie occidentale prograde grâce à la formation de 

flèches littorales coalescentes. Entre 1530 et 1880, l’évolution du littoral s’effectue à 

partir d’un point d’inflexion situé sur la plage des Baronnets. Entre 1880 et 1891, ce 

point d’inflexion a migré. Depuis 1891, il se situe à environ trois kilomètres à l’ouest de 

la plage des Baronnets. À partir du dernier point d’inflexion, la dynamique côtière 

produit encore soit une érosion, soit un engraissement de la côte. Cette dissymétrie 

apparaît à l’ouest sous la forme d’un vaste prisme sableux d’une surface proche de 13 

km² alors qu’à l’est, le rivage aujourd’hui rectiligne maintient difficilement sa position 

malgré les ouvrages de protection du littoral (Figure 117 A). 

 

Deux transects permettent de suivre l’évolution du littoral de la Petite Camargue.  

 

Le transect B-B’ révèle deux grandes périodes caractérisées par une avancée du 

littoral de 1400 à 1650 et un recul de la côte de 1650 à 2000 (Figure 117 B) :  
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- Entre 1400 et 1650, le trait de côte avance de 2030 mètres avec une progradation 

rapide estimée à 8 m/an entre 1530 et 1650. Cette rapide avancée serait en partie liée au 

lobe progradant du Rhône Vif (Figure 117 C).  

- La deuxième période se caractérise par le recul du trait de côte estimé à 1695 mètres 

entre 1650 et 2000, dans laquelle des périodes d’accélération et de ralentissement 

demeurent discernables. Tout d’abord, la vitesse d’érosion est estimée à 2,9 m/an de 

1650 à 1730. Cette période est en partie consécutive à l’abandon du Rhône Vif et à 

l’érosion de son embouchure. S’ensuit une érosion plus poussée de l’ordre de 9 m/an 

entre 1730 et 1880 soit un recul du rivage supérieur à 1300 mètres. Enfin, entre 1880 et 

2000, la vitesse de recul ralentit de façon à atteindre 2 m/an.  

 

Sur le transect A-A’, le gain de terre sur la mer s’élève à 4600 mètres entre 1400 

et 2000. Cette progradation, bien que continue, a été ponctuée d’accélération et de 

ralentissement (Figure 117 B) :  

- Entre 1400 et 1650, la vitesse de progradation est soutenue avec en moyenne une 

avancée de 7 m/an. Par contre, entre 1650 et 1759, l’avancée du trait de côte avoisine 

moins de 1 m/an. Par la suite, entre 1759 et 1874, l’accélération est estimée à 6 m/an : 

ce taux apparaît légèrement biaisé par un ralentissement de l’ordre de 0,8 m/an entre 

1777 et 1821 (Figure 117 C). Globalement, entre 1400 et 1874, le gain d’espace sur la 

mer représente plus de 2300 mètres.  

- La période 1874-1891 s’avère surprenante. La progradation du trait de côte s’élève à 

plus de 1100 mètres en moins de 20 ans soit une avancée de 62 m/an. Cette moyenne 

masque un taux encore plus élevé, en effet, on enregistre une rapide progradation entre 

1880 et 1891 de l’ordre de 90 m/an.  

- Enfin, de 1891 à 2000, la progradation ralentit (> 9 m/an). L’avancée de la côte atteint 

alors plus de 1000 mètres en un peu plus d’un siècle. 

 

La partie émergée du système d’embouchure du Rhône Vif a totalement disparu 

au début du XIXe siècle. L’érosion qui a touché le lobe du Rhône Vif pendant plus de 

trois siècles a probablement alimenté les secteurs plus à l’ouest. 

Entre 1650 et 1847, la progradation de la partie occidentale semble se faire par la 

coalescence de cordons littoraux très allongés. Leur morphologie étirée masque sans 

doute des taux de progradation plus élevés.  

Depuis 1847, la progradation se réalise désormais sous la forme de flèches 

littorales. Leur formation ne semble plus du tout liée au démaigrissement du lobe du 

Rhône Vif mais elle serait à relier aux apports de sédiments fossiles issus des prodeltas 

du Petit Rhône et de Saint-Ferréol (Sabatier & al., 2005). Les apports fluviaux du Petit 
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Rhône ne semblent pas ou plus alimenter la pointe de l’Espiguette. D’une part, la 

morphologie du Petit Rhône apparaît peu propice aux écoulements (Maillet, 2005) et 

d’autre part, le débit du Petit Rhône décroît. Actuellement, il ne représente que 10% du 

débit liquide du Rhône (Ibanez & al., 1997). Alors qu’à la fin de la seconde moitié du 

XXe s., l’embouchure du Petit Rhône s’avançait sur la mer, avec face à l’exutoire la 

présence d’une imposante île barrière appelée Odur, Odor ou Ogor (Cassini, 1777 ; 

Lentheric, 1876). De nos jours, l’avancée deltaïque du Petit Rhône (ainsi que l’île 

barrière) a disparu sous l’effet de l’érosion littorale. 

 

Les vingt-cinq kilomètres qui séparent l’embouchure du Petit Rhône au Grau du 

Roi paraissent sous l’influence d’une cellule sédimentaire aux limites perméables. À 

l’intérieur de cette cellule, un courant de transport sédimentaire dirigé vers l’ouest 

domine, il est responsable de la distribution des sédiments le long de la côte qui par 

ailleurs, s’avère disparate d’un secteur à un autre.  

- Le long de la côte rectiligne, la majeure partie des plages disparaît sous l’action 

de la dynamique côtière, ne laissant ainsi qu’une bande sableuse de quelques mètres. Le 

cordon dunaire présente une hauteur relativement faible mais en accroissement grâce à 

l’installation de fascines et de brises vents. Pour stabiliser la côte et pour faire face au 

recul du rivage, des épis sont depuis les années 1980 (1981 à 1986) installés en batterie 

à partir des Saintes-Maries-de-la-Mer jusqu’à la plage des Baronnets. Ces épis génèrent 

également des courants de retour vers le large qui exportent les sables (Sabatier, 2001). 

À l’heure actuelle, ils ralentissent le recul de la côte tout en subissant les assauts des 

vagues. Enfin, « la multiplication des courants d’arrachement le long de chaque 

structure se traduit par des phénomènes d’affouillement aux pieds des ouvrages 

frontaux » (Sabatier & Provansal, 2000). 

- La côte incurvée vers le nord-ouest (zone de l’Espiguette) s’engraisse en partie 

grâce à l’érosion plus en amont. Les accumulations sableuses génèrent la formation des 

flèches littorales qui se juxtaposent et se succèdent. Depuis les années 1970, la flèche de 

l’Espiguette s’accroît plus rapidement en raison d’une digue placée en bout de la flèche 

littorale. Cet ouvrage lourd, installé pour éviter des problèmes d’ensablement du bassin 

de Port-Camargue, bloque le transit sédimentaire (Suanez & Sabatier, 1999). 
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CONCLUSION CHAPITRE 1 

 

À l’époque Romaine, le delta du Rhône dessine deux golfes séparés par le lobe 

pointu de Saint-Ferréol lequel atteindrait sa position maximale autour du IIe s. ap. J.-C 

(Vella, 1999). 

Le colmatage du golfe d’Aigues-Mortes débute donc à l’époque Romaine.  

Des interrogations résident sur l’appareil deltaïque du Rhône de Daladel. Plusieurs 

lambeaux de cordons pourraient appartenir à ce chenal. Compte tenu du cadre 

géomorphologique et des données 14C, le lobe semble plutôt pointu (symétrique ?) et 

serait abandonné entre 30 et 600 ap. J.-C.   

Entre le Ier s. ap. J.-C. et le XIe s., le Rhône de Peccaïs édifie un lobe symétrique. 

La morphologie du lobe dénote l’influence majeure des apports fluviatiles sur la 

dynamique côtière.  

Après le XIe s., les processus fluviaux sont supplantés par le courant de dérive 

littorale. Le cordon de Saint-Jean marque cette phase de transition. Les formes 

deltaïques se modifient : des cordons d’embouchure progradants (Listel et Figuerasse) 

s’édifient sous la nette dominance du courant de dérive littorale. Les chenaux et leur 

embouchure sont déviés par les cordons littoraux qui s’allongent en direction d’Aigues-

Mortes. Le mode de formation de ces lobes déviés favorise l’ensablement des chenaux 

et des graus entre les XIe et XVe siècles.  

Au cours du XVIe s., les eaux fluviales sont contrôlées et dirigées de façon à 

former un nouveau chenal. Ce dernier (Rhône Vif) a construit un lobe de faible ampleur. 

Mais il est délicat d’interpréter les processus qui ont prévalu à sa formation car d’une 

part, le chenal a été artificialisé et d’autre part, ce cours a eu un fonctionnement très 

bref. Nous supposons que le gabarit contrôlé du Rhône Vif a permis une évacuation 

efficace des débits liquides et solides (autocurage) contribuant ainsi à l’avancée rapide 

du rivage. 

Depuis la défluviation du Rhône Vif en 1552, les apports fluviaux se font par le 

Petit Rhône situé plus à l’Est. Les apports fluviaux de ce dernier ne semblent pas 

contrecarrer l’érosion des anciens cordons d’embouchure du Rhône Vif. Plus à l’ouest, 

la progradation du littoral a bénéficié de l’érosion du lobe du Rhône Vif mais depuis le 

XIX e s., les apports proviennent essentiellement de l’érosion des prodeltas fossiles du 

Petit Rhône et de Saint-Ferréol. 

 

Nous envisageons l’existence d’une vaste cellule hydro-dynamique et 

sédimentaire aux limites perméables, axée sur le golfe d’Aigues-Mortes. Plusieurs 

éléments le sous-entendent.  
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1) À l’époque Romaine, le golfe d’Aigues-Mortes est partiellement protégé des 

houles des secteurs S et SE grâce au lobe pointu du Rhône de Saint-Ferréol  

2) De l’Antiquité jusqu’à l’époque Moderne, les lobes progradants vont participer 

au remplissage sédimentaire du golfe d’Aigues-Mortes. Les processus hydro-

sédimentaires sont variables et responsables de morphologies distinctes. Les lobes sont 

soit dominés par des apports fluviaux, soit dominés par le courant de dérive littorale. 

Dans cette cellule, les sédiments fossiles des prodeltas orientaux ont également 

influencé les modalités de colmatage.  
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CHAPITRE 2  
INFLUENCE DES PARAMETRES HYDRO -SEDIMENTAIRES DANS LE 

COLMATAGE DU PALEOGOLFE D ’A IGUES-M ORTES  

 

 

 

 

À l’époque Romaine, le lobe de Saint-Ferréol divisait le rivage du delta du Rhône 

en deux golfes : à l’est, le golfe de Fos et à l’ouest, le golfe d’Aigues-Mortes (Vella, 

2004 ; Vella & al., 2005). Le colmatage du golfe d’Aigues-Mortes a débuté après le Ier 

s. ap. J.-C. Il s’exprime par des lobes progradants dont la morphologie traduit des 

processus hydro-sédimentaires variables. Le colmatage sédimentaire du golfe d’Aigues-

Mortes est mis en corrélation avec les impulsions climato-anthropiques reconnues dans 

le bassin versant rhodanien.  

 

 

 

 

2.1. ROLE DES APPORTS SEDIMENTAIRES DANS LA CONSTRUCTION DES LOBES 

DELTAÏQUES  

 

2.1.1. Du Ier au III e s. ap. J.-C.  

 

Le chenal de Daladel est abandonné entre le Ier et IIIe s. ap. J.-C. Au cours de son 

fonctionnement, ce chenal a formé un lobe pointu dont le stade maximal est atteint entre 

le Ier et le VIIe s. ap. J.-C. Compte tenu de la période de défluviation, la progradation 

maximale du lobe serait atteinte entre le Ier et IIIe s. ap. J.-C., la vitesse d’avancée 

atteindrait en moyenne 10 m/an (Figure 118). La progradation du lobe coïncide avec la 

décélération de la montée du niveau marin (Vella, 1999). Cette dernière permet une 

avancée rapide du lobe du Rhône de Saint Ferréol (15 m/an entre 2950 BP et le Ier s. ap. 

J.-C.), qui expulse sa charge sédimentaire sans trop de contrainte (Provansal & al., 

2003). La vitesse d’avancée et la taille du lobe de Daladel sont nettement inférieures 

aux données acquises sur le lobe de Saint-Ferréol. Cette situation pourrait être liée à la  
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répartition des débits liquides au sein du delta, lesquels sont préférentiellement drainés 

par le chenal majeur de Saint-Ferréol. Il n’en demeure pas moins que la morphologie du 

lobe de Daladel traduit la nette prédominance des apports fluviaux sur le courant de 

dérive littorale à l’embouchure.  

 

La formation du lobe de Daladel et la défluviation du chenal (Ier / III e ap. J.-C.) 

recoupent des périodes hydro-sédimentaires actives et des périodes d’accalmies.  

 

- Entre le Ier s. av. et le Ier s. ap. J.-C., le delta se caractérise par une crise détritique 

(crues élevées et plus fréquentes). Cette phase est reconnue dans les faciès lagunaires de 

la plaine d’Arles (Bruneton & al., 2001) ainsi que dans les paléochenaux rhodaniens 

(Arnaud-Fassetta, 2002) et dans la mobilité du trait de côte (Provansal & al., 2002). 

Cette dégradation est aussi reconnue dans le Languedoc oriental (Berger & al., 2002). 

Elle serait à relier aux activités humaines avec en particulier une période de 

déforestation au profit d’une agriculture extensive (Berger & al., 2003 ; Van der Leeuw, 

2005). La pression exercée par les activités des romains sur l’environnement a 

également été perçue sur les côtes italiennes (Mastronuzzi & Sanso, 2002). Selon ces 

auteurs, la dégradation des sols a augmenté la charge solide des rivières impulsant alors 

la progradation des plages de l’Italie du sud. 
 
- Du Ier au Ve s. ap. J.-C., le forçage anthropique accentue la dynamique hydro-

sédimentaire des chenaux (Bruneton & al., 2001 ; Arnaud-Fassetta, 1998 et 2004) mais 

les taux de sédimentation restent faibles (0,8 à 1,2 mm/an) dans tout le delta (Leveau & 

al., 1999). Cette tendance hydro-sédimentaire (Figure 119) est observée dans le 

Languedoc oriental (Berger & al., 2004) ainsi que dans la Haute et Moyenne vallée du 

Rhône (Salvador & al., 1993 ; Bravard & al., 1997).  
 

Le lobe de Daladel se forme donc au cours d’une période hydro-sédimentaire active qui 

n’est pas reconnue sur l’ensemble du bassin versant. En effet, la Moyenne vallée du 

Rhône n’enregistre pas de recrudescence des crues débordantes entre le Ier s. av. J.-C. et 

la fin du Ier s. ap. J.-C., mais au contraire, cette portion du Rhône exprime un « calme » 

hydrologique antérieur à 30 av. J.-C. ainsi qu’entre le IIe et le IIIe s. ap. J.-C. (Salvador 

& al., 1993). Enfin, le Rhône de Daladel bénéficierait aussi de la perte de puissance du 

Rhône de Saint-Ferréol. En effet, le lobe de Daladel continue à prograder alors que le 

chenal de Saint-Ferréol a amorcé son déclin vers le IIe s. ap. J.-C. (Arnaud-Fassetta, 

2000).  
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2.1.2. Du IIIe au XIe s. ap. J.-C.  

 

Le chenal de Peccaïs se met en place au cours d’une nouvelle phase d’élévation 

rapide du niveau marin. Cette élévation, enregistrée sur la marge orientale du delta, 

commencerait vers 2260 BP et se terminerait autour de 1200 BP (Vella & al., 2005). La 

vitesse d’élévation est supérieure à celles obtenues sur substrat rocheux (Morhange, 

1994). Vella & Provansal (2000) relie ce décalage à des mouvements négatifs locaux du 

sol, probablement d’origine tectonique, lesquels seraient postérieurs à la période antique 

(Vella, 2004). Malgré la vitesse d’élévation du niveau marin (0,19cm/an), l’abondance 

sédimentaire du chenal de Peccaïs engendre l’extension rapide de la plaine deltaïque.  

 

Le Rhône de Peccaïs a formé un lobe comportant au moins quatre cordons 

d’embouchure symétriques. La vitesse moyenne est estimée à 8 m/an entre le Canet et le 

cordon de Fangassier (Figure 118). Par comparaison, l’avancée du lobe de Saint-Ferréol 

avoisine 15 m/an entre 2950 BP et le Ier s. ap. J.-C., celle du Bras de Fer est estimée à 

160 m/an entre 1668 et 1688 et l’avancée du lobe de Pégoulier atteint 70 m/an dans les 

 
Figure 119. Mise en corrélation des tendances hydro-sédimentaires perçues dans les 

milieux fluviaux du sud de la France (d’après Berger & al., 2002. Modifié) 
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années 1860 (Provansal & al., 2003). L’avancée du lobe de Peccaïs a généré des 

cordons faiblement espacés à partir de l’embouchure et séparés par des dépressions 

occupées par des lagunes ou des sansouïres. Cette configuration du lobe témoignerait 

d’une progradation littorale rapide. 

 

Le lobe de Peccaïs se forme au cours d’une période caractérisée par le 

renforcement des flux liquides et solides. Cette période, datée entre le Ve et le VIIIe s. 

ap. J.-C., est reconnue dans le delta et sur l’ensemble du bassin versant (Salvador, 

1991 ; Bravard, 1995 ; Berger, 1996 ; Arnaud-Fassetta, 1998 ; Provansal & al., 1999 ; 

Vella, 1999). De la fin du Ve s. à la fin du VIIe s. ap. J.-C., les taux de sédimentation 

dans le delta (1,3 à 4 mm/an) sont plus élevés par rapport à la période précédente (IIe – 

Ve s. ap . J.-C.), ils témoignent du renforcement des débits (Leveau & al., 1999). Ces 

auteurs suggèrent que cette dynamique hydro-sédimentaire active est à l’origine de 

l’abandon des cours d’Ulmet et de Saint-Ferréol. En effet, entre le IIe s. et VIe s. ap. J.-

C., le chenal de Saint-Ferréol est en cours de colmatage (Arnaud-Fassetta, 2000).  

La fin du fonctionnement du Rhône de Saint-Ferréol et la crise détritique de 

l’Antiquité tardive ont probablement influencé la charge sédimentaire du Rhône de 

Peccaïs et en conséquence, la morphologie symétrique et proéminente du lobe. La 

morphologie du lobe confirme la nette dominance des apports fluviaux et la relative 

faiblesse de l’action marine. L’essentiel des matériaux transitant dans la charge de fond 

du chenal a été expulsé hors de l’embouchure. Les sables ont ensuite été remobilisés par 

les vagues de façon à accroître la taille du lobe. 

 

Après le XIe s. la morphologie des systèmes d’embouchure change. Des cordons 

littoraux édifiés par la nette dominance du courant de dérive littorale succèdent aux 

cordons d’embouchure symétriques formés grâce aux apports fluviaux. 

Plusieurs hypothèses pouvant être interdépendantes sont proposées :  

1) Le cours Albaron/Peccaïs est abandonné au bénéfice de la branche Saint-

Gilles/Peccaïs/La Ville dès la seconde moitié du IXe s. (L’Homer, 1987). Le 

raccordement est peut-être artificiel, il concerne le bras de Saint-Gilles situé au nord et 

une partie du cours de Peccaïs (Figure 120). Des récits datant du XIIe s. mentionnent 

une navigation sur le Rhône à partir du Grau de La Chèvre jusqu’au port de Saint-Gilles 

(L’Homer, 1987). Si l’on considère que la navigation s’est effectuée sur un seul chenal, 

le raccordement, réalisé entre la Fosse et la Motte, est donc déjà établi au XII e s. Le grau 

de La Chèvre, mentionné au cours du XIIe s., constitue très probablement le même grau 

fermé en 1408 (L’Homer, 1987). Ce grau qui est situé sur le cordon de Listel constitue 
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l’embouchure du Rhône de La Ville. Le cordon de Listel, le chenal de la Ville et le Grau 

de la Chèvre seraient alors déjà établis au XIIe s. 

Nous supposons que le changement hydrographique a eu des répercussions sur la 

distribution des flux liquides et solides au sein du delta à partir de la seconde moitié du 

IXe s. Au cours de cette période, la morphologie des lobes change. Le cordon de 

Fangassier, formé entre le Xe et XIe s., constituerait l’avant dernier cordon édifié sous la 

nette dominance des apports fluviatiles. Il apparaît probable que la modification du 

réseau hydrographique a diminué la part de dominance des apports fluviaux au bénéfice 

des processus marins.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
Figure 120. Organisation du réseau hydrographique antérieur au raccordement du 
bras fluvial de Saint-Gilles vers le cours de Peccaïs (Rey, 2005). Suite au 
raccordement, figuré par un trait en pointillés de couleur orange, les chenaux d’Albaron 
et probablement de Saliers sont abandonnés. Progressivement se forme le chenal de La 
Ville prolongement de la nouvelle branche Saint-Gilles--Peccaïs.  

 

2) La disparition du lobe de Saint-Ferréol qui auparavant protégeait le golfe 

d’Aigues-Mortes a peut-être accentué la puissance du courant de dérive littorale et du 

transit sédimentaire. 
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3) L’érosion du lobe de Saint-Ferréol a constitué un stock sédimentaire disponible 

mobilisable qui a permis l’édification d’une partie des lobes occidentaux (Rhône de la 

Ville et de Saint-Roman).  

 

À partir du XIe siècle, des cordons d’embouchures progradants s’édifient grâce à 

une baisse des apports fluviaux et/ou un renforcement de la puissance du courant de 

dérive littorale et/ou une augmentation du transit sédimentaire. Ces changements 

induisent une accélération de la vitesse de progradation qui atteindrait en moyenne 30 

m/an entre le IXe s. et le XIe s.  

L’augmentation de la dominance du courant de dérive littorale entraîne une déviation 

des embouchures et des chenaux dès le XIe s.  

 

2.1.3. Du XIe à la fin du XVIIe s. 

 

Les données acquises sur la plaine deltaïque de Petite Camargue permettent de 

couvrir l’Optimum Médiéval (XI – XIV) et une partie du Petit Âge Glaciaire (1430 - 

1890). Ces termes généraux ne doivent pas masquer la complexité des variations 

climatiques. En effet, les indicateurs paléoclimatiques actuellement disponibles pour 

l’Optimum Médiéval ne permettent pas de mettre en avant l’existence d’une période 

chaude globalement synchrone et continue dans le temps, ni même de prouver que la 

température moyenne ait pu être plus chaude que celle qui a prévalu durant le XXe 

siècle (Houghton & al., 2001 ; Bertrand, 2004). De même, alors que le terme « Petit 

Âge Glaciaire » est utilisé pour décrire une période froide, des études plus récentes 

signalent que des périodes tant chaudes que froides ont primé au cours de cette période 

(Jones & Bradley, 1992 ; Bertrand, 2004).  

Concernant l’Optimum Médiéval, nous ne possédons que les vitesses de 

progradation du cordon de Listel. Quant au Petit Âge Glaciaire, il est mieux documenté 

d’un point de vue géomorphologique et sédimentologique ainsi que textuel et 

cartographique. 

 

Entre l’an 1000 et 1400, la vitesse moyenne d’avancée atteint 4 m/an (Figure 118). 

Ce taux est probablement sous-estimé en raison du mode de formation du cordon de 

Listel. En effet, la vitesse du lobe est calculée à partir d’une progradation orientée vers 

le sud car l’évaluation de la vitesse d’avancée vers le nord-ouest apparaît trop délicate. 

Néanmoins la morphologie très allongée du cordon littoral de Listel masque donc le 

taux d’avancée par contre elle révèle la mobilisation d’importants volumes sableux. La 
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progradation deltaïque est continue mais les données qualitatives et quantitatives ne 

permettent pas d’affirmer ou non le ralentissement. 

 

Entre 1400 et 1530, la vitesse d’avancée du littoral atteint 8 m/an (Figure 118). 

Comme pour le cordon de Listel, ce taux est sous-évalué en raison du mode de 

formation du cordon de Figuerasse (morphologie allongée de la formation). Cette idée 

est confortée par la présence des grandes dunes fossiles situées sur le cordon de 

Figuerasse, lesquelles confirment des apports sédimentaires abondants.  

 

Entre 1532 et 1650, le Rhône Vif édifie un petit lobe pointu. La vitesse de 

progradation est estimée à 8 m/an entre 1530 et 1650 (Partie III, chapitre 1). Les travaux 

de chenalisation auraient donc permis au chenal d’expulser efficacement sa charge 

solide. Mais l’avancée du Rhône Vif s’est arrêtée quelques années après son abandon. 

Depuis 1650, la tendance s’est inversée, le lobe du Rhône Vif a été entièrement érodé. 

L’interprétation hydro-sédimentaire de ce petit système fluvio-deltaïque est biaisée à 

cause de la brève durée de fonctionnement du cours et de son caractère anthropique. 

 

Les sources textuelles et cartographiques confirment la lecture sédimentologique 

des colmatages des chenaux terminaux (Partie II, chapitre 4) et l’interprétation 

géomorphologique des lobes déviés.  

Au cours du XIVe siècle, des plaintes et des devis pour les réparations causés par 

l’ensablement des graus et des chenaux (Combes, 1951) reflètent des conditions 

environnementales difficiles. Dès 1320 et 1321, il est question de désensabler les 

embouchures (Combes, 1951). Mais le manque d’entretien cause le plus souvent 

l’abandon du chenal et de son embouchure : le Rhône de La Ville et le Grau de la 

Chèvre sont fermés au début du XVe s. (L’Homer, 1987 ; Florençon, 1996) et le Rhône 

de Saint-Roman et le Grau de Madame sont abandonnés et détournés au début du XVIe 

s. (Ménard, 1753). Les ouvertures et les abandons de graus se multiplient donc jusqu’à 

l’époque Moderne (Ambert, 1992). Pour limiter la migration des graus, leur ouverture 

est maintenue grâce à la stabilisation des berges par des pieux en bois comme cela a été 

le cas pour le Grau Neuf. Quant aux eaux fluviales, elles s’écoulent dans des chenaux 

aux dimensions hydrauliques contrôlées visant à l’autocurage (cf Rhône Vif). Une 

situation analogue a prévalu dans les Pyrénées orientales. Entre le XIVe et XVe s., les 

témoignages font état de crues fréquentes et catastrophiques, stimulant le 

développement de moyens de protection ainsi que des travaux hydrauliques pour laisser 

libre l’écoulement du fleuve (Calvet & al., 2002).  
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Les apports sédimentaires dans le golfe d’Aigues-Mortes proviendraient d’un 

courant de dérive littorale plus puissant et suralimenté par l’érosion du lobe de Saint-

Ferréol ainsi que par les chenaux occidentaux. Mais la vitesse de progradation et la 

mobilisation des importants volumes sédimentaires pourraient aussi refléter le forçage 

hydro-climatique du Petit Age Glaciaire. Celui-ci s’exprime par des vitesses de 

progradation encore plus rapides dans la partie centrale et occidentale du delta mais les 

périodes (XVIIe au XIXe s.) d’activité du Bras de Fer et de Pégoulier (Provansal & al., 

2003) ne recouvrent pas exactement les périodes enregistrées sur le bras de La Ville, de 

Saint-Roman et du Rhône Vif (de VIII-XIe au XVIe s). Il demeure que d’importants 

volumes sableux ont été mobilisés en direction du golfe d’Aigues-Mortes même si la 

morphologie des lobes déviés (La Ville et Saint-Roman) masquent le taux réel de 

progradation littorale contrairement aux lobes pointus formés plus à l’est. 

L’ensablement de ces chenaux et de leur embouchure constitue aussi un signal hydro-

sédimentaire, tout comme la nécessité de les calibrer (Calvet & al., 2002). Bellotti & al. 

(2004) indiquent que les trois quarts des volumes déposés sur la plaine deltaïque de 

l’Ombrone se sont effectués entre le XIIIe s. et l’actuel, avec des pics majeurs centrés 

sur les XVIe, XVIII e et XIXe siècles. La majeure partie des deltas de l’Arno et de 

l’Ombrone se forme entre le XVI et XVIIIe siècle (Pranzani, 2001). 

Le Petit Age Glaciaire constitue un événement climatique global ayant très 

probablement une signature hydrologique et littorale régionale variable. 

 

2.1.4. Du XVIIIe au milieu du XIXe s.   

 

Alors que les apports fluviaux directs prennent fin dans le golfe d’Aigues-Mortes 

au XVIe siècle, la dynamique rhodanienne est dorénavant impulsée par le Petit Rhône. 

À la fin du XVIII e s. l’embouchure du Petit Rhône est encombrée par des theys dont la 

vaste île barrière d’Orgon (Figure 121). Cette situation est consécutive à une surcharge 

sédimentaire peut-être imputable aux effets du Petit Age Glaciaire. Cette tendance s’est 

inversée au XIXe s. 

Du XVIII e s. jusqu’au début du XIXe s. les vitesses de progradation littorale ont 

ralenti. Les vitesses d’avancée atteignent moins de 5 m/an avec un pic de 15 m/an entre 

1759 et 1777 (Figure 118). La progradation se fait essentiellement par la coalescence de 

cordons littoraux très allongés en direction d’Aigues-Mortes. L’allongement des 

cordons signale la mobilisation d’importants volumes sableux par le courant de dérive 

littorale mais que le taux de progradation ne reflète pas particulièrement. 

L’accroissement des cordons bénéficie de l’érosion de l’appareil d’embouchure fossile 

du Rhône Vif.  
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Figure 121. Carte de Cassini, 1777/1778. Notez la présence de l’île barrière face au grau 
d’Orgon. Plus à l’ouest, le Grau Neuf est en cours de colmatage depuis l’avulsion du Rhône Vif 
vers le Petit Rhône en 1552. 

 

2.1.5. Du XIXe s. à nos jours 

 

De la fin du XIXe s. à nos jours, la vitesse de progradation maximale avoisine 10 

m/an. Les taux d’avancée du littoral atteignent des valeurs maximales de 30 à 90 m /an 

entre 1874 et 1891 (Figure 118). À partir de la seconde moitié du XIXe siècle, la 

progradation du littoral s’effectue non plus par des cordons littoraux étirés en direction 

d’Aigues-Mortes mais par la coalescence de flèches littorales. Ce mode de formation 

littorale pourrait expliquer l’accélération de la progradation. Les flèches se forment 

comme pour la pointe de Beauduc (Maillet & al., soumis) par la convergence de deux 

dérives littorales de sens opposé. La progradation s’effectue essentiellement par 

l’érosion des plages entre le Grau d’Orgon et la plage des Baronnets et des prodeltas 

fossiles du Petit Rhône et de Saint-Ferréol (Sabatier & al., 2005). Le ralentissement des 

rythmes de progradation au XXe s. est lié à l’épuisement des stocks fossiles (Maillet & 

al., soumis). Au cours du XXe siècle, l’évolution du littoral est surtout influencée par les 

ouvrages de protection côtière que par la baisse des apports fluviaux provoquée par 

l’artificialisation du Rhône (Sabatier, 2001).  
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2.2. LE CONCEPT D’AUTOCYCLICITE  

 

Le colmatage du golfe d’Aigues-Mortes s’est produit à partir des chenaux qui ont 

formé et abandonné des lobes. Roberts (1997) a signalé que chaque lobe deltaïque serait 

donc « programmé » pour être abandonné selon un pas de temps compris entre 1000 et 

2000 ans. Dans le golfe d’Aigues-Mortes, l’âge des lobes est biaisé par l’artificialisation 

de la plaine deltaïque. En effet, les défluviations ne sont pas toutes naturelles. Par 

exemple, l’âge maximal du lobe de Peccaïs, 1000 ans, ne constitue qu’une estimation 

car nous avons démontré que la modification du réseau hydrographique vers la seconde 

moitié du IXe s. a généré une nouvelle branche (Saint-Gilles/Peccaïs/La Ville) et donc 

un nouveau lobe deltaïque. L’âge des lobes apparaît sous-estimé, les chenaux n’ayant 

jamais eu le temps de faire un cycle deltaïque complet. Roberts (1997) présente les 

différentes phases du cycle deltaïque (Figure 122) : 1) la formation du chenal associée à 

une rapide progradation puis 2) diminution de la compétence des courants jusqu’à 

l’abandon du chenal et du lobe et finalement 3) l’érosion des lobes immergés et émergés 

par l’action marine éventuellement accentuée par la subsidence (élévation relative du 

niveau marin local). En Camargue, le lobe du Rhône de Saint-Ferréol s’est édifié en 

2000 ans (Vella & al., 2005).  

Dans la majorité des cas étudiés, les défluviations ne résultent pas d’une activité hydro-

sédimentaire active mais se produisent soit naturellement pour ré-initier le processus 

d’évolution du delta (lobe dévié du Rhône de La Ville), soit artificiellement pour pallier 

l’ensablement des chenaux et des graus.  

 

Les forçages allocycliques ou autocycliques ont influencé les modalités de 

colmatage sédimentaire du paléogolfe d’Aigues-Mortes. Si l’on considère que les lobes 

pointus sont préférentiellement formés par des apports fluviaux abondants, on suppose 

donc que les lobes de Daladel et surtout de Peccaïs ont été influencés par des forçages 

allocycliques. Par contre, les lobes déviés du Rhône de La Ville et de Saint-Roman 

seraient influencés par des forçages autocycliques. Le facteur marin influence le mode 

de formation du cordon littoral, l’embouchure et indirectement la morphologie du 

chenal, le gradient hydraulique, le profil longitudinal... 
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Figure 122. Représentation graphique des changements systématiques associés à la 

croissance et à l’abandon du delta (D’après Roberts, 1997. Modifié) 

 

2.3. CONTROLE DE L ’ESPACE D’ACCOMMODATION  

 

2.3.1. Les dépôts post-glaciaires 

 

Du cordon des Sables jusqu’au rivage de la Petite Camargue, nous avons entrepris 

la réalisation d’une coupe stratigraphique en y intégrant les forages du B.R.G.M. et nos 

propres sondages carottés. Le calibrage des données est issu des diagraphies Gamma 

Ray réalisées par Oomkens (1970) et des travaux de Galloway & Hobday (1983). Les 

données sont surtout interprétées en fonction des faciès sédimentaires car pour certains 

sondages de référence nous ne disposons pas de diagraphie en Gamma Ray mais en 

polarisation spontanée et en résistivité.   

Le fait marquant dans cette représentation graphique des environnements de 

dépôts (Figure 123) est l’imposant prisme sablo-argileux entre 0 et 43 mètres de 

profondeur (obtenu par le sondage du BRGM). À trois kilomètres à l’ouest de ce 

sondage, un autre forage du BRGM révèle plus de précisions sur la succession des 

dépôts : entre -34,5 et -21 mètres des argiles grises se déposent, elles sont recouvertes 

par des sables micacés très fins et coquilliers dont le sommet situé à –7 mètres est 

surmonté par des sables jaunâtres appartenant au cordon littoral fossile des Sables. Ce 

prisme correspondrait à une séquence transgressive aux faciès fluviatiles et de plaine 

littorale formés durant la rapide remontée du niveau marin (Vail & al., 1977). Cette 

séquence, appelée intervalle transgressif, est caractérisée par une rétrogradation et un 

dispositif en onlaps vers le continent (Vail & al., 1977). Le sommet de l’intervalle 

transgressif correspondrait à la surface d’inondation maximale si bien que la coupe 

stratigraphique révèlerait alors la limite d’extension maximale du niveau marin qui par  
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Figure 123. A) Localisation des sondages carottés et des principaux types de sable dans le delta 
à l’Holocène récent ; B) Transect stratigraphique nord-sud de quatre lithofaciès majeurs du 
complexe deltaïque postglaciaire rhodanien (Rey, 2005). 
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conséquent n’aurait jamais dépassé l’actuel cordon des Sables. En arrière de l’intervalle 

transgressif, un vaste bassin est caractérisé par des faciès fluvio-lagunaires. Ce bassin 

aurait fonctionné comme une lagune tant que celle-ci fut connectée à la mer. La fin de la 

remontée du niveau marin et la progradation du delta vont progressivement isoler la 

lagune. Dans cet espace, les sondages (RT1 / RT2 et MSCA1 / MSCA2) ont mis en 

évidence l’existence d’un système de crevasse fluviale reposant sur un milieu lagunaire 

dominé par une faune aquatique saumâtre (Partie II - Chapitre 1). Sur la surface 

d’inondation maximale, le prisme de haut niveau se développe largement sur la plate-

forme sous l’aspect de cortèges aggradants, aux faciès argileux et de silts marins, et 

surtout progradants, aux faciès de sables de plage et d’embouchure.  

En avant du cordon des Sables, on remarque clairement la progradation des lobes 

deltaïques sous l’impulsion des chenaux rhodaniens (Daladel, Peccaïs, La Ville, Saint-

Roman, Rhône Vif). Les dépôts progradants se mettent en place pendant les phases de 

ralentissement et de stabilisation du niveau marin (Boyer & al., 2005). 

 

2.3.2. Le toit des cailloutis pléistocènes 

 

Sous la plaine deltaïque rhodanienne, les sédiments sommitaux du Pléistocène 

consistent en un conglomérat de cailloux et de limons (Collectif Camargue, 1970 ; 

L’Homer, 1975, 1987 et 1993 ; Aloisi, 1986). Ces dépôts comportent des galets et des 

cailloutis au dessus desquels reposent les sédiments limono-sableux de la transgression 

post-glaciaire (Lagaaij & Kopstein, 1964 ; Oomkens, 1967 et 1970 ; Collectif 

Camargue, 1970 ; L’Homer & al., 1981). Les dépôts pléistocènes sont incisés par des 

paléocanyons rhodaniens à relier aux variations eustatiques (Gensous & Tesson, M., 

1997 ; Droz & al., 2001 ; Gensous & Tesson, 2003). 

 

En Petite Camargue, la cartographie des isopaques du toit des dépôts pléistocènes 

à partir des cartes géologiques ainsi que des sondages du B.R.G.M. ont permis de créer 

un modèle numérique de terrain (Figure 124). D’une manière générale, la 

paléotopographie du toit des cailloutis est accidentée et variable de sorte que se 

succèdent des paléotalwegs et des replats topographiques. Globalement, la pente des 

sédiments sommitaux du Pléistocène plonge vers le Sud et le Sud-ouest suivant une 

inclinaison moyenne de 1% (Figure 124). La présence de sillons pléistocènes a 

également influencé les vitesses de progradation deltaïque en modulant les volumes de 

l’espace disponible à sédimenter (Provansal & al., 2003). Dans le paléogolfe d’Aigues-

Mortes, la paléotopographie du toit des cailloutis pléistocènes n’a pas influencé la 

vitesse d’avancée des lobes deltaïques. En effet, dans le golfe d’Aigues-Mortes, les 
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corps sédimentaires sont progradants. L’espace d’accommodation est donc déjà colmaté 

par l’aggradation.  
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CONCLUSION CHAPITRE 2 

 

 

La morphologie et la vitesse d’avancée des lobes sont influencées par les débits 

liquides, les processus côtiers, la configuration du littoral (le lobe de Saint-Ferréol) et 

l’anthropisation du bassin versant. Nos données montrent l’existence de synchronismes 

événementiels comme la crise de l’Antiquité tardive et le Petit Age Glaciaire mais la 

cyclicité des lobes deltaïques permet aussi de limiter une lecture trop climatique des 

tendances hydro-sédimentaires.  
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CONCLUSION DE LA TROISIEME PARTIE  

 

 

Jusqu’à l’Antiquité, la plaine deltaïque de Petite Camargue était isolée en arrière 

du cordon des Sables. La dynamique hydro-sédimentaire entre le Petit Rhône et le 

Vidourle est alors circonscrite dans un espace exigu ce qui par analogie au delta du 

Danube, pourrait constituer le Stade Bloqué de la partie occidentale du delta rhodanien. 

Par la suite, l’édification des lobes deltaïques dans le golfe d’Aigues-Mortes a 

commencé lorsque le Rhône de Daladel a réussi à percer le cordon des Sables (Figure 

125). Les facteurs allocycliques et autocycliques ont influencé la taille et la 

morphologie des lobes ainsi que leur abandon. 

 

 
Figure 125. Mise en corrélation des variations eustatiques (Vella, 1999) avec la 
formation des chenaux et des cordons d’embouchure associés (Rey, 2005). Jusqu’à 
l’époque Romaine la plaine deltaïque de Petite Camargue est isolée entre les Costières et le 
cordon des Sables. Le colmatage du paléogolfe d’Aigues-Mortes s’amorce vers le Ier s ap. J.-C. 
sous l’impulsion des chenaux rhodaniens qui édifient des lobes deltaïques. 
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La recherche de synchronismes et/ou d’asynchronismes événementiels reconnus 

dans les lacs jurassiens, en plusieurs points de la vallée du Rhône ainsi que dans le 

Languedoc oriental a révélé plusieurs problèmes :  

Les enregistrements sédimentaires acquis sur site peuvent, dans certains cas, être 

rattachés à des tendances hydro-sédimentaires perçues à l’échelle du bassin versant. 

Mais quelque soit les précautions prises, les corrélations entre des sites disjoints 

conduisent souvent à privilégier les tendances hydro-sédimentaires et climatiques 

reconnues à plus grande échelle. L’information sédimentaire peut être transposée d’un 

site à un autre, mais on perd l’information des événements locaux sous contrôle 

anthropique.  

 

De plus, l’absence d’une plus haute résolution de l’information et la régulation 

cyclique des lobes masquent des tendances hydro-sédimentaires reconnues. Seule une 

résolution plus fine avec une comparaison multi-sites permettront d’affiner la lecture 

climatique des sources textuelles et des données sédimentaires et géomorphologiques.  

 

La comparaison de tendances hydro-sédimentaires au sein du delta du Rhône est 

donc compliquée et délicate surtout lorsque plusieurs cellules hydro-sédimentaires 

existent le long du littoral. Cela semble avoir été le cas de part et d’autre du lobe fossile 

du Rhône de Saint-Ferréol. L’existence d’une cellule hydro-sédimentaire au sein du 

golfe d’Aigues-Mortes a probablement masqué des tendances hydro-sédimentaires 

reconnues plus à l’est.  

 

L’étude de la paléotopographie pléistocène et de l’architecture stratigraphique du 

golfe d’Aigues-Mortes suppose que la vitesse d’avancée des lobes deltaïques n’a pas été 

contrariée par ces paramètres.  
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CONCLUSIONS GENERALES 

 

 

 

Ce travail sur l'étude des paléoenvironnements holocènes de la partie occidentale 

du delta rhodanien se devait d'atteindre plusieurs objectifs majeurs. 

 

(1) affirmer ou discréditer la présence d’un ancien axe fluvial holocène entre les 

Costières et le cordon des Sables, identifier la période d’activité principale des 

paléochenaux holocènes développés dans le golfe d’Aigues-Mortes ainsi que leur 

modalité d’évolution hydro-sédimentaire,  

(2) mettre en relation l’activité hydrologique des chenaux et les morphologies 

d’embouchure, caractériser et dater les formes littorales et à l’aide de modèles actuels 

approcher les conditions hydro-dynamiques fluviales et marines qui ont prévalu à leur 

édification, et enfin, discuter de la présence d’une cellule hydro-sédimentaire au sein du 

golfe d’Aigues-Mortes, 

(3) cerner et discuter de l’influence des contrôles internes et externes dans la 

construction de la plaine deltaïque occidentale, 

(4) mettre en relation les témoins archéologiques et les nouvelles données 

paléoenvironnementales. 

 

(1) L'étude de l'évolution des paléoenvironnements fluviaux s'est révélée extrêmement 

enrichissante du fait de la multidisciplinarité des témoins étudiés et des techniques 

d'analyses utilisées. Les sites ont été choisis en fonction de leur richesse en témoins 

paléoenvironnementaux et archéologiques. Chacun de ces sites nous a permis 

d’identifier des paléochenaux et de cerner le cadre géomorphologique dans lequel ces 

systèmes fluviaux se sont installés. 

La plaine deltaïque de Petite Camargue est restée longtemps isolée des axes 

fluviaux majeurs. Circonscrite entre les Costières et le cordon des Sables, la formation 

de la plaine deltaïque s’est réalisée vers l’intérieur des terres. Le cordon des Sables 

aurait empêché les chenaux de rejoindre la Mer Méditerranée. Jusqu’à l’époque 

Romaine, cet espace a donc été bloqué par le cordon des Sables ce qui a créé, côté terre, 

un espace fluvio-lagunaire et palustre colmaté par les alluvions des fleuves côtiers ainsi 

que par les crevasses fluviales qui faute d’exutoire se perdaient dans cet espace.  
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L’étude de leur remplissage sédimentaire a permis de mieux cerner les interactions 

existantes entre l’abandon du chenal, l’existence de courants résiduels et l’influence des 

dynamiques côtières (position du rivage, évolution des passes…) sur le milieu de 

sédimentation et les écosystèmes à l’intérieur du bras mort fluvial. Enfin, la datation par 

le radiocarbone des chenaux actifs ou de leur avulsion a permis d’affiner le cadre 

paléogéographique de la Petite Camargue. 

 

(2) Les systèmes d’embouchures construits par les chenaux rhodaniens révèlent une 

série de discontinuités sédimentaires inscrites dans le remplissage du golfe d’Aigues-

Mortes (Figure 126). Les lobes pointus et symétriques du Rhône de Daladel et de 

Peccaïs sont imputables à des facteurs allocycliques (forçages anthropo-climatiques ?) 

et à la dynamique fluvio-deltaïque du Rhône de Saint-Férreol (abandon du chenal, 

érosion du lobe...). Le lobe de Peccaïs atteint sa position maximale avant le XIe s. A 

cette période, le réseau hydrographique change et le lobe de Saint-Ferréol est en 

érosion. Les processus fluviatiles sont supplantés par la nette dominance du courant de 

dérive littorale.  

Après la formation du lobe de Peccaïs, trois chenaux et trois lobes progradants 

vont se former successivement dans le paléogolfe d’Aigues-Mortes.  

La dynamique littorale produit deux lobes déviés. Les embouchures sont 

progressivement déviées par le courant de dérive littorale provoquant alors 

l’allongement du profil en long des chenaux. À terme, la capacité à expulser le 

sédiments hors de l’embouchure a diminué (baisse du gradient hydraulique) ce qui a 

provoqué l’ensablement progressif des chenaux et un engorgement à l’embouchure. 

L’ensablement est probablement favorisé par un transit sédimentaire élevé en raison de 

l’érosion du lobe de Saint-Ferréol. On peut également évoquer le forçage du Petit Age 

Glaciaire qui accentue les effets de la dynamique côtière (vitesse de progradation plus 

rapide entre le XIVe et le XVIIe s., ensablement des graus et des chenaux, formation de 

grandes dunes...). On suppose que des facteurs autocycliques ont influencé la formation 

des lobes déviés. 

L’interprétation du lobe du Rhône Vif n’est pas discuté en terme de processus 

hydro-sédimentaire car il s’agit du chenal artificiel formé lors de l’avulsion provoquée 

du Rhône de Saint-Roman en 1532. 

Depuis la fin des dynamiques fluviales dans le golfe d’Aigues-Mortes, le littoral 

s’est scindé en deux espaces. Face à l’embouchure abandonnée du Rhône Vif, l’érosion 

domine depuis 1650. Plus à l’ouest, le littoral a progradé grâce à la coalescence de 

cordons littoraux très allongés. Depuis la seconde moitié du XIXe siècle, l’avancée de ce 

secteur s’effectue par une série de flèches littorales coalescentes qui se forment par  



Conclusions générales 

 262 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
m 



Conclusions générales 

 263 

l’érosion des plages situées en amont et bénéficient aussi de l’érosion des prodeltas 

fossiles du Petit Rhône et de Saint-Ferréol (Sabatier & al., 2005). 

La variabilité des formes littorales et des tracés fluviaux permet de supposer qu’une 

cellule hydro-sédimentaire a existé à l’intérieur du paléogolfe d’Aigues-Mortes.  

 

(3) Depuis le néolithique ancien à l’époque romaine, l’élévation du niveau marin et ses 

effets (recul des embouchures, baisse du gradient hydraulique…) ont conduit les 

chenaux rhodaniens à réajuster leur variable interne pour maintenir une compétence 

suffisamment élevée pour évacuer les débits. La montée du niveau de la mer aurait 

indirectement favorisée la création de brèches et de crevasses fluviales. En Petite 

Camargue, la présence des cordons littoraux fossiles a permis de maintenir un bassin 

fluvio-lagunaire à « l’abri » de la remontée du niveau main. Par contre, cette élévation a 

probablement provoqué des ingressions lagunaires. Celles-ci ont été limitées par les 

apports fluviaux notamment entre les Costières et l’étang de l’Or où le prisme alluvial 

du Vidourle et du Vistre a progradé sur ces faciès lagunaires.  

Dès l’époque romaine, les paramètres eustatiques ne semblent plus influencer la 

vitesse d’avancée des lobes deltaïques dans le golfe d’Aigues-Mortes. Tout comme la 

paléotopographie du toit des cailloutis pléistocènes, l’architecture stratigraphique du 

golfe d’Aigues-Mortes ne semble pas contrarier la vitesse de progradation des lobes 

deltaïques. Certaines crises détritiques reconnues dans le bassin versant rhodanien sont 

synchrones avec nos données. Mais nos résultats souffrent des effets de site, d’une 

résolution insuffisamment haute, et d’autre part, le milieu étudié est en partie 

conditionné par la cyclicité des lobes deltaïques qui contribue à masquer les contrôles 

externes.  

 

(4) L'importance de la prise en compte des témoins archéologiques, voire historiques 

dans la reconstitution des paléoenvironnements holocènes a été démontrée. À chaque 

fois que cela a été possible, ces témoins ont permis de valider des scénarii 

paléogéographiques : 

- Au cours de la protohistoire (VIe-Ier s. av. J.-C.), une crevasse fluviale (des 

Tourradons) demeurait en eau en contre bas des Costières. Plusieurs fois réactivées par 

les crues du Rhône, la crevasse abandonnée a peut-être été utilisée par des allèges à fond 

plat qui circulaient sur le littoral intérieur pour rejoindre les ports marchands d’Espeyran 

et du Cailar. La présence d’un bassin fluvio-lagunaire entre l’étang de l’Or et Espeyran 

reste tout à fait probable étant donné la configuration du littoral à cette période. 

- Avant le Ier s. ap. J.-C., aucun lobe deltaïque ne semble s’être développé dans le golfe 

d’Aigues-Mortes. En effet, les formations littorales de Daladel, de Peccais, de Listel et 
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de Figuerasse, apparaissent trop récentes pour avoir reçu des établissements antiques. 

Mais il faut aussi signaler l’instabilité des flèches d’embouchure qui progradent 

rapidement depuis l’époque Romaine. Par contre, la stabilité du cordon des Sables 

apparaît suffisamment favorable à une occupation du sol. 

Les interrogations demeurent nombreuses : pourquoi l’occupation du cordon des Sables 

fut-elle aussi tardive et brève ? Quelles sont les causes d’une désertion de l’espace 

littoral de l’Antiquité tardive jusqu’à l’édification de la cité médiévale d’Aigues-

Mortes ? Outre les facteurs environnementaux, il ne fait nul doute que les évolutions 

socio-politiques et culturelles ont eu un impact considérable sur la répartition 

géographique des populations.  

 

 

Ces résultats ne constituent qu'une première étape des reconstitutions 

paléoenvironnementales que nous pouvons proposer. Dans chacun des sites étudiés, de 

nouvelles investigations devraient nous permettre d’affiner la chronologie des 

événements et préciser la part des contrôles internes et externes dans la formation des 

lobes deltaïques :  

- Les corrélations stratigraphiques réalisées sur l’évolution de la plaine deltaïque entre 

les Costières et le cordon des Sables reposent sur neuf sondages. Il apparaît essentiel de 

multiplier les sondages carottés pour améliorer la résolution, tout comme pour obtenir 

des transitions plus fines entre les faciès lagunaires et fluviatiles ainsi qu’une 

délimitation géométrique plus fine des sections transversales des anciens lits fluviaux.  

- Les modalités de remplissage sédimentaire des chenaux reposent sur un corpus de 

données qui demandent plus de points de sondages pour mieux appréhender l’évolution 

des milieux de sédimentation à l’intérieur du chenal et les interactions existantes avec la 

dynamique côtière.  

- Les anciens cordons littoraux constituent une source indéniable d’information sur les 

processus hydro-sédimentaires qui ont pu prévaloir lors de leur mise en place. Elaborer 

une nouvelle approche méthodologique par l’exoscopie des grains de quartz pourrait 

constituer une prochaine étape de recherche passionnante pour cerner les dynamiques de 

transport et de dépôt des sables. La différenciation des cordons par cette méthode pourra 

peut-être contribuer à faire la part des processus et éventuellement des forçages ?  

 

Ce travail a tenté de reconstituer l'évolution des paléoenvironnements fluvio-

deltaïques holocènes en Petite Camargue et de cerner l'origine de ces changements. La 

vision synthétique de l’évolution de la plaine deltaïque et les conclusions auxquelles 

nous sommes parvenus se situent dans le prolongement des travaux réalisés en 
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Camargue et une première approche des relations entre les changements 

paléoenvironnementaux, l’occupation humaine et les forçages internes et externes à 

l'Holocène. Elles nous conduisent à de nouvelles interrogations et nous montrent 

l'ampleur du travail de recherche qu'il reste encore à accomplir dans ce domaine.  
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Sondage BVIL 6 : lithostratigraphie et dynamique des environnements
sédimentaires (Rey, 2005)
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Abstract 

 

The study of paleoenvironmental and archaeological samples enabled to reconstitute 

the Holocene fluvio-deltaic environment, after the approach to several sites located between 

the Costières and the existing shore of Petite Camargue. 

Pluri-disciplinary methods allowed to understand the paleogeographical evolution 

of Rhodanian occidental side during Holocene (sedimentation of the Aigues-Mortes basin). 

Up to the Roman period, the Aigues-Mortes paleogulf developped following the 

eastern rivers motion. During this long period, this space moved landward to build the 

interior delta of the Aigues-Mortes gulf. Rivers flowed and died out in a large lagunary 

basin, which became wide enough to allow fluvial splay. This phase ended when the 

channels brake through the fossil barrier beach. Then, channels prograded toward the 

Mediterranean to built deltaic lobes. Their different morphologies and intra-deltaic 

sedimentary discontinuities are the indicators of evolution modalities of fluviatile and 

marin processes.  

The comparison of our data with the hydrosedimentary trends of Valley of Rhône 

and Camargue have showed factual synchronisms but site effects and delta autocyclicity 

limit their intrepretation. Only fluvial deposits connected with marin processes could 

explain the sedimentation of the Aigues-Mortes gulf. The acceleration of the advance of 

ancient deltaic lobes is not linked to eustatic changes or pleistocene paleogeography. 

 

 

Key words : Rhône delta, Petite Camargue, Aigues-Mortes, paleoenvironment, abandoned 

channel, fossil barrier beach, archaeological samples, relative sealevel changes, Holocene. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 

 

Résumé  

 

L’étude des témoins paléoenvironnementaux et archéologiques a permis la 

reconstitution des milieux fluvio-deltaïques durant l’Holocène, suivant une approche multi-

sites entre les Costières et le rivage actuel de la Petite Camargue. 

La méthodologie et l’approche pluri-disciplinaire permettent de mieux comprendre 

l’évolution paléogéographique de la partie occidentale du delta rhodanien (remplissage 

sédimentaire du bassin d’Aigues-Mortes) au cours de l’Holocène. 

La géographie du paléogolfe d’Aigues-Mortes dépend de la dynamique des fleuves 

orientaux jusqu’à l’époque romaine. Pendant cette longue période, cet espace évolue vers 

l’intérieur des terres pour constituer le delta bloqué du golfe d’Aigues-Mortes. Les fleuves 

débouchent et meurent dans un vaste bassin lagunaire qui constitue par ailleurs un 

environnement de plus en plus favorable au développement de crevasses fluviales. Cet 

épisode se termine lorsque les chenaux arrivent à percer le cordon fossile des sables. A 

partir de ce moment, les chenaux progradent vers la mer Méditerranée pour construire des 

lobes deltaïques. Leurs différentes morphologies et les discontinuités sédimentaires intra-

deltaïques sont les indicateurs des modalités d’évolution des processus fluviatiles et marins. 

La comparaison de nos données avec les tendances hydro-sédimentaires reconnues 

dans la vallée du Rhône et en Camargue montre l’existence de synchronismes 

événementiels mais les effets de sites ainsi que la cyclicité des lobes deltaïques peuvent 

masquer des informations acquises sur d’autres espaces. Le seul contrôle dans le 

remplissage sédimentaire du golfe d’Aigues-Mortes provient des apports fluviatiles et de la 

dynamique marine. Ni les variations eustatiques ni la paléogéographie pléistocène ne 

semblent avoir influencé la vitesse d’avancée des lobes deltaïques fossiles. 

 

_____________________________________________________________________ 

Mots clés : delta du Rhône, Petite Camargue, Aigues-Mortes, paléoenvironnements, bras 

mort fluvial, cordon littoral fossile, témoins archéologiques, variations relatives du niveau 

marin, Holocène. 
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